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RESUMEN 

Las variedades magmáticas del sector oriental del Cinturón Volcánico Mexicano (CVM) están 

emplazadas a gran distancia de la trinchera, sobre un basamento continental antiguo de grosor 

importante, bajo el cual la placa en subducción es muy profunda. Estas características peculiares 

nos llevan a preguntarnos si la diversidad geoquímica de los productos volcánicos está relacionada 

con procesos de asimilación de diferentes litologías del basamento, o con aportes variables de la 

placa subducida. En trabajos anteriores (Becerra-Torres, 2014; Pale-Berruecos, 2014) se propuso 

que la diversidad magmática no es explicable con participación variable de la corteza continental, 

y que más bien se debe a contribuciones variables de la placa subducida al manto subarco. 

En este trabajo se explica de qué manera y en qué proporción se lleva a cabo el metasomatismo 

del manto por parte del componente de la subducción, con apoyo de una técnica petrológica 

avanzada, como el estudio de la composición química de los olivinos contenidos en los productos 

volcánicos de la Cuenca de Serdán-Oriental (CSO). Se realizó un análisis petrográfico y geoquímico 

profundo de 63 muestras del magmatismo máfico de la CSO. Al resaltar analogías y diferencias en 

función de su distribución en el área de estudio, fue posible agrupar los materiales estudiados en 4 

suites: 1) Norte Malinche (NM), ubicada en el extremo noroeste del área, presenta la señal de la 

subducción más diluida y un contenido de TiO2 similar al reportado para rocas alcalinas de tipo 

intraplaca del CVM. 2) Transicional CSO (TCSO), con características calci-alcalinas transicionales, 

distinguible del grupo NM a pesar de coexistir a la misma latitud, por su mayor grado de evolución 

e incremento en los indicadores del componente de la subducción. 3) Sur CSO (SCSO), rocas con 

una señal de la subducción intensa, pero variable (Ba/Nb =35-184, promedio 82.9), un #Mg 

(100*Mg/(Mg+Fe)) alto y constante a diferentes contenidos de SiO2. 4) CSO de alto-K (KCSO), 

grupo que emplazado entre las muestras del grupo SCSO, son rocas alcalinas de alto-K 

shoshoníticas, y con la señal de la subducción más intensa. Para este trabajo se analizaron olivinos 

de 15 muestras representativas de los diferentes grupos. 

Los resultados del análisis de olivinos muestran que los del grupo KSCO presentan los valores más 

altos de Ni, incluso superan los valores reportados por los olivinos del sector central CVM a 

mismos valores de Fo% molar. Seguidos de éstos, los olivinos de SCSO también presentan 

enriquecimientos importantes de Ni. A medida que nos desplazamos hacia el norte disminuye 

progresivamente el contenido de Ni, hasta las muestras pertenecientes a NM, aún enriquecidas en 

comparación con los valores de los olivinos de basaltos de dorsal. Los olivinos de todas las 

muestras forman patrones salen de las trayectorias de cristalización de un fundido derivado de 
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peridotitas. Por lo que, el enriquecimiento anómalo de Ni en los olivinos, sugiere que los magmas 

máficos de la CSO derivan de una litología híbrida piroxenítica libre de olivinos. Esta nueva fuente 

mantélica es menos compatible con el Ni, generando magmas ricos en este elemento y 

consecuentemente olivinos enriquecidos en Ni. Asimismo, se propone que todas las rocas de la 

CSO tienen un paulatino decremento de Ni, al ser fundidos híbridos de piroxenita con 

participación variable de fundidos de peridotitas circundantes. Las piroxenitas dentro de la cuña 

del manto son generadas por la reacción en proporciones variables entre un fundido rico en SiO2 

de la placa subducida, y las rocas mantélicas ricas en Ni y Mg. Considerando este mecanismo, cada 

manifestación magmática de la CSO se interpretó como el resultado de tres eventos que suceden 

en el manto sub-arco y uno en la corteza de manera individual e independiente entre sí: 1) 

inyección de un componente de la subducción al manto e interacción con las peridotitas, para 

producir piroxenitas de bajo o alto sílice dependiendo de las proporciones relativas de cada 

componente; 2) fusión de la litología híbrida; 3) interacción de este magma con fundidos de las 

peridotitas circundantes, y dilución variable de las características heredadas de la fuente 

piroxenítica; 4) ascenso y diferenciación. Bajo este modelo la suite KCSO, representa magmas 

derivados de piroxenitas de bajo sílice, con escasa participación del manto peridotítico. Las suites 

SCSO y TCSO derivan de tres litologías mantélicas que se fundieron en proporciones variables: 

piroxenitas de bajo sílice, piroxenitas de alto sílice y peridotitas empobrecidas. Por último, la suite 

NM deriva de la fusión de un manto peridotítico enriquecido, con una participación modesta de 

piroxenitas de bajo sílice. 

Así mismo, el modelo se presenta más complejo cuando se considera la posibilidad de que estén 

participando piroxenitas con diferencias mineralógicas. Las suites SCSO y KCSO arrojan la 

presencia de un clinopiroxeno sobre ortopiroxeno como fase predominante en las peridotitas 

híbridas.Así, se establece una relación entre la magnitud del flujo de materia desde el bloque 

subducido y donde se manifiestan piroxenitas de clinopiroxeno. 
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ABSTRACT 
The magmatic varieties in the East sector of Mexican Volcanic Belt (MVB), are located  at wide 

distance from the trench, over an old and thick basement and where the slab is considerable deep. 

This peculiar features, set out the question if the geochemical diversity of the magmatic products 

are related with assimilation of different basement lithologies    or with variable contributions of 

the slab. In previous works (Becerra-Torres, 2014; Pale-Berruecos, 2014), have been suggested 

that the magmatic diversity could not be explain participation in variable proportions of the 

continental crust. On the contrary, it is the consequence of variable contributions of the slab to 

the mantle wedge.     

In this work is explain how and in which proportion is proceeding the mantle metasomatism by 

the subduction component. This with the support of an advanced petrological technique, like it is 

the study of olivines chemical composition, of Cuenca de Serdán-Oriental (CSO) volcanic products. 

Also, 63 magmatic samples was petrographical and geochemical  analysed deeply. An in 

consequence, it could be grouped in 4 suites in accordance of it is geographical position: 1) North 

Malinche (NM), located in nor-west extreme of the study area, it present the most diluted 

subduction signal and a quantity of  TiO2 similar to those of intraplate type that had been reported 

in the centre of CVM. 2) Transitional CSO (TCSO), with characteristics of transitional calc-alkaline, 

there are distinguish from NM by their increase of in the proxies of subduction component and the 

more evolution that the suite presents, despite that both coexist at the same latitude. 3) South 

CSO (SCSO), rocks with an intense but variable subduction sign (Ba/Nb =35-184, promedio 82.9), 

and a high and constant #Mg (100*Mg/(Mg+Fe)) at variable contain of SiO2. 4) CSO of high-K 

(KCSO), group that has been emplaced between the suite SCSO, it is conformed by alkaline rocks 

of high-K shoshonitic, with highest subduction signal. For this work has been analysed olivines 

from 15 representative samples of the different suites.      

The results of the olivine analysis shows that those of suite KSCSO present the highest values of Ni 

followed by SCSO, even over the values that was registered for the centre of CVM, at the same 

Fo% molar. In the way the suites are located more to the North the quantity of Ni is decreasing 

progressively, the extreme are the rocks of NM, but in comparison of the olivines in ridge basalts 

there are also enriched. The olivines of all the samples show patter that do not adjust with the 

crystallisation path of a peridotitic melt. Therefore the high Ni suggest that the mafic magmas of 

CSO derived from an olivine free pyroxenitic hybrid lithology . This new mantle source is least 

compatible with Ni and hence it has generated magmas rich in this element and subsequently high 
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Ni olivines. Likewise, all the rocks of CSO have a gradual decrease of Ni, this feature has been 

explained by a variable peridotitic melt participation from the surrounding unmodified mantle. 

The pyroxenites into the mantle wedge, has been generated by reactions in variable proportions 

between a SiO2 rich melt form the slab and high Ni and Mg mantle rocks. If it considering this 

mechanism, each magmatic manifestation of CSO has been interpreted  individually as the result 

of three independent events in the sub-arc mantle and one in the continental crust: 1) the 

injection of a subduction component to the mantle and subsequently interaction with peridotites, 

in order to produce, in dependance of the magnitude of slab flow, pyroxenites with low or high 

silica. 2) The melting of the new hybrid lithologies. 3) The interaction of this magma with 

surrounding peridotitic melt, this diluted the inherited features of pyroxenites. 4) The rising and 

differentiation. Under this model, the suite KCSO represent direct melt of the low silica 

pyroxenites, with negligible participation of peridotitic mantle. Furthermore SCSO and TCSO, are 

derived from three mantle lithologies that has been melted in variable proportions: low silica 

pyroxenite, high silica pyroxenite and depleted mantle peridotite. At least, NM suite came from 

the melt of enriched mantle with a modest participation of low silica pyroxenites.         

Additionally, the model has been presented more complex, when is considered the involvement of 

pyroxenites with different mineralogy. The suites SCSO and KCSO, throw to light the presence of 

clinopyroxene as the main phase, neither the orthopyroxene like the traditional hybrid 

pyroxenites. Thereby, it has been established a relation between  quantity of matter flux from slab 

and the location of clinopyroxenites.       
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1. INTRODUCCIÓN 

 

1.1 Magmatismo en zonas de subducción y la Cuenca de Serdán-Oriental 

La generación de magmas en zonas de subducción es un proceso geológico de elevada 

complejidad con implicaciones globales trascendentales, como son el reciclaje geoquímico en el 

planeta y la evolución de la corteza continental (Brown y Rushmer, 2006). Para poder explicarlo 

hay que contemplar un gran número de variables como son las características físicas y químicas de 

la placa subducida, el manto sub-arco y el basamento continental que atraviesan los cuerpos 

magmáticos. 

Por estar emplazados sobre una corteza continental muy gruesa, a distancias variables y 

considerables de la trinchera, en una zona bajo la cual la placa oceánica yace a una profundidad 

notable, los productos de la Cuenca de Serdán Oriental (CSO), en el sector oriental del Cinturón 

Volcánico Mexicano (CVM) son idóneos para dar luz a la problemática petrogenética del 

magmatismo de arco continental. 

En la tesis de Pale-Berruecos (2014) se reconoció en la CSO la existencia de rocas de composición 

variable de máfica a intermedia con afinidad calcialcalina, y una suite de alto-K. Las rocas del sur 

presentan una señal marcada de la subducción que va disminuyendo a medida que nos 

desplazamos al norte a lo largo de un transecto en el sector este del área de estudio. Por otro lado 

en el trabajo de Becerra-Torres (2014) se desarrolló un estudio análogo al oeste de la CSO, 

encontrando una suite similar al sur junto con rocas de alto-K con afinidad shoshonítica. Pero de 

manera diferente en ese trabajo al norte, se describieron rocas de alto Ti con una señal de la 

subducción muy atenuada, compartiendo características con rocas del tipo intraplaca encontradas 

en otras zonas del CVM. En ambos trabajos previos, se propuso que la diversidad composicional 

del magmatismo de la CSO se genera por aportes variables de la placa subducida a la cuña del 

manto, los cuales disminuyen hacia el norte del área de estudio, conforme la placa de Cocos se 

hunde a mayor profundidad. En específico, se plantea que los productos emplazados al sur, con 

una importante señal de la subducción, derivaron de altos grados de fusión de un manto 

metasomatizado por elevados aportes de la placa en subducción. Por otro lado, las muestras del 

tras-arco, incluyendo la suite de alto Ti, con débil señal de la subducción, podrían derivar de un 

menor grado de fusión de un manto mínimamente metasomatizado por el bloque subducido. El 

componente de la subducción se estableció como fundidos de fengita (aporte de LILE-K) y 

allanita/monazita (fuente de LREE/Th), asociados a fases residuales de granate y rutilo 
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(fraccionamiento de HREE y Ta), por lo que el componente de la subducción deriva de una placa 

sometida a metamorfismo de alta presión hasta facies de eclogita. 

 

1.2 Manto heterogéneo y planteamiento del problema 

Aunque a nivel geofísico se ha establecido al manto como un reservorio sin estratificación 

composicional, los estudios geoquímicos de basaltos de isla oceánica (OIB) y dorsal meso-oceánica 

(MORB) han permitido identificar reservorios mantélicos con importantes diferencias en su 

composición de elementos traza e isotópica (Hofmann, 1997). La heterogeneidad del manto se 

manifiesta a diferentes escalas, desde global hasta local, pero recurrentemente como 

consecuencia de la interacción corteza-manto. Esto sucede en diferentes maneras y proporciones 

(Hofmann, 2003), pero el reciclaje geoquímico conducido por la subducción es la forma más 

trascendental y la que ha permitido dar explicación a un buen número de características 

mantélicas. 

Por lo anterior, la heterogeneidad del manto puede ser un factor determinante para explicar la 

diversidad geoquímica de los productos magmáticos emplazados en los ambientes de subducción. 

Así, aunque en la CSO se ha caracterizado el componente de la subducción (Pale-Berruecos, 2014; 

Becerra-Torres, 2014), no se ha podido establecer de qué manera este componente participa en 

las modificaciones de la fuente mantélica, y cómo éstas repercuten en la diversidad del 

magmatismo de la CSO.  

Desafortunadamente los datos isotópicos de roca total no permiten discernir la naturaleza de la 

fuente mantélica, es decir no es posible distinguir si la firma isotópica deriva de un cuerpo 

completamente asimilado o un componente discreto litológicamente distinto a las peridotitas 

(Stracke, 2012; Díaz-Bravo et al., 2014). Para dar solución a este problema, Sobolev et al. (2005, 

2007) y posteriormente Straub et al. (2008, 2011) y Diáz-Bravo et al. (2014) proponen el análisis de 

la química mineral de los olivinos, con el fin de discernir entre una fuente peridotítica o una 

piroxenita híbrida: ésto con base en el hecho de que un manto piroxenítico, producto de la 

reacción entre el manto peridotítico sub-arco y fundidos parciales de la placa subducida, hereda 

las abundancias de los elementos de la peridotita original, pero al cambiar la fase mineral 

predominante en el sistema de olivino a piroxeno, los coeficientes de partición (Kd=Concentración 

del elemento en el sólido/Concentración del elemento en el líquido) de los elementos se 

modifican. Así que elementos compatibles en un manto peridotítico cambian a un 

comportamiento más incompatible en el manto piroxenítico y viceversa. El caso del Ni es notable, 

altamente compatible con el olivino (Kd=34) pero tres veces menos compatible en el ortopiroxeno 
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de la piroxenita (Kd=11). En consecuencia, el fundido de una piroxenita se enriquece tres veces 

más en Ni respecto al magma derivado de una peridotita. Este fenómeno queda registrado en los 

primeros minerales cristalizados en un magma basáltico, comúnmente olivino, el cual retiene 

cantidades importantes de Ni liberadas por un manto piroxenitizado. 

 

1.3 Justificación 

Debido a sus peculiaridades, los productos volcánicos de la CSO permiten analizar cómo las 

características de la fuente mantélica pueden cambiar en una escala espacial relativamente 

reducida, y generar un registro en la variabilidad geoquímica del magmatismo de arco volcánico. 

 

1.4 Hipótesis 

Los productos del frente volcánico presentarán fenocristales de olivinos con alto Ni, reflejo de una 

fuente con poco olivino, producida por mayor influencia de la placa subducida capaz de generar 

piroxenitas; mientras que los productos emplazados en el tras arco tendrán fenocristales de 

olivino con bajo Ni, reflejo de menores aportes de la placa y por ende una fuente mantélica 

esencialmente peridotítica. 

 

1.5 Objetivos  

• Recopilar y puntualizar las diferencias petrográficas y geoquímicas del magmatismo máfico de la 

CSO. 

• Caracterizar químicamente los olivinos de la CSO. 

• Mostrar la heterogeneidad mantélica existente por debajo del sector oriental CVM. 

• Generar un modelo más preciso del magmatismo de arco en el sector oriental del CVM, con la 

caracterización de su fuente mantélica relacionada con aportes variables de la placa de Cocos. 
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2. MARCO GEOLÓGICO REGIONAL 

 

2.1 El Cinturon Volcánico Mexicano 

 

Figura 1; a) Unidades geológicas más 
importantes alrededor del área de 
estudio (indicada con estrella de color 
rojo). b) Imagen satelital tomada de 
Google Earth, indica el área de trabajo 
señalando las muestras, y en las cuales 
se extrajeron olivinos (polígono verde), 
además de los edificios volcánicos más 
importantes. 
 
 
 
 
 
 

 

 

2.1.1 Generalidades 

El CVM es un arco magmático continental de edad Mioceno temprano-reciente, relacionado con la 

subducción de las placas oceánicas de Rivera y Cocos por debajo de la placa continental de 

América del Norte (Fig. 1a). Esta cadena volcánica está constituida por aproximadamente 8,000 
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estructuras con diferentes actividades eruptivas, representadas por estratovolcanes, campos de 

conos monogenéticos, maares y otros cráteres de explosión, calderas, volcanes escudo y algunos 

cuerpos intrusivos (Gómez-Tuena et al., 2005). La provincia tiene 1,000 km de longitud y una 

amplitud irregular de 80 a 230 km, abarcando un total de 160,000 km2; se distribuye con una 

orientación preferencial E-W en la parte central y oriental, mientras que en la sección occidental 

presenta una orientación WNW-ESE; forma un ángulo varaible promedio de 16° respecto a la 

Trinchera Mesoamericana, y presenta una distribución transversal respecto a las otras grandes 

provincias geológicas de México (Sierra Madre Occidental, Sierra Madre del Sur, Mesa Central y 

Sierra Madre Oriental; Fig. 1a) que corren con orientación preferencial NNW-SSE (Ortega-

Gutiérrez et al., 1992). 

 

2.1.2 Las placas oceánicas en subducción 

El CVM se ha formado por la subducción de las placas de Rivera y Cocos, por debajo de la Placa 

Norteamericana. En particular la actividad magmática del sector oriental está controlada por la 

variada geometría de subducción de la placa de Cocos a lo largo de la trinchera, indicada por los 

experimentos MASE (Middle American Subduction Experiment; Pérez-Campos et al., 2008) y VEOX 

(Veracruz-Oaxaca Seismic Line; Melgar y Pérez-Campos, 2011). De acuerdo a estos estudios se ha 

determinado una tendencia geométrica hacia la sub-horizontalidad que se asentua hacia el este 

del CVM, hasta llegar a la zona del Istmo de Tehuantepec donde toma una geometría más 

inclinada. Para visualizar la geometría de Cocos por debajo del sector oriental se extrapolan los 

datos proporcionados por el proyecto MASE a partir del perfil por debajo del estratovolcán 

Popocatépetl. En esta región, la placa de Cocos inicialmente se hunde con un ángulo de 15° por 

una distancia de 80 km desde la costa, alcanzando una profundidad de 20-40 km; posteriormente, 

a 50 km de profundidad, adquiere una posición sub-horizontal; el régimen plano de la subducción 

persiste hasta 300 km tierra adentro, y posteriormente la placa de Cocos se hunde abruptamente 

con un ángulo de 75° y alcanza una profundidad de ~120 km bajo el frente volcánico (Pérez-

Campos et al., 2008) (Figura 2). 

En lo que respecta al estado térmico, se tienen datos a lo largo de un perfil que cruza la Ciudad de 

México, con los que se ha determinado una temperatura de ~1,100 °C a una profundidad de ~60 

km para la región más caliente bajo el frente volcánico (Manea y Manea, 2011); sin embargo, 

cerca de la Moho se reportan temperaturas de hasta 1,300 °C típicas de la astenósfera, lo que 

sugiere que el manto litosférico podría ser muy delgado bajo el arco (Ferrari et al., 2012 y 

referencias incluidas). 
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Adicionalmente los trabajos de Jödicke et al. (2006) y Manea y Manea (2011) indican que la mayor 

deshidratación de la placa de Cocos sucede en el sector donde predomina el régimen 

subhorizontal.  

 

Figura 2; En esta imagen se muestra la geometría de la placa de Cocos inferida para el sector oriental del CVM, de 
acuerdo a la información generada por el proyecto MASE y VEOX. Modificado de Manea et al. (2013). 
 
Por otro lado, al llegar al sector de elevada pendiente de la placa de Cocos se ha estimado que las 

reacciones de deshidratación generan una “cortina de deshidratación” restringida a un área 

estrecha del manto ubicada justo debajo del frente volcánico, mientras que bajo la porción 

posterior del arco se esperaría que al manto sean inyectadas cantidades muy modestas de fluidos 

(Ferrari et al., 2012). 

Los modelos térmicos muestran también que, por su geometría de subducción muy inclinada, la 

placa de Cocos cruza contundentemente el solidus húmedo del basalto (~800 °C a 3 GPa) al 

superarlo hasta una profundidad de ~200 km (Manea y Manea, 2011; Ferrari et al., 2012): esto 

implica que tanto la corteza oceánica como su cubierta sedimentaria pueden estar sujetas a fusión 

parcial, lo anterior podría tener implicaciones importantes para la petrogénesis del CVM. 

 

2.1.3 El basamento  

Se ha propuesto, gracias a las reconstrucciones tectónicas y correlaciones estratigráficas, que el 

CVM se ha desarrollado sobre tres grandes bloques tectonoestratigráficos: 1) el terreno Guerrero, 

de edad jurásica-cretácica en la porción occidental de México; está compuesto por rocas 

volcánicas, plutónicas y volcaniclásticas de afinidad oceánica a continental, con una componente 
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importante de rocas sedimentarias marinas (Centeno-García et al., 1993). 2)  el terreno Mixteco, 

ubicado entre el terreno Guerrero (al oeste) y Oaxaquia (al este). El basamento del terreno 

Mixteco está conformado por el Complejo Acatlán (Yañez et al., 1991; Sedlock et al., 1993; Ortega-

Gutiérrez et al., 1994), de edad esencialmente paleozoica. Las rocas que lo conforman son 

metasedimentos y metabasitas de afinidad oceánica a continental metamorfizadas en facies de 

anfibolita, eclogita y esquisto verde, que se ven intrusionadas por granitos e influenciadas por 

periodos de migmatización (Keppie et al., 2004). 3) el microcontinente Oaxaquia, de edad 

precámbrica (aproximadamente 990-1,200 Ma) (Ortega-Gutiérrez et al., 1995); este cuerpo está 

conformado por varios ensambles geológicos que integran un basamento grenvilliano común 

(Campa y Coney, 1983; Sedlock et al., 1993). Los afloramientos del Complejo Oaxaqueño están 

conformados por metapelitas, gneises cuarzofeldespáticos, calcisilicatos, anfibolitas y mármoles, 

comúnmente intrusionados por anortositas, charnokitas y gneises máficos granatíferos. Toda la 

secuencia se encuentra metamorfizada en facies de granulita, aunque en algunas partes muestra 

re-equilibrio en facies de anfibolita (Keppie et al., 2003; Solari et al., 2003) (Figura. 3). 

 
Figura. 3; Mapa simplificado de los terrenos tectoestratigráficos mexicanos que se infieren como el basamento para la 
CVM; la estralla roja señala el área de estudio. Los límites de los terrenos Guerrero y Mixteco son tomados de Keppie 
(2004); la distribución de Oaxaquia es la propuesta por Keppie et al. (2003) y Solari et al. (2003). 
3. GEOLOGÍA DEL ÁREA DE ESTUDIO 

La región volcánica de la Cuenca de Serdán-Oriental (CSO), es una cuenca endorreica 

intermontana ubicada en la porción más oriental del Altiplano Mexicano. El episodio magmático 

estudiado está delimitado al noroeste por el estratovolcán miocénico Cerro Grande, mientras que 

al noreste el área de estudio comprende hasta Los Humeros. En lo que respecta el límite sur, los 
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cuerpos volcánicos estudiados representan la manifestación volcánica más meridional en esta 

porción del CVM (Fig. 4).  

Figura 4; Modelo digital de elevación del área de estudio, marcada dentro del polígono, en la Cuenca de Serdán-

Oriental. Imagen obtenida de GeoMapApp. 

Extrapolando los resultados del experimento MASE, se ha planteado para el área de estudio que la 

placa de Cocos posee una profundidad similar o ligeramente mayor a la que tiene bajo el 

Popocatépetl (> ~120 km). Esto implica que bajo el frente volcánico definido por los conos 

monogenéticos estudiados, Cocos se hunde en el manto con un ángulo de 75° a una profundidad 

de 120 km. Extrapolando los datos para la parte norte del área de estudio, se puede suponer que 

la placa de Cocos alcanza profundidades mayores de 250 km. 

El basamento superficial del área de estudio está representado por las secuencias sedimentarias 

cretácicas de la Sierra Madre Oriental, principalmente cuerpos de calizas y lutitas pizarrosas 

intensamente plegadas, que forman pequeñas sierras orientadas en dirección NW-SE (Fig. 5). Las 

rocas de la Sierra Madre Oriental están intrusionadas por plutones granodioríticos, monzoníticos y 

sieníticos de edad oligocénica (Yáñez-García y García-Durán, 1982) hasta jurásica (Martinez, 2016). 

El basamento profundo en la región de estudio no está expuesto. Es posible que las secuencias 

cretácicas de la Sierra Madre Oriental estén subyacidas por rocas metamórficas paleozoicas 

análogas a las del Macizo Teziutlán, un complejo tectonizado compuesto de mica-esquistos, 
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plutones graníticos-granodioríticos y rocas metavolcánicas de composición intermedia, que 

afloran al NW del volcán Cofre de Perote (López-Infanzón, 1991). 

La corteza continental inferior del área de estudio podría consistir en ortogneises y paragneises 

granulitizados de edad grenvilliana, análogos a los que están expuestos ~100 km al sur del Pico de 

Orizaba, y a una distancia similar al norte de la caldera de Los Humeros (Ortega-Gutiérrez et al., 

2008). 

 

 
Figura 5; Mapa geológico del área de estudio, donde se señalan con círculos de color rojo las muestras emplazadas al 
norte de La Malinche (NM), de color azul las del sur de la CSO (SCSO y KCSO) y de amarillo las muestras tomadas de la 
CSO (TCSO). 
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4. LOS OLIVINOS COMO HERRAMIENTA PETROLÓGICA  

El estudio de olivinos en las rocas volcánicas puede aportar información trascendental y única en 

los procesos ígneos relacionados con las primeras etapas de formación de la roca. Concretamente 

es una herramienta poderosa para caracterizar la fuente mantélica; bajo la premisa de que el 

olivino, de manera general, representa la primera fase en cristalizar en los sistemas magmáticos, 

por lo que su química preservará señales del magma prístino. 

Para el uso petrogenético de los olivinos, el trabajo de Sobolev et al. (2007) es determinante; en él 

se muestra el uso de distintos gráficos de variación de elementos mayores y traza del mineral, así 

como relaciones elementales específicas, los cuales permiten caracterizar la fuente mantélica. Lo 

anterior con base en los cambios en los coeficientes de partición globales, dependientes de las 

fases predominantes en la litología del manto, las cuales son modificadas por reacciones 

fundido/fluidos de la placa-manto, por lo que es posible señalar la influencia del componente de la 

subducción en el manto generador del magma estudiado. 

 

4.1 Fundamentos teóricos para el uso petrogenético del olivino  

Una idea aceptada es que la heterogeneidad química de los magmas generados directamente del 

manto, se debe a los procesos de reciclaje geoquímico de diferentes cortezas (principalmente 

durante la subducción) en el manto (Hofmann, 2003). Para poder comprender en qué medida esto 

tiene impacto en las composiciones, se deben realizar estudios cuantitativos de la introducción de 

esta corteza al manto. Sobolev et al. (2007) retoman esta problemática estudiando muestras de 

magmas OIB, MORB y LIP; establecen que esta pregunta no puede ser resuelta con información 

isotópica, ya que variaciones en las relaciones isotópicas pueden deberse tanto al reciclaje de 

componentes subducidos como a la contaminación con el basamento. Por otro lado, el uso de 

elementos incompatibles resultaría infructuoso debido a que éstos son altamente sensibles a los 

grados de fusión. Debido a ésto, las posibilidades se reducen a elementos mayores y compatibles 

de la fuente y los fundidos, pero, al ser fuertemente controlados por los procesos de cristalización, 

analizarlos en roca total presentaría siempre cierta incertidumbre. Por lo tanto, los autores 

sustentan que el inconveniente se resuelve si se estudian los registros de estos elementos en la 

fase mineral más prístina, comúnmente el olivino. Así el uso de los olivinos como herramienta 

petrogenética nace por la necesidad de entender el papel de las cortezas recicladas en la 

heterogeneidad mantélica de manera cuantitativa. 

La utilidad del estudio de olivinos se centra en los datos experimentales y teóricos que 

demuestran que las cortezas subducidas en facies de eclogita, durante el reciclaje, a elevadas 
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presiones (más de 3.0 GPa) generan un fundido rico en SiO2. Éste reacciona con la peridotita 

produciendo piroxenitas libres de olivino (Sobolev et al., 2005), como se muestra en la reacción 

(1). La fusión de esta litología híbrida puede producir mayores volúmenes de magmas en 

comparación con la peridotita, a una misma presión-temperatura. Los cambios en la fase 

predominante en la piroxenita, traen como consecuencia que el coeficiente de partición (Kd) 

global de la fuente sea modificado, generando magmas enriquecidos en Si y Ni, pero 

empobrecidos en Mg, Ca y Mn. De este fundido Eggins (1998) experimentalmente prevé la 

saturación primaria de olivinos a medida que asciende el magma, análogo a un magma derivado 

de peridotitas, pero son anómalamente enriquecidos en Ni y empobrecidos en Ca y Mn. Lo 

anterior se debe a que el olivino, fase más abundante en una peridotita, posee un KdNi aproximado 

de 34 (Hart and Davis, 1978), mientras el ortopiroxeno, mineral que predomina en la nueva 

litología híbrida, tiene un Kd para Ni tres veces menor con 10 (Mysen, 1976). Por lo tanto, al fundir 

las piroxenitas el Ni se comporta como un elemento menos compatible que cuando se funde un 

manto no hibridizado. El caso de Ca y Mn es opuesto, estos dos elementos son más afines a la 

estructura del ortopiroxeno (mayor Kd) que a la del olivino; razón por la cual, al fundir piroxenitas, 

los fundidos presentan menores concentraciones de éstos. 

Gracias a las premisas anteriores, Sobolev et al.  (2007) proponen diagramas discriminadores 

usando los datos obtenidos de la composición de los fenocristales de olivino de basaltos de dorsal, 

de grandes provincias ígneas y de isla oceánica (magmas intraplaca), distinguiendo estos últimos 

dos grupos si se emplazan en cortezas gruesas o delgadas. Además, para contrastar los resultados, 

utilizó olivinos extraídos de komatiitas, rocas que derivan de altos grados de fusión de una 

peridotita mantélica. En la mayoría de los diagramas utiliza en el eje de las abscisas el valor de Fo% 

molar (=(MgOwt%/masa molecular(m.m.))/((MgOwt%/m.m)+(FeOwt%/m.m.))) de los olivinos, al 

ser un indicador del grado de fusión de la fuente que los generó. Bajo la asunción de que todos los 

olivinos utilizados son prístinos (Langmuir y Hanson, 1980), un menor grado de fusión produce 

magmas cuyos olivinos tienen un menor enriquecimiento de Mg, y un menor valor de Fo% molar, 

mientras que magmas extraídos de una fuente que ha fundido más, generan olivinos primarios 

con altos valores de Fo. En los diagramas mostrados en la figura 6 se observa que el campo de las 

komatiitas es el que siempre presenta valores más altos de Fo mol %. Adicionalmente en este 

trabajo se demostró que altos valores de Ni, junto con bajos de Ca y Mn fuera del patrón 

contemplado por las líneas de evolución de un magma peridotítico, sólo son posibles a partir de 
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una fuente piroxenítica. De igual forma se establece el uso de la relación Mn/Fe (100*(Mn ppm/Fe 

ppm)) como un indicador del cambio en la fuente mantélica, ya que esta relación no es perturbada 

por diferentes grados de fraccionamiento de olivino. Se tiene que valores altos de Mn/Fe se 

presentan regularmente en fundidos de peridotitas, Mn menos compatible que el Fe en el olivino, 

mientras que la diminución de esta relación sólo es posible de explicar con los fundidos derivados 

de piroxenitas, donde la fase residual es ortopiroxeno, el cual es más compatible con Mn que con 

Fe.  

 
Figura 6; Esquemas que muestran concentraciones de elementos en ppm contra contenido de forsterita en porcentaje 
mol, en los fenocristales de olivinos en basaltos tipo MORB, Intraplaca y Komatiíticos. Se indican las afinidades con las 
dos litologías mantélicas, así como anotaciones respecto a la compatibilidad de los elementos comparados. Tomado y 
modificado de Sobolev et al. (2007). 
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Por último, Sobolev et al. (2007) también proponen el uso del Cr como indicador del grado de 

fusión de las distintas fuentes. Cr es un elemento fuertemente controlado por las fases de 

aluminio (granate y espinela) de las rocas ultramáficas. Esto implica que altos grados de fusión son 

la única forma de obtener concentraciones importantes de este elemento en el magma del cual 

derivan los olivinos cristalizados, en la figura 6F esto es evidente con los valores más altos de Cr 

representados por el campo de las komatiitas.  

Es importante resaltar que el uso de la herramienta geoquímica de los olivinos descrita 

anteriormente se ha establecido sólo en sistemas de alta producción magmática, como en los 

sitios donde se manifiestan plumas del manto o los sistemas de dorsal mesoceánica. Ya que en 

estos sitios, las reacciones de hibridación son sostenidas por grandes cantidades de placas 

subducidas en facies de eclogitas, las cuales son llevadas por los procesos de reciclaje geoquímico 

a escala global. 

 

4.2 El uso petrogenético de los olivinos en una zona de subducción  

Straub y colabores (2008) plantean la posibilidad de que en el manto sub-arco del CVM sucedan 

reacciones de piroxenitización, con lo que se podría explicar la ubicuidad de olivinos de alto-Ni, 

similares a los reportados anteriormente en otros ambientes tectónicos (Sobolev et al., 2008). El 

modelo presentado para ambientes distintos al de la subducción no puede ser trasladado de 

manera integral, fundamentalmente por dos razones. En el caso estudiado por Sobolev et al. se 

establecen fuentes, tanto del componente silícico como del peridotítico, de dimensiones 

importantes. Asimismo el número de variables que intervienen en el proceso es relativamente 

menor al que se estima que influye en un ambiente de subducción. Por ejemplo, en una zona de 

subducción hay que contemplar las características particulares de la placa subducida, para 

establecer la naturaleza del componente, así mismo cómo se distribuye a lo largo de la cuña del 

manto y en qué manera la modifica. Por otro lado, para generar magmas relacionados con la 

piroxenitización hay que considerar que sólo se cuenta con fuentes discretas y finitas de ambos 

“end-members” participantes.  

Una diferencia notable en los olivinos de arco continental, respecto a los reportados en trabajos 

previos, son los altos valores de Ni que presentan a valores de Fo variables; incluso en algunos 

casos mayores a los reportados por Sobolev et al. (2005, 2007). Esta situación puede explicarse si 

el magma primario posee mayor concentración absoluta de Ni, o si el Ni por alguna razón se 

concentra mayormente en el olivino generado en zonas de subducción que en otros ambientes. La 

primera opción resulta insostenible, bajo la premisa de que sólo el manto es la fuente de Ni, ni el 
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bloque subducido ni la corteza continental tienen concentraciones suficientes de Ni para poder 

incrementar la abundancia de este elemento; por lo que estaríamos ante un manto inusualmente 

enriquecido en Ni (700-1000 ppm a 17-13.5 wt% MgO, tomado de Straub et al., 2008). El 

hipotético manto sólo podría explicarse, si hubiera experimentado nunca previstos tan elevados 

grados de fusión. Debido a esto, la segunda alternativa resulta más verosímil, aún más si se 

contempla que el contenido de MgO de la fuente puede perturbar el KdNi del olivino. Se ha 

demostrado que el bajo MgO puede incrementar el coeficiente de partición exponencialmente 

(Beattie et al., 1991). Además, el bajo MgO es recurrente cuando sucede la mezcla de fundidos de 

componente corticales, como puede ser aportes de la placa o participación de procesos de 

asimilación que ocurren en la corteza que atraviesan los magmas; ambos fenómenos recurrentes 

en zonas de subducción. 

 

4.2.1 Las alternativas para generar magmas de alto KdNi-ol 

4.2.1.1 Modelo de mezcla de fundidos 

Generar un magma híbrido con un contenido de Ni intermedio, y un bajo contenido de MgO capaz 

de incrementar KdNi-ol en los magmas de la CSO (Straub et al., 2006, Wang et al., 2006), puede 

lograrse con la mezcla de un fundido del manto rico en Ni y Mg, con un alto #Mg, y un segundo 

fundido pobre en Ni, Mg y Fe con bajo #Mg. El segundo fundido puede ser obtenido por 

cristalización fraccionada de pulsos de magma tempranos del mismo sistema magmático o por 

fusión parcial de litologías del bloque subducido o corteza (Straub et al., 2008). De manera general 

este modelo en el CVM puede presentar incongruencias geoquímicas, relacionadas con la 

obtención de los fundidos. En el primer caso, el fundido mantélico debería de estar 

extremadamente empobrecido para poder generar los niveles de enriquecimiento de Ni 

requeridos. La extracción de esta cantidad de magma no es viable sin que se agote por completo la 

fase de piroxenos (Langmuir et al., 1992; Longhi, 2002), haciendo “infundible” el manto. Por otro 

lado, este empobrecimiento generaría una pérdida significativa de elementos incompatibles con lo 

que no podría explicar que las muestras alcalinas reportadas en el CVM también presentaran alto 

contenidos de Ni tanto en los olivinos como en las inclusiones vítreas de ellos (Straub et al., 2004). 

En lo que respecta el obtener el fundido bajo en MgO a partir de la fusión de la corteza, las 

cantidades de fundido proyectadas para que se ajusten las líneas de mezcla con las muestras 

(Straub et al., 2008; figura 7), son tan excesivas que deberían de dejar una marca isotópica (altas 

relaciones Sr y  bajas de Nd) no reportada para las rocas CVM (LaGatta, 2003; Straub et al., 2008). 
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4.2.1.2 Modelo de reacción roca-fundido  

Ante los puntos anteriores, la mezcla de dos fundidos resulta una opción poco viable para justificar 

la cristalización de olivinos de alto Ni. En ese sentido el modelo que contempla la piroxenitización 

en el manto sub-arco toma fuerza. La placa subducida es capaz de liberar hacia el manto fluidos y 

fundidos (“fluidos críticos”, Kessel et al., 2004), éstos se infiltran en las litologías del manto donde 

al romper el equilibrio, la roca receptora del fluido experimenta cambios mineralógicos para 

regresar a las condiciones de equilibrio. 

  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Figura 7; Gráfico de Ni vs Fo mol %, donde se muestran las suites del centro del CVM presentadas por Straub et al. 
(2008), donde se proyectan las posibles líneas de mezcla entre el fundido de peridotita (estrella naranja) y los fundidos 
de bajo grado de la corteza continental y la placa subducida (estrella amarilla) (referencias de los datos utilizados en 
Straub et al., 2008). A) Es un magma derivado de un manto solo empobrecido por fusión serial en un 22 %. B) Manto 
en extremo empobrecido derivado de fusión al 60%, el cual perdió las fases de piroxeno (harzburgita-dunita). 
Modificado de Straub et al. (2008).   
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Esta reacción roca-fundido se ha explicado en varios casos como un proceso clave en la generación 

de andesitas (Gómez-Tuena et al., 2007; Kelemen et al., 2005). El modelo de reacción permite 

explicar de manera satisfactoria el patrón típico de arco, enriquecimiento y empobrecimiento de 

elementos, reflejo de la mezcla de elementos refractarios asimilados por el manto (Ni, Mg) y 

elementos móviles adicionados por la placa en subducción (Si, LILE, H2O). Este es el componente 

rico en sílice aportado por la subducción la causa para la transformación de los olivinos de la 

peridotita a los ortopiroxenos de la piroxenita (Hirschmann et al., 2006;  Sobolev et al., 2006). Se 

ha propuesto que la formación de esta piroxenita de reacción en el manto sub-arco sólo se genera 

en estrechos sectores, a lo largo de los sitios donde se percoló el fluido, teniendo aún un contacto 

marcado con peridotitas no modificadas (Liu et al., 2005; Porrera et al. 2006). Esta nueva fuente 

híbrida piroxenítica tiene una menor temperatura de solidus y por tanto mayor productividad de 

magma respecto a una peridotita a la misma presión (Hischmann and Stolper, 1996). Un aspecto 

clave que soporta el modelo como opción para explicar las características de las rocas que 

contienen olivinos de alto Ni, es que los fundidos generados por piroxenita son capaces de tener 

composiciones de andesitas silícicas de bajo MgO (Kogiso et al., 2004), debido a que el olivino no 

está presente para controlar la distribución del SiO2, MgO, FeO, y Ni; y que ninguno de estos tres 

últimos elementos puede ser movilizado desde la placa subducida  (Johnson y Plank, 1999; Kessel 

et al., 2004). Tenemos que sólo el cambio en la fase principal de la litología mantélica, la cual 

hereda el #Mg y la concentración de Ni, controla las características químicas observadas en las 

rocas. Estas características se deben a que el piroxeno, con un coeficiente de partición del Ni tres 

veces menor (Sobolev et al., 2005), es capaz de producir un magma relativamente rico en Ni, 

mientras que el presentar el mismo coeficiente de distribución del MgO y FeO en el piroxeno 

(olivino KD
Fe-Mg=0.295; ortopiroxeno KD

Fe-Mg=0.255), explica el #Mg idéntico al de la peridotita 

previa a la reacción. 

Por lo tanto los fundidos generados bajo este modelo tendrían un bajo contenido de FeO y MgO y 

alto SiO2, causado por la combinación del componente de la subducción con la fuente mantélica; y 

un #Mg similar al que tendría un fundido primario de la peridotita, pero con un mayor contenido 

de Ni. Este magma sería el idóneo para generar olivinos de alto Ni, gracias al importante 

incremento en el KdNi por el bajo contenido de Mg; pero también podría tener valores variables 

de Fo dependiente de la herencia de la peridotita. En Straub et al. (2008) se demuestra que los 

olivinos del centro del CVM se acoplan a este modelo, considerando a los de mayor contenido de 

Ni como los miembros más primitivos del sistema (figura 8). 
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Figura 8; Gráfico de Ni vs Fo mol %, donde se muestran las suites del centro del CVM presentadas por Straub et al. 
(2008), Aquí se indican regiones donde se establecerían fundidos de las dos posibles fuentes mantélicas; peridotitas 
sin reaccionar y las piroxenitas híbridas. Con flechas se acotan algunas ideas del modelo de reacción en un manto sub-
arco, cómo la señal de las muestras más primitivas y la herencia de la fuente original indicada por el porcentaje de Fo. 
Modificado de Straub et al. (2008). 

Si se considera el modelo de reacción roca-fundido en el manto sub-arco como el proceso de 

mayor influencia en la génesis de magmas de arco, se deben de discutir los mecanismos de fusión, 

debido a que ampliamente se han reconocido como modificadores de la señal del manto. Un 

mecanismo contemplado son las fusiones progresivas, las cuales consisten en la continua 

extracción de magma a partir de una sola fuente peridotítica, donde se registra salida de materia 

sin entrada. Mientras que para una fusión serial, se contemplan diferentes parcelas o paquetes de 

peridotitas que se están fundiendo diferencialmente por cada pulso de magma; en este 

mecanismo se contempla el flujo de materia hacia el interior del sistema. Straub et al. (2008) 

compara el valor de Fo% en olivinos de las rocas contra sus composiciones totales, así plantea la 

posibilidad de registrar los cambios evolutivos del magma exclusivamente ligados a la fusión de la 

fuente, bajo la consideración de que el olivino es la fase primaria en cada magma. Se estableció 

que la variación proporcional de los aportes de la placa con el Fo% de los olivinos sólo es posible 

con una fusión seriada del manto sub-arco. Es decir, cada pulso liberado de la placa hacia el 

manto, se inyecta en una peridotita, reacciona con ella piroxenitizándola, y posteriormente se 
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funde. Por lo tanto a cada pulso de magma en superficie le corresponde un proceso individual de 

reacción y fusión ocurrido independientemente en la fuente mantélica. 

El modelo de pulsos discretos mostrado anteriormente, ha permitido proponer que la 

piroxenitización en una zona de subducción se debe plantear más compleja, ya que cada inyección 

nueva de componente de la subducción, dependiendo de su proporción puntual de sílice aportado 

por la placa a una parcela de peridotita finita (esta situación no es contemplada en el modelo de 

Sobolev et al.), puede generar una piroxenita con sílice en exceso o piroxenita de escaso sílice. 

Además ambas litologías se encuentran en contacto cercano con una peridotita, por lo que cada 

pulso de magma generado en el arco se le puede asociar una proporción variable de fundidos de 

estas tres fuentes (Straub et al., 2011). Por tanto, la presencia de olivinos altos en Ni no está 

limitada a un solo grupo de rocas en una zona de subducción, ya que si se mezclan en 

proporciones distintas fundidos basálticos de una piroxenita pobre en sílice con fundidos dacíticos 

de una piroxenita rica en sílice, con mucha o poca dilución de fundidos parciales de una peridotita 

inalterada, se puede generar un amplio espectro de rocas con diferentes composiciones. 

Por lo tanto, el modelo completo de la reacción roca-fundido puede explicar de manera 

satisfactoria el SiO2 variable a un #Mg dado de la roca total con una fuerte correlación lineal entre 

SiO2, MgO y FeO, donde confluyan en una sola muestra de olivinos de alto Ni con magmas de Ni 

moderado y un carácter muy cercano al primario de los magmas expulsados. Por último, también 

explica la evidencia ineludible de mezcla de fundidos, registrada en los olivinos forsteríticos en 

equilibrio con los fundidos del manto (Straub et al., 2011). 

 

4.3 Estudios de olivinos en el CVM 

Desde los trabajos de Schaaf et al. (2005) y Straub et al. (2008) se han empezado estudiar los 

olivinos de las rocas máficas, máficas-intermedias e intermedias en el centro (Straub et al., 2008, 

2011) y en el sector occidental del CVM (Díaz-Bravo et al., 2014). Gracias a estos primeros estudios 

se han identificado olivinos de alto-Ni de manera inequívoca en las tres series magmáticas más 

recurrentes en la provincia volcánica, la calcialcalinas, la alcalina (Na o K) y del tipo-OIB. Siendo 

una manifestación constante que los valores más elevados de Ni (5,000-6,000 ppm) se encuentran 

a valores de Fo variables en un rango considerable de 80-94 % (Gómez-Tuena et al., 2016). 

4.3.1 Centro del CVM 

Los primeros estudios en olivinos del CVM, fueron presentados en Schaaf et al. (2005), donde se 

reportan por primera vez los anómalamente altos contenidos de Ni y bajos de Ca. Estableciendo la 

posibilidad de una diversidad en la  fuente mantélica. 
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Los estudios presentados por Straub et al. (2008, 2011), fueron realizados en el campo 

monogenético de Chichinautzin y en el volcán Popocatépetl. Estos sitios corresponde al frente del 

arco volcánico, y es una manifestación de rocas calcialcalinas coexistiendo contemporáneamente 

con rocas alcalinas (denominadas algunas tipo OIB con altas relaciones HFSE/LILE en Straub et al., 

2011) y transicionales. No se consideran los datos calcialacalinos de Chichinautzin en el trabajo. El 

primer grupo corresponde a muestras máficas y máficas-intermedias del estratovolcán, 

caracterizadas como de alto #Mg y SiO2, bajos FeO y relación FeO/MgO, junto con relaciones altas 

de LILE/HFSE y LILE/REE. Por otro lado las rocas alcalinas y las tipo OIB, igualmente máficas, 

presentan altos FeO y abundancia relativa de los HFSE, las series son distinguibles por su 

enriquecimiento en LILE, siendo alcalinas las que presentan los valores más altos (Straub et al., 

2008). También en el sector central se han estudiado olivinos de andesitas de #Mg menor a 70, 

pero que contienen valores de Ni igualmente altos con porcentaje de Fo menor a 88 (Straub et al., 

2011). 

Un punto clave del modelo establecido por Straub et al. (2008, 2011), es que la única forma de 

explicar la ubicuidad de los olivinos de alto Ni, es que la piroxenitización y posterior fusión, se 

realiza de manera independiente para cada cuerpo magmático. Por lo que las variaciones de las 

condiciones particulares de cada pulso, pueden explicarse con una diferencia puntual en la historia 

de infiltración del componente de la subducción, piroxenitización del manto y fusión. Con base en 

esto, se determinó que el magmatismo calci-alcalino con olivinos de alto Ni manifestado en el 

Popocatépetl, se explica como un material derivado de una piroxenita secundaria, generada a 

partir de un manto fuertemente empobrecido, al estar expuesto a constantes pulsos de 

metasomatismo y fusión posterior por un amplio periodo. Por otro lado los conos alcalinos 

(incluidos los de tipo OIB), deben derivar también de una fuente piroxenitizada, para poder 

contener olivinos de alto Ni, pero a diferencia de la parcela de manto que da origen al 

estratovolcán, este sector mantélico se propuso como más fértil (Straub et al., 2008). Además, se 

identifican en Chichinautzin cuerpos transicionales, los cuales se espera que se encuentren en un 

estadio intermedio. 

En el caso de las andesitas de menor #Mg y olivinos con igualmente alto Ni, encontradas 

coexistiendo en el mismo sistema magmático con las series máficas, se han podido interpretar 

bajo la premisa de que no sólo se está generando un tipo de piroxenita. En el sistema sub-arco se 

están formando una piroxenita de bajo sílice y otra de alto sílice, dependiendo de la magnitud del 

flujo de material desde la placa subducida al manto. Así que, se planteó un modelo puntual donde 

cada pulso magmático se genera a partir de fundidos primarios con un grado de piroxenitización y 
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contenido de sílice variable. En ese sentido, las andesitas descritas son producto de la mezcla en 

distintas proporciones de un magma basáltico de alto #Mg y fundidos piroxeníticos dacíticos con 

SiO2 variable (Straub et al., 2011). 

Aunado a lo anterior, también en el centro del CVM se han realizado estudios comparativos entre 

muestras pertenecientes a la misma serie magmática (Straub et al., 2012). Particularmente entre 

dos cuerpos tipo-OIB, el flujo Texcal y el volcán Chichinautzin, ambas manifestaciones 

monogenéticas zoneadas con diferencias geoquímicas dentro de cada cuerpo como entre ellos. 

Texcal es un cono que emitió magmatismo basáltico, que llega a tener incrementos de SiO2 a la 

par de aumentos en el #Mg, además de tener valores más altos de Ni; mientras que Chichinautzin 

ha generado un magmatismo de composición de andesita basáltica, con un decremento de Ni y 

#Mg a medida que incrementa el SiO2. Las peculiaridades magmáticas de Texcal y Chichinautzin se 

han explicado como productos de magmas híbridos mantélicos de litologías piroxenítica basálticas 

y dacíticas iniciales, modificados moderadamente por procesos corticales a diferentes 

proporciones (principalmente una cristalización poco avanzada de ortopiroxeno). Esto ha llevado a 

asumir que el incremento de SiO2 de estos dos cuerpos se debe al flujo variable del bloque 

subducido hacia el manto (Figura 9). Asimismo, la composición geoquímica de estos magmas tipo 

OIB se establece como una mezcla entre elementos del manto sub-arco (Ti, Fe, Mg, Ca), 

enriquecido en proporción similar al manto primitivo, y elementos 

aportados por la placa subducida (Na, K, P), es de resaltar que el 

SiO2 y Al2O3 pueden ser aportados por ambas partes (Straub et al., 

2012). 

 

 

 

 

 

 

 

Figura 9. Modelo de formación de magmas en el sector central CVM, modificado 
para dos cuerpos tipo OIB, se asume que la peridotita circunda todos los 
conductos en el manto. Modificado de Straub et al., 2011 y 2012. 
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4.3.2 Sector occidental del CVM 

El magmatismo emplazado en el sector oeste del CVM, se ha caracterizado petrológicamente y se 

han encontrado algunas series magmáticas peculiares en comparación al centro, pero de igual 

forma reportan olivinos de alto-Ni (Díaz-Bravo et al., 2014). En particular se han caracterizado tres 

series magmáticas, emplazadas en el Rift Tepic-Zacoalco, Basaltos Sangangüey (SB), Amatlán de 

Cañas (AC), y Santa Rosa (SR). Los tres grupos son rocas porfídicas con fenocristales de olivino, 

plagioclasa y escaso clinopiroxeno. A diferencia del sector central, predominan las rocas alcalinas 

ricas en Na que van de traquibasaltos (hawaiitas) a traquiandesitas basálticas (mugearitas). Las 

muestras más primitivas se han clasificado como tipo-OIB con alto TiO2, K2O y Na2O y menor 

proporción de CaO que un basalto de dorsal promedio. La suite SB presenta mayor tendencia 

tholeiitica, un contenido de SiO2 desde el menor a alto y un muy variable #Mg, además de elevada 

concentración de HFSE sobre LILE (baja a nula señal de la subducción). Por otro lado, AC y SR son 

muestras con altas concentraciones de SiO2 sin presentar una caída notable en el #Mg; poseen una 

señal clara de la subducción, valores altos de LILE, Pb y Sr, y una anomalía negativa de HFSE, 

aunque atenuada. 

En lo que respecta a los olivinos, los correspondientes al grupo SB contienen NiO, CaO, MnO y CoO 

a proporción muy similar que los olivinos presentes en un MORB, así que se asumen como 

derivados de una fuente peridotítica, la cual ha generado fundidos por un régimen de 

descompresión más que por el aporte de la placa subducida. En lo que refiere a los olivinos de SR y 

AC, presentan valores de NiO más altos que SB, pero en menor magnitud que los reportados para 

el sector central CVM, por lo que se han interpretado como derivados de fundidos secundarios 

piroxeníticos, producto del metasomatismo de la placa subducida, pero menos primitivos que los 

registrados por Straub et al. (2008, 2011). 
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5. MÉTODOS ANALÍTICOS 

5.1 Materiales máficos de la Cuenca 

Las muestras de la Cuenca de Serdán-Oriental, con las cuales se trabajó para esta tesis, provienen 

de una colecta previa y revisión realizada para las tesis de Becerra-Torres (2014) y Pale-Berruecos 

(2014); en éstas, se describe de manera detallada la metodología de colecta y molienda de las 

muestras. 

 

5.1.1 Selección de los materiales 

Los datos geoquímicos previamente obtenidos de elementos mayores y traza de los productos 

máficos de la CSO, permitió seleccionar las muestras máficas que presentaran una concentración 

extrema y/o anómala de algún elemento, tomando rocas pertenecientes a cada dominio 

identificado (sector sur, centro y norte) con lo que se pudiera tener un estudio de un espectro 

geográfico amplio a lo largo de la variabilidad máfica presente en el área de estudio. 

De la pre-selección química, se realizó un estudio de sus láminas delgadas, enfocado en los 

fenocristales de olivinos, en donde se tomaban las dimensiones máxima y mínima promedio, para 

conocer el orden de magnitud en donde podríamos encontrar los olivinos a separar. Además, se 

descartaron algunas muestras debido a los altos niveles de iddingsita, óxidos y/o alteración en los 

fenocristales de interés. Con lo que al final se tuvo la selección de las 19 muestras, más óptimas 

para la separación mineral, representativas del magmatismo máfico de la CSO. 

 

5.2 Separación mineral 

El material de las muestras seleccionadas consistió en las fracciones finas a medias, obtenidas de 

la molienda; dichas fracciones son las mismas que se tomaron para los análisis químicos, 

previamente a la pulverización. La separación mineral se desarrolló en el laboratorio de separación 

de minerales del Instituto de Geología. El laboratorio suministró los tamices de malla 14 (1.4 mm), 

40 (0.42 mm), 60 (0.25 mm) y 80 (0.18 mm), vasos de precipitado, cápsulas de porcelana, cajas de 

Petri, ultrasonido, horno, lámparas de secado y microscopio estereoscópico. 

 

Lavado 

Tamices: con un cepillo de dientes y jabón se busca extraer cualquier residuo en la malla, el lavado 

debe de ser acompañado con abundante agua y con intensidad moderada para no dañar los poros 

del tamiz. Se debe de revisar a contra luz la presencia de algún residuo, en el caso de las mallas 

grandes, y con apoyo del microscopio estereoscópico para la revisión de las mallas de menor 
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tamaño; si después de esta revisión se observa algún fragmento, se puede remover con la ayuda 

de una cerda gruesa de cepillo o con una aguja, cuidando de no lastimar u obstruir los orificios del 

tamiz. Después de cada muestra debe de repetirse este proceso, agregando al principio del 

proceso, una limpieza con agua corriente intensa para retirar el exceso de la muestra residual. 

Cápsula de porcelana y vasos de precipitado: se deben de lavar con jabón de cristalería, enjuagar y 

al final bañar todo el material con agua desionizada (MiliQ). Este proceso debe de realizarse con el 

cambio de cada muestra. 

 

5.2.1 Fracciones para la separación 

• Tamizado: se cubre la superficie de separación con papel, para evitar dispersión excesiva del 

polvo con el fin de que no suceda contaminación posterior entre muestras. Además se aparta 

un hoja en la cual se vierten las fracciones separadas. Se alistan dos bolsas etiquetadas por 

cada muestra, la primera para la fracción >14 malla, y la segunda para la de <80 malla. Las 

fracciones 14-40, 40-60 y 60-80 se colocan cada una en vasos de precipitado. Se colocan 

cantidades de material en el primer tamiz que no excedan más de tres cuartos del contenedor, 

se cierra la columna con la base y tapa de latón, y se mueve de lado a lado la columna 

alrededor de 2 minutos, después se gira la columna y se vuelven a agitar. Después de esto se 

debe de vaciar la primera fracción y luego se repite el proceso con los tamices restantes, este 

método se repite hasta que se termine de vaciar todo el material de los tamices. 

• Lavado y secado: los vasos de precipitado en los que se han colocado las fracciones minerales 

se llenan de agua hasta tres cuartos de su capacidad y se colocan en el ultrasonido por 15 

minutos, posteriormente se drena el agua y se repite este proceso dos veces más. El proceso 

se repite una cuarta vez, lavando la fracción con agua desionizada (MiliQ). Se drena el agua 

destilada, y antes de desechar toda el agua se vierte el contenido de la muestra en cápsulas de 

porcelana, donde se termina el drenado intentando que quede el menor contenido de agua 

posible. La cápsula con la muestra se coloca bajo la lámpara por un lapso aproximado de 3 

horas. Al comprobar que el material está completamente seco, se coloca en bolsas etiquetadas 

cuidando colocar el rango de tamaños de la fracción. 

 

5.2.2 Separación 

• Se empleó la técnica de “handpicking”: con ayuda de un microscopio estereoscópico, se coloca 

con ayuda de una espátula la muestra en un portaobjetos, el cual se coloca encima de un 
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vidrio cuadrado, en el cual se colocan los olivinos extraídos con pinzas. El vidrio se ajusta a una 

caja petri con el propósito de tener una superficie controlada en el caso de dispersión de 

algunos granos fuera del vidrio. Por cada muestra se debe de lavar la cristalería, pinzas y 

espátula; además de la superficie de trabajo con una toalla desechable húmeda. 

• En el vidrio, al tener alrededor de 20 a 25 granos de olivino separados, se hace una selección 

en donde se excluyen los olivinos que presentan inclusiones, como los observados en figura 

10, dejando sólo los que se encuentran más completos y mayormente limpios; con éstos se 

formará el concentrado. Tanto el residuo, denominado pre-concentrado, como el concentrado 

se reservan en paquetes hechos con papel glassine etiquetado previamente. 

• El concentrado final debe de contener un aproximado siempre mayor a 32 granos de mineral.  

La fracción que se ocupa para la separación, en la mayoría de los casos es la del rango 14-40 (1.4-

0.42 mm), debido a que el rango de los fenocristales es en promedio 0.8 a 1.2 mm. Si se toma la 

fracción inferior, los olivinos se observan como fragmentos de un cristal de mayores dimensiones, 

por lo que en lugar de separar granos individuales se estarían separando segmentos de un mismo 

grano. Es importante aclarar que, en un pequeño número de muestras, los fenocristales tienen 

tamaño menor o muy cercano a los 0.4 mm, por lo que se consideró tomar la fracción siguiente de 

40-60 (0.42-0.25mm). 

Figura 10; Imagen con microscopio estereoscópico, 
con el cual se realizó la selección manual. En la 
imagen se observa, en el sector superior derecho, 
un cristal de piroxeno maclado. En la parte inferior 
se encuentran tres cristales de olivino de color 
verde traslúcido.   
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• Montado: en un vidrio de 6.5x6.5 cm se marca la circunferencia del cilindro de plástico que se 

ocupa para embeber en resina a los olivinos, sobre esta marca se coloca cinta doble cara, el área 

marcada se divide en dos y en cada sección se acomodan de 30 a 35 cristales de una muestra 

(Figura 11).  

• Una vez montados los cristales, se coloca el cilindro plástico y se vierte resina epoxi; se deja 

secar un promedio de un día. Se desmonta el cilindro con los cristales en la base, la base se pule 

con el propósito de dejar expuestos los cristales de la muestra al bombardeo láser.  

 
Figura 11; Imagen del microscopio estereoscópico. En esta se muestra el montado de los cristales de olivino, en un 
patrón numérico identificable, con el propósito de llevar un registro de las muestras medidas. Se colocaron dos 
muestras por vidrio.  
 

5.3 Análisis mineral 

Para este estudio se ocupó la metodología descrita por Díaz-Bravo (2014) para el análisis de 

elementos mayores y traza en olivinos con el sistema de Ablación Láser Acoplado a Espectrometría 

de Masas (LA-ICP-MS) del Laboratorio de Estudios Isotópicos del Centro de Geociencias de la 

UNAM. Ocupando los mismos estándares internacionales y estándares internos (SCO-MS) (figura 
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12), con los que se han logrado corregir los errores 

por mass bias; con el fin de obtener datos, con 

precisión aceptable, de química mineral (Díaz-Bravo, 

2014). 

 

 

 

Figura 12; Imagen donde se muestra el olivino estándar San 
Carlos, usado en el LEI del Centro de Geociencias. También se 
indica el patrón que sigue el láser en las mediciones de los 
olivinos de la CSO.  
 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

5.3.1 Método analítico 

La técnica de LA-ICP-MS en el Centro de Geociencias se realiza con un láser COHERENT LPX pro de 

excímeros de 193 nm (ArF) acoplado a un cuadrupolo de espectrometría de masas (ICP-MS) 

Thermo Scientific iCAP-Q optimizado con el estándar NIST 612 con un spot de 80 µm donde se 

espera a que se obtenga 1000 cuentas a 10 Hz de tasa de repetición. 

Los análisis fueron realizados con un diámetro de haz de láser de aproximadamente 60µm y una 

taza de repetición de 5 Hz, empleando una energía de salida equivale a una fluencia (energía por 

unidad de área) en el blanco de aproximadamente 6 J/cm2. El transporte del material ablacionado 

hacia el ICP-MS se realiza con He 750 mL/min junto con un poco de N a 4 mL/min, de ultra alta 

pureza. Posteriormente el aerosol con los gases se mezcla con Argón (700 mL/min) para la 

homogeneización previa a la entrada a la antorcha del ICP-MS. Los análisis se obtuvieron 

considerando 20s de prelación, 30 de ablación, y otros 20s posteriores a la ablación. Es importante 

cuidar el sitio y la dirección de ablación ya que en el tiempo previo se puede modificar la posición 

programada de origen, evitado mediciones fuera de la superficie del cristal (figura 13). 
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Por cada ablación se analizaron los siguientes isótopos (tiempo de adquisición en ms): 
7

Li (40); 
11

B 

(40), 
25

Mg (20), 
27

Al (60), 
29

Si (20), 
44

Ca (80), 
45

Sc (40), 
48

Ti (20), 
51

V (20), 
52

Cr (40), 
54

Fe (20), 

55
Mn (20), 

57
Fe (20), 

59
Co (20), 

60

Ni (20), 
63

Cu (30), 
65

Cu (30), 
66

Zn (30), 
90

Zr (30), 
140

Ce (20) y 

208
Pb (20). 

 

 

 
Figura 13; Imagen donde se muestra el magazine donde se colocaron los montados de los olivinos de la CSO, se ven 
marcados los puntos, con el número y nombre de la muestra, y las trayectorias del láser.   
 

5.3.2 Consideraciones de la metodología 

De las 19 muestras originalmente planeadas a medir, separadas y montadas, sólo se obtuvieron 15  

con datos utilizables, ya que un vidrio no se midió y otras dos muestras resultaron, al ser medidas, 

cristales de piroxeno identificados por valores más altos de SiO2 y Al2O3. 
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6. Resultados 

 

6.1 Antecedentes CSO 

Los datos geoquímicos sobre la CSO, han sido antes presentados en dos trabajos de tesis previos 

(Pale-Berruecos, 2014; Becerra-Torres, 2014) de manera independiente, pero en este apartado se 

hará un análisis y recopilación de todos los resultados (63 muestras) integrándolos con nuevas 

observaciones petrográficas detalladas (Apéndice A) en un contexto geológico más amplio, 

considerado como el sector oriental del CVM. Se hará especial énfasis en la posición geográfica de 

las muestras, por lo que se presentan nuevos gráficos considerando la latitud de emplazamiento 

de los magmas. 

Para este trabajo se han separado las rocas en 4 suites, considerando su posición, tenemos el 

grupo emplazado al sur de la cuenca (SCSO), el grupo del centro y norte de la cuenca, transicional 

CSO (TCSO), y por su caracterización geoquímica peculiar, los grupos de alto-K (KSCO), y la suite de 

alto Ti, (NM), estos últimos emplazados respectivamente al sur de la CSO y al norte del 

estratovolcán La Malinche. 

 

6.1.1 Productos volcánicos del grupo NM 

Los materiales volcánicos de este grupo están emplazados al norte del volcán La Malinche. 

Petrográficamente son rocas homogéneas, caracterizadas como basaltos, con fenocristales de 

olivino siempre presente, seguido por fenocristales de plagioclasa, todas las rocas presentan una 

textura porfídica y una matriz hipocristalina, es en ésta donde se encuentra confinada el 

clinopiroxeno. 

El olivino se puede encontrar como fenocristal con formas de euhedrales a subhedrales y tamaño 

fino a medio (hasta 2mm); en algunos casos, estos fenocristales presentan alteración iddingsítica 

en los bordes; también es común encontrar inclusiones de ilmenita y cromita. El olivino es 

presente también como microlito en la matriz; estos cristales muestran alteración iddingsítica de 

manera recurrente. 
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La plagioclasa se encuentra como fenocristal en la mayoría de las muestras, presentando un 

hábito tabular, forma euhedral, y un rango de tamaño de fino a medio; los fenocristales de 

plagioclasa presentan de forma general maclas polisintéticas, mientras que los de tamaño más 

fino pueden presentar maclas Carlsbad; muchos fenocristales se encuentran zoneados. En la 

matriz, los microlitos de plagioclasa presentan un hábito acicular y tienen una composición 

bitownítica-anortítica (determinado por ángulo de extinción). Es recurrente su ocurrencia dentro 

de glomerocristales. 

A pesar de las características comunes, se han observado algunas diferencias texturales entre las 

muestras colectadas al norte del volcán La Malinche. La muestra CO-10-03 presenta fenocristales 

de olivino (euhedral, con tamaños de hasta 1.8 mm) y plagioclasa (euhedral, con tamaños de hasta 

0.8 mm); la matriz tiene una importante cantidad de óxidos (posiblemente ilmenita), además de 

microlitos de plagioclasa (figura 15B). De forma similar, la muestra CO-10-06 contiene 

fenocristales de olivino y plagioclasa; sin embargo, en esta roca los fenocristales tienen un mayor 

tamaño (hasta 2.4 mm y 1.8 mm, respectivamente), y están organizados en agregados 

glomeroporfídicos. La matriz está conformada por microlitos de plagioclasa y clinopiroxeno (y/u 

olivino). La muestra CO-10-09 presenta olivino como único fenocristal, con un tamaño de hasta 2 

mm. En esta muestra los óxidos son muy abundantes; están presentes como inclusiones de 

tamaño de hasta ~0.05 mm en algunos olivinos; y como fases de la matriz, acompañados por 

microlitos de plagioclasa y de olivino. 

En lo que respecta a la geoquímica, siguen siendo muestras muy homogéneas concentradas en el 

límite de basalto y traqui-basalto del diagrama de álcalis totales vs SiO2 (TAS) de Le Bas et al. 

(1986), dentro del campo sub-alcalino propuesto por Irvine y Baragar (1971), en relación a su 

número de magnesio (#Mg) se muestran concentradas en un punto en valores bajos (promedio 

57.8) a igual bajo contenido de SiO2 (figura 14) El rasgo distintivo en sus elementos mayores, de 

estas rocas respecto al resto de las del área de estudio, es su notable enriquecimiento en TiO2, 

que se sobrepone a los valores reportados para basaltos de alto TiO2 en el centro y este del CVM 

(Gómez-Tuena et al., 2003; LaGatta, 2003) (figura 14). En lo que respecta al  patrón de elementos 

traza, en comparación con el resto de grupos de la CSO, son los más homogeneos y los que 

presentan la señal de la subducción más baja con menores valores de Ba/Nb (13-22, promedio = 

16), de igual forma la suite NM es la que menor grado de fusión registra en su relación Zr/Nb 

(11.4-14.8, promedio=12.5). Presentan un ligero fraccionamiento de las tierras raras pesadas, el 

menos marcado de todas las suites (NM: 2.1-2.5 Gd/Yb, promedio = 2.2) (figura 15 A). 
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Figura 14; A) Diagrama de álcalis totales contra SiO2 (Le Bas et al., 1986; división entre los campos alcalino y sub-
alcalino de Irvine y Baragar, (1971). B) Diagrama de discriminación de K2O contra SiO2 (Le Maitre et al., 1989). C) Mg# y 
B) TiO2 contra SiO2. Las abundancias de los óxidos están normalizadas en base anhidra. Por comparación, se muestra la 
composición de TiO2 de los basaltos de tipo intraplaca emplazados en el CVM central (LaGatta, 2003).  
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Figura 15; A) patrón de elementos traza de la suite NM, normalizados con respecto a un basalto de dorsal meso-
oceánica (N-MORB; Sun y McDonough, 1989). Imágenes de las rocas emplazadas al norte de La Malinche en nícoles 
cruzados B) glomerocristal monomineral de fenocristales de plagioclasa. C) y D) Las fases de fenocristal más comunes 
en esta roca, plagioclasas y olivinos (muestra CO-10-03). E) La CO-10-06 presenta texturas de intercrecimiento entre 
olivino y plagioclasa. 
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6.1.2 Productos volcánicos del grupo transicional de la CSO (TCSO)   

Las muestras correspondientes a este grupo, pertenecen a productos distribuidos desde el límite 

noroeste del área de estudio hasta la parte central de la CSO, y son tomadas como una sola suite 

por tener características petrográficas y geoquímicas uniformes. Pero fueron separadas del grupo 

NM, ya que petrográficamente presentan clinopiroxeno como fenocristal, además de que las 

plagioclasas son presentes en menor proporción y con menores dimensiones; mientras que 

geoquímicamente no presentan un enriquecimiento de TiO2 y tienen una señal de la subducción 

marcada. 

Al igual que la suite NM, las rocas de la suite TCSO presentan características mineralógicas 

homogéneas, típicas de magmas basálticos (fenocristales de augita y plagioclasa). De manera 

parecida a lo que ocurre en el sector más occidental del área de estudio, el olivino es el fenocristal 

siempre presente, aunque de dimensiones menores; además, a diferencia del sector Malinche, 

esta presente en todas las muestras la fase de clinopiroxeno. Por otro lado la plagioclasa se ve 

ausente en algunas muestras, mientras que, cuando se presenta, lo hace con una reducción de 

dimensiones; esto se vuelve más evidente y recurrente a medida que nos desplazamos hacia el 

sur. Todas las rocas presentan una textura porfídica, y tienen una matriz predominantemente 

hipocristalina; algunas presentan textura glomerofídica pero sólo en asociación con 

microfenocristales (figura 16 B). 

El olivino se puede encontrar como fenocristal con formas de euhedrales a subhedrales de tamaño 

fino a medio (hasta 1.3 mm); en algunos casos, estos fenocristales presentan alteración 

iddingsítica en los bordes; también es común encontrar inclusiones de ilmenita y cromita. En la 

muestra CO-10-20 presentan bordes de reacción. El olivino está presente también como microlito 

en la matriz. 

Los olivinos pertenecientes a muestras más centrales se dividen en dos familias, una de mayor 

tamaño (hasta 1.5 mm) y de forma mayoritariamente subhedral, con bordes de reacción y bahías 

de corrosión; y otra de fenocristales de grano fino y microfenocristales, de forma euhedral y con 

texturas que indican una mayor estabilidad. En algunos casos conforman glomerocristales 

monominerálicos; llegan a presentar alteración iddingsítica en los bordes e inclusiones de 

ilmenita-magnetita. En las muestras del volcán escudo el Brujo (CO-10-25,26,27,29 y 34) se 

observan bordes de reacción de piroxeno y texturas de enfriamiento rápido (formas esqueletales). 

El olivino es presente también como microlito en la matriz (figura 16C). 

La plagioclasa se encuentra como fenocristal en la mayoría de las muestras, presentando un 

hábito tabular, forma euhedral, en general de tamaño fino (0.7 mm), la única excepción son las 
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plagioclasas de mayor dimensión de la muestra CO-10-20; los fenocristales de plagioclasa 

presentan de forma general maclas polisintéticas; muchos fenocristales se encuentran zoneados. 

En la matriz, los microlitos de plagioclasa presentan un hábito acicular y tabular. Los fenocristales 

de esta fase ya no se presentan como glomerocristales; sólo de manera más esporádica en fases 

de dimensión al límite de microfenocristal (0.4 mm), de igual forma a medida que nos 

desplazamos al sur la ocurrencia de plagioclasa y sus respectivas texturas de intercrecimiento se 

ve mermada. Una excepción son las plagioclasas de mayor dimensión de la muestra CO-10-38, que 

también son zoneadas y con maclas polisintéticas, además de conformar glomerocristales 

monominerálicos. 

La fase de clinopiroxeno se identifica de una forma euhedral de tamaño fino (hasta 0.5 mm), es 

recurrente que presenten maclas de reloj de arena y manifiestan una extinción ondulante. A 

medida que nos dirigimos al sur la presencia de esta fase excluye la ocurrencia de plagioclasa 

como fenocristal. Cuando se encuentran como microfenocristales presentan texturas 

glomerofídicas monominerálicas o asociadas a olivino (figura 16D). 

La única muestra que rompe la homogeneidad mineralógica, es la perteneciente al malpaís de los 

Humeros, CS-11-14, que además de las fases antes descritas, contiene fenocristales de grano fino 

de ortopiroxeno, sustituyendo en proporción a las fases de clinopiroxeno y plagioclasa. 

Las rocas de la suite TCSO se caracterizan geoquímicamente como calco-alcalinas de medio-K; en 

el diagrama TAS presentan una mayor dispersión que las rocas NM, van desde basaltos hasta 

andesitas-basálticas y traquiandesitas basálticas, sus #Mg presentan una ligera correlación inversa 

con el contenido de SiO2. En el contenido de TiO2 se encuentran en un punto medio entre la suite 

NM y las rocas emplazadas al Sur (figura 14). En general, la mayoría de sus características 

presentan este mismo comportamiento transicional. Esto es claro en sus patrones de elementos 

traza, donde se comportan muy homogéneamente y siempre entre los valores extremos de las 

restantes suites. Con una señal de la subducción de Ba/Nb (=25-62, promedio 39) mayor al de la 

suite NM, pero más atenuada a la manifestada por los magmas emplazados al sur; en lo que 

respecta al grado de fusión las muestras de este grupo presentan una distribución de valores 

Zr/Nb amplia (=13.1-22.6, promedio 16.6), que traslapa con algunos valores de NM y del sector 

sur. El fraccionamiento de las HREE es medio, pero con un rango de valores reducido (Gd/Yb =2.0-

2.9, promedio 2.4) (Figura 16 A). 
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Figura 16; A) patrón de elementos traza de la suite TCSO, normalizados con respecto a un basalto de dorsal meso-
oceánica (N-MORB; Sun y McDonough, 1989), además en sombreado se indica el patrón de NM, como comparativo. 
Imágenes de las rocas emplazadas en la CSO en nícoles paralelos B) glomerocristal de plagioclasa en órdenes de 
magnitud menor a los minerales máficos. C) Olivino esqueletal en rocas del volcán El Brujo. D) glomerocristal de 
fenocristales de grano fino de clinopiroxeno y plagioclasa. E) texturas de intercrecimiento de plagioclasa y 
clinopiroxeno. F) Olivinos como fenocristal de grano medio con inclusiones de óxidos. 
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6.1.3 Productos volcánicos del grupo sur CSO (SCSO) 

Las rocas emplazadas al sur de la CSO, comparten entre sí características mineralógicas, aunque 

texturalmente son las más diversas y complejas. La fase de olivino sigue teniendo una presencia 

notable con dimensiones importantes (hasta 2.1 y 3.2 mm). El clinopiroxeno es la segunda fase 

que predomina como fenocristal, de tamaños de fino a medio (hasta 1.5 mm). A diferencia de los 

anteriores tres grupos descritos la plagioclasa queda relegada a microlitos en la matriz. En lo que 

respecta a las texturas que caracterizan las muestras del sur, las de desequilibrio son las más 

recurrentes, además de las asociaciones glomeroporfídicas en los fenocristales y 

microfenocristales de los clinopiroxenos. La plagioclasa en la mayoría es ausente como fenocristal 

(excepto CS-11-36 y CS-11-30, muestras menos meridionales); aunque el ortopiroxeno aparece 

como una fase de fenocristal o como microfenocristal, en un buen número de rocas. Ambos 

piroxenos pueden llegar a conformar glomerocristales. Las texturas más recurrentes son las de 

bordes corroídos e iddingsitizados de los olivinos, o en otros casos se observan coronas de 

reacción con crecimiento de clinopiroxeno, es común que en esas regiones de las láminas la 

ocurrencia de las plagioclasas de grano fino incrementa. La matriz en buena parte de las muestras 

tiene microlitos de olivino, clinopiroxeno y plagioclasa acicular, algunas con texturas de flujo; en 

general presentan una matriz hipocristalina, aunque en algunos casos se presenta una textura 

intergranular. 

El olivino se puede encontrar como fenocristales de tamaño de fino a medio (hasta 2.1 mm), en su 

mayoría de forma subhedral a anhedral, con bordes de reacción y bahías de corrosión. De manera 

recurrente presentan inclusiones de tamaño considerable de óxidos, posiblemente de ilmenita y 

magnetita, llegan a presentar alteración iddingsítica en los bordes y coronas de clinopiroxeno. El 

olivino es presente también como microlito en la matriz, aunque en menor proporción en relación 

con el resto de los grupos previamente descritos (figura 17C). 

Los fenocristales de clinopiroxeno son euhedrales, (cuando no están asociados a bordes de 

reacción), de tamaño fino a medio (hasta 1.5 mm), están representados por augita, con colores 

marrón-verde claro a nicoles paralelos y birrefringencia alta de segundo orden a nícoles cruzados. 

Muchos de ellos son aciculares a prismáticos de tamaño fino, mientras que unos pocos alcanzan el 

tamaño medio (hasta 1.4 mm), algunos presentan maclados e extinción ondulante; muchos 

clinopiroxenos forman texturas glomeroporfídicas monominerálicas en diferentes tamaños, así 

como también cristales que presentan un cierto zoneamiento distinguido por diferentes 

tonalidades y extinción discrónica (figura 17F). Además, muchas veces se presentan en dos o más 
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familias de tamaño distinto en una misma muestra, permitiendo asumir distintas etapas de 

cristalización; también esta fase es identificable como abundante microlito en la matriz. 

En este sector dos muestras (CS-11-21 y la CS-11-20) cambian su fase predominante de olivino a 

clinopiroxeno. 

Los ortopiroxenos se encuentran en un buen número de muestras en este grupo, aunque siempre 

de manera escasa como fenocristales o microfenocristales, con un pleocroismo tenue de incoloro 

a verde, de formas euhedrales y alcanzando dimensiones hasta 1 mm; algunos de ellos 

acompañan los clinopiroxenos en los agregados glomeroporfídicos. 

La matriz está conformada por microlitos de plagioclasa, clinopiroxeno y ortopiroxeno. La 

plagioclasa es la fase más abundante; tiene formas aciculares y también tabulares macladas, que 

por su extinción indican una composición de andesina; en general los microlitos de plagioclasa 

presentan texturas de flujo. 

La muestra CS-11-37 presenta ciertas peculiaridades respecto al resto de las rocas colectadas, 

como es la presencia de olivino como único fenocristal, el cual alcanza un tamaño de hasta 2 mm, 

y está rodeado frecuentemente por masas de microfenocristales de clinopiroxeno y plagioclasa 

granular; además, esta muestra presenta una matriz holocristalina, con intercrecimientos de 

piroxeno y plagioclasa. 

La muestra CS-11-22 posee una asociación mineral bastante contrastante con el resto de las rocas, 

ya que contiene anfíbol como fase predominante entre los fenocristales (figura 17E). El anfíbol ha 

sido identificado como hornblenda; presenta formas tabulares de subhedrales a anhedrales, con 

tamaño de fino a medio (hasta 3.5 mm); muestra pleocroismo de amarillo verdoso a naranja, y 

extinción oblicua a un ángulo bajo; además, presenta bahías y coronas de opacita, provocadas por 

procesos de descomposición por la pérdida de volátiles. Adicionalmente, la roca presenta 

fenocristales de ortopiroxeno, que muestran generalmente coronas de opacos. Los fenocristales 

están embebidos en una matriz hipocristalina, con microlitos de anfíbol completamente oxidado, 

ortopiroxeno y plagioclasa acicular-tabular. 

En la lámina CS-11-27 está presente un aglomerado de cristales equidimensionales identificados 

como cuarzo, que se puede interpretar como un xenolito de cuarcita. Análogamente, la muestra 

CS-11-37 contiene un xenolito de caliza que presenta señales de haber reaccionado con el magma, 

de hecho, se encuentra diópsido como producto de la reacción, caracterizado por un color verde 

en nícoles paralelos, relieve medio, un débil sistema de cruceros formando un ángulo de 90° en 

sección basal; y por una birrefringencia de segundo orden en nicoles cruzados; el diópsido está 

rodeado de plagioclasa cálcica. 
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Los datos geoquímicos han caracterizado en el TAS estas rocas en el espectro composicional más 

amplio de CSO, van de basalto hasta andesita; en lo que respecta a su contenido de K, son la suite 

con más dispersión (un buen número de muestras son de medio-K, aunque hay algunas que se 

extienden desde el bajo-K hasta el alto-K), los valores #Mg presentan un patrón plano a medida 

que incrementa el contenido de SiO2. En lo que concierne al contenido de TiO2, presentan el 

comportamiento más homogéneo, presentándose siempre con valores menores al resto de las 

suites, con una ligera correlación inversa (figura 17). Los diagramas multielementales, muestran 

una notable señal de la subducción con una dispersión importante de los valores Ba/Nb (=35-184, 

promedio 82.9), en lo que se refiere al grado de fusión de la fuente la suite presenta valores altos 

de Zr/Nb (=18.47-34.5, promedio 27.7), de igual forma presenta un marcado fraccionamiento de 

las HREE Gd/Yb (1.8-3.7, promedio 2.7) (figura 17A). 

 

6.1.4 Productos volcánicos del grupo de alto potasio (KCSO) 

Es un grupo formado por tres muestras emplazadas al sur de la CSO, dispersas entre la suite SCSO. 

Petrográficamente no presenta muchas diferencias con las rocas de este sector de la CSO. La única 

denotable es que en algunas ocasiones el olivino como fase principal es desplazado por el 

clinopiroxeno, aunque nunca con una diferencia de tamaño importante. 

A nivel geoquímico es donde mayores distinciones presentan estas rocas, con el diagrama TAS son 

clasificadas como traquibasaltos y traquiandesitas-basálticas, por su contenido de K CS-11-20 y CS-

11-21 son muestras de alto K y mientras que CS-11-32 llega hasta el campo de las shoshonitas. 

Presentan contenidos de TiO2 de medio a bajos. Son la suite con #Mg más alto de todas las suites 

(figura 13). Además, en los diagramas multielementales se observa que son las rocas con mayor 

enriquecimiento en LILE, aunque con una señal de la subducción alta Ba/Nb pero no es la mayor 

registrada en el área (=107.2-170, promedio 142.7), en lo relacionado al indicador del grado de 

fusión esta suite presenta los valores más altos de Zr/Nb pero también los más bajos del sector sur 

(=19.3-41, promedio 28.52), la shoshonítica es la muestra con el menor valor. En lo referente al 

fraccionamiento de las HREE, son la suite que presenta este rasgo más marcado (Gd/Yb = 4-6, 

promedio 5.2). 
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Figura 17; A) patrón de elementos traza de la suite SCSO y KCSO, normalizados con respecto a un basalto de dorsal 
meso-oceánica (N-MORB; Sun y McDonough, 1989), además en sombreado gris se indica el patrón de NM, como 
comparativo. Imágenes de las rocas emplazadas en la CSO en nícoles paralelos B) olivino de la suite KCSO, con 
asociación de clinopiroxeno. C) glomerocristal monomineral de clinopiroxeno. D) glomerocristal de olivino y 
clinopiroxeno. E) fenocristal de hornblenda. F) fenocristal de piroxeno con distinción de color y propiedades ópticas, 
zoneado.  
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6.1.5 Caracterización isotópica de los productos de la CSO 

Las relaciones isotópicas de Sr, Nd y Pb de las rocas del área de estudio se muestran en la figura 

18; así como las composiciones isotópicas de los componentes que podrían participar en su 

petrogénesis, el basamento y sedimentos subducidos. Se presentan los análisis isotópicos de 24 

muestras a lo largo de toda el área de estudio (tomados de los trabajos previos), incluyendo los 

datos de las 3 muestras de alto-K. A pesar de las diferencias en la composición de elementos 

mayores y traza, los grupos emplazados en la CSO presentan composiciones isotópicas muy 

similares. Las composiciones isotópicas de Sr y Nd forman una sutil correlación negativa, y se 

grafican entre un componente isotópicamente empobrecido que podría estar representado por 

los basaltos de la dorsal del Pacífico Oriental (East Pacific Rise Mid-Ocean Ridge Basalts, EPR-

MORB); y un componente con relaciones isotópicas de Sr más radiogénicas, que podría ser la 

corteza continental local (Gómez-Tuena et al., 2003) o los sedimentos muestreados en el Sitio 487 

del Deep Sea Drilling Project (DSDP; LaGatta, 2003), éstos últimos se encuentran más cercanos a la 

tendencia de las rocas de la cuenca; las rocas de la suite NM son las más cercanas a un 

componente mantélico, mientras que las de alto-K junto con algunas de SCSO on las más 

radiogénicas en Sr. 

 
Figura 18; Diagramas de variación isotópica de las suites estudiadas, y de posibles componentes involucrados en la 
petrogénesis. A) Isótopos de Sr contra Nd; B) isótopos de 207Pb/204Pb contra 206Pb/204Pb. Se muestra también la 
composición isotópica de: EPR-MORB (Lehnert et al., 2000); sedimentos subducidos (LaGatta, 2003); esquistos y rocas 
metavolcánicas del Macizo Teziutlán del Paleozoico (Gómez-Tuena et al., 2003); basaltos de alto-Ti de la CVM central y 
oriental (Gómez-Tuena et al., 2003; LaGatta, 2003). 
 
Análogamente, las relaciones isotópicas de Pb de ambas series tienen una correlación positiva, con 

una pendiente muy baja, que puede representar una línea de mezcla binaria entre el MORB del 

Pacífico, los sedimentos subducidos, y/o un componente cortical con isótopos radiogénicos de Pb, 

es de notar que las muestras más enriquecidas, al contrario de lo que se muestra en el gráfico Sr-

Nd, son las del NM, más aún parece que se desplazan, con el resto de las suites, hacia un 

reservorio mantélico enriquecido en Pb (HIMU), en esta misma tendencia se traslapan rocas tipo 
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OIB reportadas anteriormente en el CVM (Díaz-Bravo et al., 2014; Gómez-Tuena et al., 2003; 

LaGatta,2003). 

 

6.2 Los datos geoquímicos de la CSO, relacionados con su ubicación geográfica 

En esta sección se presentan los datos geoquímicos antes descritos, relacionando sus 

características con su posición geográfica (latitud). Además, se presentan gráficos de relaciones 

elementales que han sido clave para la interpretación de la petrogénesis, de igual forma 

estableciendo distinciones con base en la ubicación geográfica de las muestras. Lo anterior con 

miras a recapitular el estado del arte de la petrogénesis del magmatismo cuaternario de la CSO. 

 

6.2.1 Latitud contra elementos mayores 

En los gráficos de latitud contra K2O y MgO (figura 19 A, C) las muestras de SCSO y KCSO se 

comportan de manera similar, las rocas más meridionales son las que presentan menos dispersión 

de todo el grupo SCSO, mientras que el resto de este grupo se extiende desde los valores más 

bajos hasta los más altos, sólo por debajo de los valores extremos de la suite KCSO. En lo que 

respecta al grupo TCSO, en la gráfica de K2O presenta una ligera tendencia a una correlación 

negativa, hasta alcanzar valores similarmente bajos a los del grupo homogéneo NM. En la gráfica 

de latitud contra MgO, tanto TCSO como NM presentan correlaciones positivas, la pendiente de 

las rocas TCSO es mayor a la que se forma con la correlación de NM. 

Por otro lado, en los gráficos de latitud contra TiO2 y #Mg (figura 19 B, D), las muestras presentan 

de manera general poca dispersión. En la gráfica del TiO2 se ve una correlación positiva desde las 

muestras de SCSO con los valores más bajos hasta la suite de NM, cuya concentración de TiO2 los 

coloca por encima del patrón de correlación. Es importante notar que las rocas de KCSO, 

presentan los valores más altos de TiO2 de todas las muestras del sector meridional. En lo que 

respecta al patrón del #Mg, es en buena medida plano, con una ligera correlación negativa, 

aunque los valores de NM están claramente por debajo del resto de las suites de la CSO. 

 

6.2.2 Latitud contra relaciones de elementos trazas 

La figura 20 muestra como varían dos relaciones ligadas con el componente de la subducción 

respecto a la latitud, la primera exclusiva de un fluido acuoso Ba/Nb y la otra Th/Nb sólo atribuible 

a un fundido silicatado, se observa que las muestras más enriquecidas pertenecen a los grupos 

KCSO y SCSO, en ambos caso las muestras enriquecidas no se localizan en el frente, sino que 

tienen un ligero incremento con la latitud. En ambos gráficos, el grupo SCSO presenta una gran 
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dispersión de los datos. En lo que respecta a las otras dos suites, TCSO y NM, tienen una menor 

dispersión y forman una ligera correlación negativa, siendo NM la que tiene los valores en extremo 

más bajos. 

 
Figura 19; Diagramas de latitud (grados Norte) contra elementos mayores en porcentaje en peso. La abundancia de 
óxidos es normalizada en base anhidra.  
 
En un trabajo previo enfocado a un sector de la CSO se caracterizó claramente el aporte de la 

placa en subducción, por un fundido silicatado de fengita, con granate y rutilo residual (Becerra-

Torres, 2014), por lo que en la figura 20D se muestra como varia la señal del granate, Gd/Yb, con la 

latitud,  aquí es claro que las muestras de SCSO y de manera más marcada las KCSO son la que 

presentan los valores más altos de esta relación, y a medida que avanzamos en la latitud esta 

señal se diluye y se presenta un patrón plano entre las rocas de TCSO y las de NM. Adicionalmente 

en la figura 20H se presenta una de las gráficas clave para caracterizar el componente de la 

subducción, Zr/Ta y Rb/Ta,  en este gráfico todos los datos CSO se alinean con una buena 

correlación positiva, mostrando una influencia intensa de la fengita (aporta el Rb) en las rocas 

emplazadas al sur, a la par de que éstas presentan la mayor influencia del rutilo residual de la 
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placa en facies de eclogita (empobrecimiento en Ta). Asimismo la figuras 20B y 20C marcar la 

fusión preferente de allanita, que aporta LREE, y de monazita, enriquece en Th el fundido.  

 
Figura 20; A), B) y C) Diagrama latitud grados Norte contra proxies del componente fundido aportado por la 
subducción, el cual disminuye hacia al incrementar la latitud. D) de igual forma el Gd/Yb indicador del granate residual 
de la placa subducida disminuye su influencia al incrementar la latitud. E) muestra una relación del grado de fusión 
con Zr/Nb análogo al comportamiento de las señales de la subducción. F) indicador de la fertilidad de la fuente, por 
incrementar el valor Zr/Hf como resultado de granate residual claramente presente en el manto que origina las rocas 
de la suite NM que además correlaciona con el grado de fusión G). H) caracterización de la fuente de Rb como fengita 
en lugar de flogopita, esta última al fundirse debería de aportar Ta al sistema magmático. Se muestra también los 
valores de: EPR-MORB (Lehnert et al., 2000) y basaltos de alto-Ti del CVM central (LaGatta, 2003). 
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En lo que respecta a la fuente mantélica se han discutido en trabajos previos dos aspectos, el 

grado de fusión y la presencia o ausencia de clinopiroxeno en el manto. Para el primer punto la 

figura 20E presenta como el Zr/Nb varía con la latitud, las rocas a menor latitud presentan los 

valores más altos de esta relación, mientras que conforme incrementa la latitud la relación 

disminuye, siendo la suite NM la que presenta los menores valores, es interesante resaltar que las 

rocas de TCSO a la misma latitud que las muestras de NM presentan valores ligeramente mayores 

de Zr/Nb. Para mostrar la influencia de clinopiroxeno se utiliza la relación Zr/Hf, donde valores 

más altos como los que presentan las muestras NM sólo pueden ser explicados con una fase de 

clinopiroxeno que retiene el Hf sobre el Zr. Por lo que muestras derivadas de un manto con poco 

clinopiroxeno como las muestras de SCSO es congruente que tengan un comportamiento 

homogéneo y muy baja relación Zr/Hf. Más aún, para evitar ambigüedades a causa de diferentes 

grados de fusión, se presentan todos los datos de la CSO en un diagrama discriminador de 

procesos de Zr/Nb vs Zr/Hf, donde respectivamente se tiene el proxy de la fusión del 

clinopiroxeno; se hace evidente en la figura 20G que las rocas de SCSO son las que derivan de un 

mayor grado de fusión de una fuente con poco clinopiroxeno residual, similar a los datos de los 

MORB con los cuales se traslapan. A medida que la latitud de las muestras incrementa se genera 

una correlación negativa, encabezada con los valores más bajos de Zr/Nb y más altos de Zr/Hf de 

NM. 

 

6.3 Composición química de los olivinos de CSO 

Se presentan los datos del análisis químico de olivinos de 15 muestras (tabla 3) emplazadas a lo 

largo de la CSO. Se seleccionaron las muestras a analizar de manera estratégica entre las más 

primitivas de cada sector, además de considerar cubrir el mayor espectro de diversidad 

geoquímica del área de estudio por lo que fueron tomadas 3 muestras de la suite NM, 3 del grupo 

TCSO, 7 de SCSO, 2 de KCSO. Todos los olivinos son fenocristales de tamaños de medio a grueso 

(0.8-3 mm). Los olivinos de las muestras más septentrionales son los que presentan contenidos de 

Fo más bajos, mientras que los olivinos de SCSO y más aún los de KCSO son los de composición 

más forsterítica. 

El contenido de Fo analizado en los fenocristales de las muestras, en general no presenta una 

dispersión importante y un buen número de los olivinos caen en el rango contemplado por Rhodes 

et al. (1979), en el cual se espera que se encuentren si están en equilibrio con la roca que los 

contiene (figura 21A). Los olivinos que no caen en este rango siempre están por debajo a una 
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distancia no mayor de 10 unidades, la única excepción es un olivino de la muestra CO-10-09 que 

está desplazado a gran distancia del resto del grupo.  

El gráfico 21B muestra el valor promedio de Fo de cada grupo y permite resaltar qué rocas se 

encuentran enteramente en equilibrio con sus olivinos, éstas son las muestras de las suites NM 

(excepto CO-10-09), KCSO, todas las muestras SCSO que están ubicadas al oeste del área y la roca 

emplazada más al norte de la suite TCSO (CS-11-45). 

Además la figura 20 muestra el contenido de NiO, CaO, MnO y CoO de los fenocristales de olivino 

de la CSO comparado con los datos de olivinos del sector central (campo volcánico de 

Chichinautzin) y del cono Usmajac del occidente del CVM (Straub et al., 2011; Díaz-Bravo et al., 

2014), los olivinos pertenecientes a rocas MORB, y olivinos de muestras de ambientes intraplaca 

con una litósfera gruesa extraídos del volcán Koolau en Hawaii (Sobolev et al., 2007). En el gráfico 

21C del contenido de NiO, sólo los olivinos de CO-10-24 del grupo TCSO traslapan parcialmente y 

en el extremo inferior sobre la región de los MORB, con contenidos de NiO que no exceden 0.12 

wt.% y valores Fo85 a cierta distancia del equilibrio con el manto. Mientras que el resto de los 

olivinos de todas las suites de CSO siguen tendencias de alto NiO en relación a sus contenidos de 

Fo, fuera del arreglo de los MORB, que traslapan los valores del centro CVM y en algunos casos los 

sobre pasan incluso por encima de los de Koolau (max. NM: 0.37 wt.% Fo84; TCSO: 0.25 wt.% 

Fo83; SCSO: 0.62 wt.% Fo90.2; KCSO: 0.70 wt.% Fo91.2). Es muy común que se formen varios 

patrones similares paralelos. Los olivinos pertenecientes a las rocas emplazadas al sur son los más 

enriquecidos en Ni a valores mayores de %Fo, de manera más marcada los olivinos de KCSO. Por 

otro lado la muestra que sale claramente de la tendencia general es la CO-10-09, aunque de 

manera general continua un patrón similar a los datos de Usmajac; esta misma muestra es la que 

contiene los olivinos con mayor desequilibrio de este sector de la CSO. Asimismo, la muestra CS-

11-12, otra con importante desequilibrio, rompe el patrón con una tendencia prácticamente sub-

horizontal.  

En el gráfico de Fo contra CaO, todas las muestras se encuentran por debajo del patrón de los 

MORB, traslapan con los datos de Koolau pero se encuentran por arriba del cono Usmajac. Los 

olivinos de la muestra CO-10-06 como un solo conjunto son los más enriquecidos en CaO (0.25 wt. 

%), hay algunos olivinos dispersos con valores mayores, de las rocas CS-11-12 y CS-11-16 

pertenecientes a SCSO. En la figura 21E las muestras tienen un arreglo lineal, la mayoría de los 

olivinos se grafican en un patrón paralelo entre los MORB y Koolau. Los olivinos en sus 

concentraciones de Co, presentan un comportamiento diferenciado, la mayoría de las muestras de 

SCSO y KCSO traslapan con los basaltos de Koolau con una ligera correlación negativa, por otro 
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lado el resto de las suites diluyen la pendiente de la correlación negativa hasta alcanzar un patrón 

sub-horizontal en las muestras de mayor contenido de CoO (CO-10-09, CS-11-12, CO-10-20), que 

superan los valores reportados en Usmajac; las muestras antes descritas son aquellas que se 

registran más alejadas del equilibrio. Por otro lado, la relación CoO/MnO muestra los olivinos 

Koolau y MORB en un comportamiento similar al gráfico de NiO, pero los olivinos de la CSO no se 

ajustan al mismo arreglo, la mayoría de las muestras de KSCO, SCSO, NM traslapan con los MORB y 

sólo las CS-11-16, CO-10-09 y las pertenecientes a la suite TCSO, siguen el comportamiento de 

Koolau.  

En resumen todas las muestras presentas valores altos de NiO y CoO, claramente bajos de CaO y 

en los patrones relacionados con el MnO las muestras presentan un comportamiento más 

diferenciado. De manera general los olivinos de la CSO presentan una afinidad clara a una fuente 

piroxenítica, pero dadas sus variaciones, dicho reservorio debe ser claramente diferente a la 

fuente piroxenítica propuesta por Sobolev et al. (2007). 
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Figura 21; A) Diagrama de %Fo molar vs. 100*Mg# líquido
 
(%Fo molar = MgO

ol
/(MgO

ol
+FeO

ol
); liq = composición de roca total) 

propuesta por Rhodes et al. (1979). KD es el valor del equilibrio (0.3 ± 0.03) del coeficiente de partición entre Fe y Mg entre olivino 
y líquido, presentado por las líneas discontinuas y la línea sólida (Roeder y Emslie, 1970). B) %Fo molar promedio vs Mg# líquido. C) 
NiO wt.% vs. Fo % molar. D) CaO wt.% vs. Fo  % molar. E) MnO wt.% vs. Fo % molar. F) CoO wt.% vs. Fo % molar. G) CoO/MnO wt.% 
vs. Fo % molar. También se muestra el campo de datos que representan a olivinos del tipo MORB (campo en rosa, Sobolev et al., 
2007), olivinos del sector central del CVM (campo en violeta, Straub et al., 2008, 2011), olivinos pertenecientes al volcán Koolau de 
Hawaii (campo en verde, Sobolev et al., 2005), y olivinos de Usmajac (campo fuchsia, Díaz-Bravo et al., 2014). Los campos 
delimitados con línea discontinua y línea sólida representan fundidos en equilibrio con el manto piroxenítico y peridotítico (Straub 
et al., 2008, 2011). La línea punteada vertical representa la composición de fenocristales de olivino que se encuentran en equilibrio 
con el manto (Straub et al., 2008, 2011). 
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7. Discusión  

 

7.1 La petrografía de la CSO en relación con la química mineral de olivinos 

Al establecer que los olivinos se encuentran en equilibrio con el magma que los contiene (figura 

21B), hay una clara relación entre las rocas que contienen olivinos con Fo por debajo de los valores 

de equilibrio y su petrografía. Las muestras, sin importar la suite a la que pertenecen, coinciden en 

presentar siempre cristales de clinopiroxeno y en algunos casos ortopiroxeno, asociados a texturas 

glomerofídicas monominerálicas las cuales pueden indicar un evento de cristalización previa a la 

erupción. Dichos glomerocristales no pueden ser explicados como material externo al sistema 

magmático, debido a que no presentan en ningún caso señales de reacción con el magma. 

Además, una cristalización de estos minerales ferromagnesianos, previa al desarrollo de los 

olivinos analizados, podría explicar los valores Fo menores a los esperados a partir del valor de 

#Mg de la roca que los contiene, ya que fue en realidad un líquido residual de menor #Mg 

producto de la cristalización previa de los piroxenos identificados en la lámina. 

Magmas con cristalización de olivinos como primera fase en coexistencia con magmas que 

cristalizan previamente clinopiroxenos, similares a los emplazados en el centro del CVM, se ha 

establecido como viable si existe una diferencia en los patrones de evolución registrados por el 

#Mg entre ambos grupos de rocas (Straub et al., 2011). En las figuras 14C y 19B se observa que las 

muestras de la CSO presentan tendencias, aunque similares en algunos casos, en general 

discontinuas e incluso llegando a variar la pendiente de la correlación. Por lo tanto el fenómeno de 

cristalización es posible y a considerar como una variable más, para justificar cierto grado de 

variación en la química de los olivinos de la CSO. 

 

7.2 Interpretación integral de los datos geoquímicos de roca total y de olivinos: hacia un modelo 

petrogenético para el magmatismo de la CSO 

Los datos geoquímicos de la CSO analizados de manera integral y en conjunto con los resultados 

de la química mineral de los fenocristales de olivino, ha permitido entender que un modelo simple 

de variación composicional a diferentes distancias de la trinchera por disminución del aporte de la 

placa subducida, no es suficiente para explicar la diversidad que presentan las rocas emplazadas 

en este sector del CVM. En trabajos anteriores se asumía que las rocas del frente al estar más 

próximas a la trinchera recibían los mayores aportes de la placa y a medida que las muestras están 

emplazadas hacia el norte este aporte se diluía hasta alcanzar los patrones presentes en NM; pero 

si se observan los gráficos de la latitud contra el componente de la subducción (figura 20), es claro 
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que hay muestras a la misma distancia con valores muy diversos, más aun la suite KCSO, la que 

presenta la señal de la subducción más marcada, se encuentra emplazada entre las rocas de la 

SCSO sin ningún patrón claro. Además, al norte del área de estudio las dos suites, NM y TCSO, 

presentan características geoquímicas claramente distintas a latitudes iguales (figura 20E y F). Los 

datos de olivinos permiten visualizar la diversidad descrita con mucho más profundidad y claridad, 

ya que a pesar de que todos los fenocristales de las suites están sobre el patrón reportado por 

Straub et al. (2008, 2011), para rocas derivadas de una fuente piroxenítica, hay comportamientos 

claramente distintos entre los grupos de rocas, como son cambios de pendiente y tendencias 

paralelas discontinuas (figura 21). 

Por lo anterior el propósito de esta sección es explicar las causas de esta variabilidad geoquímica 

observada desde los datos de roca total, pero con el apoyo de una técnica petrológica de mayor 

resolución como la información geoquímica de los fenocristales de olivino en las rocas de la CSO. 

Así el modelo propuesto para la diversidad magmática se centrará en los procesos primarios 

(caracterización de la fuente mantélica, fusión), así como las primeras etapas de cristalización 

registradas por estas fases minerales. 

 

7.2.1 El papel del basamento en la diversidad magmática de la CSO e interpretación de los análisis 

isotópicos 

La participación de la corteza continental que atraviesan los magmas de arco en la diversidad 

geoquímica, se manifiesta en correlaciones positivas entre un indicador de la evolución magmática 

(SiO2) y un proxy del enriquecimiento cortical, como son relaciones isotópicas y relaciones 

LILE(LREE)/HFSE. En la figura 22 es claro que no existe ninguna correlación lineal, por lo que no es 

posible considerarla como un factor clave en la variabilidad geoquímica de la CSO. Más aún, si 

consideramos el alto Ni presente en todos los olivinos del área de estudio bajo la premisa de que 

un buen número se encuentran en equilibrio con el magma que los contiene (figura 21B), sólo 

serían posible dichas características si el basamento hubiera aportado cierta cantidad de Ni, 

situación que no es viable debido a que este elemento no se encuentra en cantidades 

considerables en los materiales corticales para que lo aporten al ser asimilados (Straub et al., 

2008). 

Algo importante de resaltar sobre el comportamiento isotópico de las muestras de CSO, es que 

todas presentan un enriquecimiento claro hacia composiciones corticales; en el gráfico 87Sr/86Sr vs 
143Nd/144Nd (figura 18A) las muestras del sector sur son las más radiogénicas dirigidas a los valores 

de los sedimentos subducidos; por lo cual puede ser explicado como una característica aportada 
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por el componente de la subducción. Por otro lado en el gráfico de las relaciones de Pb (figura 

18B) las muestras son más enriquecidas que los sedimentos subducidos y cambia a ser la suite NM 

la más radiogénica, por lo que para este comportamiento se puede invocar que las muestras 

presentan estas altas relaciones de Pb por derivar de una fuente mantélica tipo HIMU (fuente con 

altas relaciones isotópicas de Pb, relacionado con el reciclaje de corteza continental antigua), más 

aun si se considera que se dirigen hacia los basaltos de Palma Sola, los cuales se han interpretado 

como muestras prístinas de un manto enriquecido tipo HIMU (Gómez-Tuena et al., 2003). 

 

Figura 22; A) Diagrama de 87Sr/86Sr contra SiO2, junto con B) Ba/Nb y C) La/Nb contra SiO2; los cuales no presentan 
ningún patrón de correlación, permiten descartar que la variabilidad geoquímica de los materiales de la CSO, se deba 
a procesos de contaminación cortical. 
 
7.2.2 La fuente mantélica heterogénea  

Como se discutió en la sección previa, el manto que dio origen al magmatismo de la CSO, es 

anómalamente enriquecido con tendencias a un reservorio tipo HIMU. Las muestras de la suite 

NM, además de presentar más claramente esta afinidad, presentan también ciertas diferencias 

respecto al resto de las muestras de la CSO, una particularmente interesante es la alta relación 

Zr/Hf, la cual a la misma latitud en el grupo TCSO presenta un comportamiento opuesto (figura 

20F). La relación aporta información importante relacionada con el manto, ya que indica 
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cantidades de clinopiroxeno residual, suficientes para fraccionar el Hf por la fuente que generó la 

suite NM, por lo que el manto sub-arco en esta región debe de ser el más fértil de la CSO. 

7.2.3 Diversidad litológica del manto de la CSO 

Aunque los resultados de roca total presentan información de interés para determinar algunas 

heterogeneidades y enriquecimientos del manto, son insuficientes para determinar las litologías 

variables que puede presentar. Por lo que en esta sección se discuten los resultados de los análisis 

de olivinos, para determinar la influencia de las dos potenciales litologías fuentes, peridotitas y 

piroxenitas, y cómo han influido en la génesis del magmatismo en CSO. 

Como se planteó en el capítulo 3, el indicador principal de una fuente sin olivinos afín a una 

piroxenita es el alto contenido de Ni. Pero se han propuesto formas alternativas para que se 

presente este enriquecimiento en el mineral. Por ejemplo, la temperatura en relación al régimen 

de fusión es un factor a considerar siempre. Por lo que Niu et al. (2011) proponen el lid effect, el 

cual indica que en un ambiente de corteza engrosada con menor fusión, los magmas se equilibran 

a una mayor profundidad y temperatura, generando olivinos de alto NiO y bajo CaO. Por el 

contrario en un ambiente de dorsal la elevada tasa de producción magmática y una corteza muy 

atenuada no permite que los olivinos logren un equilibrio a alta presión y temperatura, en 

consecuencia presentaran los valores bajos de Ni y alto Ca previstos para los MORB.  

En la CSO el lid effect resulta poco viable por dos razones: el grosor de la corteza que atraviesan 

los magmas de la CSO no es variable de manera significativa a lo largo del área (Ferrari et al., 

2012). Más aun, los magmas con mayor registro de fusión, representados por la suite SCSO, son 

los de más alto contenido de Ni a valores altos de Fo, por lo que presentan el comportamiento 

opuesto a lo previsto con el modelo de Niu et al. (2011). 

Otra opción para generar olivinos de alto Ni, es la cristalización previa de fases como ortopiroxeno 

o clinopiroxeno, no tan afines al Ni pero capaces de disminuir el #Mg. Si se observa el diagrama de 

equilibrio (figura 21A y 21B) y los patrones de la figura 20C donde los datos de las series son 

paralelos y no continuos, nos permite asumir evoluciones variables he independientes entre 

grupos de muestras, incluso en algunos es viable considerar ciertos porcentajes de cristalización. 

Pero al analizar la figura 23, donde se plasman líneas de cristalización de olivino, clinopiroxeno y 

ortopiroxeno a partir de una fuente peridotítica y otra piroxenítica (Straub et al., 2012), algunos 

datos se ajustan a dichas curvas de evolución, principalmente muestras de NM y TCSO, pero sólo a 

las líneas de cristalización derivadas de fundidos de piroxenitas. Las curvas de evolución a partir de 
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peridotitas, siempre a un valor de Fo dado se encuentran por debajo del contenido de NiO de los 

olivinos de CSO.  

Asimismo en la figura 24A se elimina el efecto del fraccionamiento con la relación Fe/Mg, y es de 

notar que las muestras con mayor desequilibrio se encuentran separadas del patrón que siguen 

los olivinos de los MORB. Así que claramente el enriquecimiento en Ni no depende de la 

cristalización de fases previas. 

Así mismo, si se buscara seguir con la asunción de que los magmas de la CSO derivan de una 

fuente exclusivamente peridotítica, existe una incongruencia importante a considerar. En un 

ambiente con contenido elevado de agua, como el esperado en una zona de subducción, el olivino 

incrementa su campo de estabilidad a la par de que se reduce el del clinopiroxeno y la plagioclasa 

(Grove et al., 2012). Por lo tanto, los magmas emplazados al frente, suite KCSO y SCSO, con mayor 

señal de la subducción (LILE/HFSE alta) deberían de estar enriquecidos en CaO por el fundido 

diferencial de plagioclasa y clinopiroxeno, y empobrecido en NiO, al dejar como residual el olivino. 

Sin embargo los olivinos de esta muestras reflejan un ambiente completamente opuesto al antes 

descrito, con los mayores enriquecimientos de Ni y más empobrecido de Ca.  

Por todo lo anterior, la mejor opción para explicar el magmatismo de la CSO, es contemplando que 

un fundido rico en SiO2 derivado de la subducción, modificó de manera radical las litologías de la 

fuente mantélica, incrementando la heterogeneidad de la cuña del manto. 

 

Figura 23; Diagrama Fo vs Ni ppm de olivinos en las suites de la CSO. Con líneas de evolución basadas en el modelo de 
cristalización previa de piroxeno a alta presión, antes de la estabilización del olivino. Los fundidos iniciales son de 5.4 
wt % MgO, 4.0 wt% FeO 129 ppm Ni en olivinos de alto-Ni a partir de magmas piroxeníticos. 9 wt% MgO, 6.0 wt% FeO 
210 ppm Ni para fuindidos derivados de peridotita. Valores del modelo tomados de Straub et al. (2012). 
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7.2.4 La diversidad magmática de la CSO como producto de la reacción roca-fundido en la cuña del 

manto 

La reacción piroxenítica en zonas de subducción se ha demostrado que depende de manera 

directa de los aportes de la placa que subduce (Straub et al., 2008, 2011; Díaz-Bravo et al., 2014). 

Los resultados de los análisis de olivinos de la CSO y el análisis de roca total demuestran que las 

suites meridionales (SCSO y KCSO) son las que tienen una señal de la subducción intensa por lo 

que derivan de un manto con un importante flujo de fundido silícico, el cual transformó de manera 

importante el manto sub-arco generando los olivinos de alto-Ni. Asimismo el gráfico 21C indica 

que todas las muestras siguen un patrón paralelo entre sí, con elevada pendiente, y siempre 

traslapando el campo de los valores registrados para el sector central del CVM (Straub et al., 2008, 

2011). Más aún, las muestras siempre presentan valores bajos de CaO (figura 21D) por debajo de 

los olivinos de los MORB, similares a los de un magma derivado de piroxenitas (Koolau y Usmajac), 

por lo que todos los olivinos de la CSO se pueden interpretar como derivados de una fuente afín a 

una piroxenita. Sin embargo, al revisar el gráfico 25B también se manifiesta que los olivinos de un 

buen número de muestras siguen una tendencia desde una fuente piroxenítica hacia un reservorio 

más peridotítico. Por lo que es pertinente pensar que las piroxenitas del manto sub-cuenca siguen 

teniendo influencia de peridotitas inalteradas. Asimismo, los patrones paralelos, implican que las 

suites evolucionan a partir de fuentes independientes indicadas por distintos valores de Fo (#Mg), 

esto gracias a que la relación Mg/Fe no es perturbada por la reacción de piroxenitización y se 

asume una herencia directa de la fuente mantélica original. Más aun la presencia de magmas con 

valores variables de SiO2 a un relativamente constante #Mg, plantea una mezcla de dos 

componentes en proporciones distintas para cada manifestación volcánica en el área estudio. 

Además de que las muestras de la suite SCSO presentan valores muy dispersos de los proxies de la 

subducción (Ba/Nb y La/Nb). Bajo estas consideraciones, se espera que el sistema de la cuña del 

manto sea un modelo complejo, el cual puede ser resuelto si se asume que cada cuerpo 

magmático del área de estudio tiene una historia petrogenética individual.  
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Figura 24; A Diagrama Fo vs 100*(Mn/Fe en ppm), donde la relación Mn/Fe solo es reducida cuando la fase 
predominante en la litología mantélica es el ortopiroxeno, mientras que cuando predomina el olivino o el 
clinopiroxeno la relación incrementa. B) Fo vs Ni*FeO/MgO, busca revelar los datos de la CSO sin la intervención de 
efectos de fraccionamiento, la relación FeO/MgO reduce la dispersión. Por lo que se miran sistemas de mezcla entre el 
componente peridotítico y el piroxenítico.  
 
Esta historia comienza con la generación de una litología híbrida piroxenítica, producto de la 

reacción de un fundido silicatado derivado de la placa subducida (sedimentos en facies de 

eclogita) con la peridotita mantélica, ésta se funde parcialmente, luego puede interactuar y 
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mezclarse en proporciones variables con fundidos de peridotitas circundantes y por último el 

magma asciende a superficie con nula o poca cristalización.  

Así los olivinos de la suite KCSO, con el mayor contenido de Ni y más marcada señal de la 

subducción, pueden ser considerados el fundido prístino de la piroxenita sin prácticamente 

ninguna dilución de peridotita. Mientras las rocas de la suite SCSO, presentan proporciones 

variables y discretas de litologías piroxeníticas y peridotíticas en cada pulso. La participación de 

esta última es más clara a en los magmas emplazados hacia el norte del área de estudio, de ahí el 

comportamiento de muestras como las CO-10-24 y CS-11-16 en la figura 25.  

 

Figura 25; A) gráfico de Latitud grado Norte vs La/Nb se señala cómo se distribuye el componente de la subducción a 
medida que nos desplazamos al Norte, en relación a que tanto ha participado un componente peridotítico. B) Gráfico 
SiO2 vs La/Nb, que muestra de qué manera se tiene patrones enriquecido fuera del patrón de evolución magmática, 
en función de la participación del componente piroxenítico.    

Asimismo, el gráfico 25B muestra una dispersión considerable del proxy de la subducción La/Nb en 

relación con el SiO2, de manera marcada la suite KCSO se aparta del patrón que siguen el resto de 

las muestras. Este comportamiento se puede explicar si se invoca la participación de dos tipos de 

piroxenita (Straub et al., 2011) por debajo de la CSO. Una en sectores del manto donde no ha 

tenido un flujo del componente de la subducción de larga duración, se generan piroxenitas de bajo 

SiO2. Estas piroxenitas dan lugar a magmas con olivinos más enriquecidos en Ni y que cuando no 

se diluyen con peridotita, presentan una marcada señal de la subducción que no correlaciona con 

el sílice; es el caso de las rocas KCSO y algunas SCSO (CS-11-09, CS-11-25). Mientras que en 

algunos sitios del manto los aportes de la placa son más abundantes y prolongados, se presentan 

piroxenitas de alto SiO2, con alta señal de la subducción que correlaciona con el contenido de 

sílice, pero sus valores de Ni de sus olivinos son más bajos, es el caso de muchas muestras de SCSO 

(CS-11-15,16 y 12). 

En lo que respecta a las analogías y diferencias descritas para las suites NM y TCSO, para 

explicarlas se debe discutir cómo se distribuye el componente de la subducción a lo largo de la 

 64 



cuña. De acuerdo a los modelos más recientes (Gómez-Tuena et al. 2013, 2016) se puede 

establecer que no es un fundido lo que se desprende del bloque subducido, si no que más bien 

son fragmentos viscoelásticos de diferentes litologías, que se distribuyen de manera caótica por su 

baja densidad en un sistema complejo de conductos y diapiros enlazados (Gerya et al., 2004; Behn 

et al., 2011; Gerya, 2011). Posteriormente éstos se funden y reaccionan con diferentes parcelas 

peridotíticas. Esto explicaría cómo los magmas emplazados en el sector más septentrional de la 

CSO, siguen manifestando una débil señal de la subducción y olivinos de alto Ni que sugieren una 

fuente piroxenítica. Así que para tener muestras como las de la suite TCSO con una señal de la 

subducción mayor y una historia de fusión más larga en comparación con las rocas NM, debería de 

haber una mayor densidad de estos diapiros fundiéndose y reaccionando en la sección más 

oriental del área de estudio. Mientras que en la parte noroeste del área de estudio en donde se 

emplaza la suite NM, la densidad de diapiros ha de ser muy reducida, de tal manera que la señal 

de la subducción sea muy atenuada y sobre todo explicaría la presencia de una fuente mantélica 

fértil. Es importante resaltar que ambas suites dependen de la presencia del fundido de la placa 

subducida, para genera la litología híbrida piroxenítica, y presentar ubicuamente olivinos de alto 

Ni, siempre por encima del patrón MORB (figura 24B). Aunque es importante resaltar que en 

algunos casos la caracterización geoquímica establece el componente piroxenítico de bajo sílice, 

este puede tener diluciones variables de peridotitas que pueden resultar en magmas atenuados 

en Ni y en otras características clásicas de un fundido prístino de piroxenita. Éste se manifiesta en 

casos puntuales en el sector sur, pero la ocurrencia de esta participación peridotítica es más 

evidentes en la suite TCSO, a tal extremo de la presencia de una muestra como CO-10-20, donde 

parece que el componente peridotítico es el principal (Figura 21B). 

7.2.5 Piroxenitas de ortopiroxeno o de clinopiroxeno 

Straub et al. (2008) estableció que en una zona de subducción es posible no sólo generar 

piroxenitas de ortopiroxeno sino también de clinopiroxeno, ya que, además de SiO2, la placa 

también aporta CaO al manto. Ésta es una de las diferencias más trascendentales con el modelo 

de piroxenitización de Sobolev et al. (2005). En el gráfico Fo vs Mn, Fo vs Co/Mn (figuras 21E y 

21G) los olivinos de SCSO y KCSO, principalmente, se alejan del comportamiento típico de un 

fundido piroxenítico como Koolau (fundido de piroxenita de Sobolev) y se aproximan al patrón que 

sigue los MORB. Esto se explicaría si la fase predominante es clinopiroxeno en las piroxenitas del 

frente de CSO, ya que esta fase posee KdMn incluso más bajos que el olivino (KdMn ol=1.47, 

cpx=0.8; Kloeck y Palme, 1988, opx=2 Kennedy et al., 1993), mientras que si fuera ortopiroxeno el 
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Mn se comporta de manera más compatible en comparación con el olivino. Esto se hace más claro 

si se compara Fo vs Fe/Mn (figura 24A), una relación que es determinante para las piroxenitas de 

ortopiroxeno, ya que este mineral es la única fase donde el Mn es más compatible que el Fe (KdFe 

ol=1.85, cpx=1.04, Kloeck y Palme, 1988; opx=1.46-0.94 Kennedy et al., 1993); en el gráfico las 

muestras septentrionales se aproximan de manera más clara al patrón de un fundido donde el Mn 

es menos compatible que el Fe como en una peridotita, aunque sin llegar a traslapar con los datos 

de MORB, por lo que es viable que se deba a la participación del clinopiroxeno como fase de la 

litología híbrida.  

En lo que respecta a las muestras del sector norte del área de estudio, la señal más débil de la 

subducción, implica una menor intervención del componente. Esto es reflejado también en 

menores aportes de Ca a la reacción de piroxenitización. Por lo que se explica que la suite NM y 

algunas muestras de la suite TCSO, siguen el patrón de un fundido netamente piroxenítico de 

ortopiroxeno (figura 21 y figura 24). 

7.2.6 Modelo integral para el magmatismo máfico de la CSO 

Para entender la diversidad geoquímica del sector oriental del CVM, la caracterización química de 

los fenocristales de olivino de las rocas máficas emplazadas en la CSO permite visualizar un 

modelo que relaciona los aportes de la placa en subducción y las modificaciones litológicas que se 

generan en la cuña del manto,. El componente de la subducción se transmite de manera 

heterogénea a través de la cuña del manto por medio de diapiros. En el frente volcánico se 

encuentran fuertemente concentrados, producen importantes cantidades de fundido rico en SiO2 

y CaO, lo que genera una piroxenita rica en clinopiroxeno. En algunos puntos el flujo de fundidos 

de la subducción es más abundante y genera piroxenitas con alto sílice, que fundiendo generan 

algunas muestras de la suite SCSO, principalmente al este del área de estudio. Además, de manera 

aleatoria hay participación variable de las peridotitas circundantes, disminuyendo el contenido de 

Ni de los olivinos y diluyendo la señal de la subducción (figura 26A). Asimismo, hay puntos aislados 

donde la piroxenitización inicia (piroxenita de bajo SiO2) y es poco diluida por peridotitas, ésta es 

la fuente de la suite KCSO (figura 26B) que son rocas primitivas, con una señal de la subducción 

muy marcada y olivinos con elevadas concentraciones de Ni. Por otro lado, los diapiros siempre 

más recurrentes en las regiones más orientales del área de estudio, dan origen a los magmas de 

TCSO, productos de litología híbrida de piroxenita (olivinos de alto Ni) con menor participación de 

CaO, a medida que los productos se emplazan hacia el norte, por lo que se asemejan a las 

reportadas por Sobolev et al. (2008), pero con todas las características de las anteriores suites más 
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diluidas, y con propiedades que se extienden de manera variable hasta al sector más 

septentrional. Esta suite se presenta con participación variable de una fuente peridotítica original 

claramente menos fértil que su contraparte occidental (figura 26C). Esta fuente peridotítica en 

algunas muestras puede participar de manera predominante. Por otro lado, es claro que la suite 

NM (figura 26D) es generada por una fuente mantélica donde la presencia de diapiros de la 

subducción es más esporádica, lo que ha generado menor fusión y en consecuencia el manto fértil 

caracterizado (Becerra-Torres, 2014). Esta influencia escasa de diapiros de subducción es 

detectable al aportar un fundido silícico capaz de formar piroxenitas de bajo SiO2, y sin influencia 

de Ca, afines al ortopiroxeno. Esto sería congruente con la generación de magmas en un ambiente 

de tras-arco, con una señal casi nula participación de fluidos acuosos, sin un régimen extensional 

claro y que además cristalizó olivinos ricos en Ni. 
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Figura 26; modelo esperado para las rocas emplazadas en la CSO; que contempla las modificaciones litológicas de la 
fuente mantélica en relaciones variables de los aportes de la placa subducida, considerando una distribución en 
diapiros. Modificado de Manea et al. (2013), Straub et al. (2011).   
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8. Conclusiones 

Con el estudio geoquímico de olivinos, junto con el análisis integral de los datos petrográficos y 

geoquímicos de los productos volcánicos de la CSO, área clave en el magmatismo oriental del 

CVM, se persiguió el objetivo de caracterizar a detalle la fuente mantélica, como parte de un 

sistema complejo en la cuña del manto. Los procesos en el manto sub-arco se establecen como la 

base para comprender a detalle la diversidad magmática y geoquímica que registra el área de 

estudio. 

El análisis petrográfico detallado, junto con el estudio de los datos geoquímicos disponibles para 

las series máficas e intermedias, centrándose en su posición geográfica, permitió agrupar las 

muestras con características análogas en 4 suites. Al sur del área de estudio el grupo SCSO, 

presenta una importante variedad de texturas y es claro que predominan el olivino y 

clinopiroxeno, sobre la plagioclasa. Esta suite presenta una señal de la subducción elevada (alto 

Ba/Nb y La/Nb) típica de aportes de fundidos por la placa, pero también es la que presenta la 

mayor dispersión en los datos. Coexistiendo en el mismo sector, se registró la suite KSCO, 

distinguible por su alto K, bajos grados de fusión, valores de SiO2 bajos, pero una señal de la 

subducción que supera la mayoría de los valores de la suite SCSO. Dispersas desde el centro de la 

CSO hasta el extremo norte-oriental, se encuentra el grupo TCSO, petrográficamente distinto por 

la ocurrencia esporádica de plagioclasa y algunas muestras con asociaciones glomerofídicas de 

clinopiroxeno. Son muestras más evolucionadas en la mayoría de los casos, con un #Mg medio, la 

señal de la subducción es clara pero menos intensa que las muestras meridionales. Incluso en las 

muestras más al norte se preservan estas características, asimismo no muestran fraccionamientos 

del Zr/Hf, por lo que se asume que derivan de una fuente mantélica relativamente estéril. Por 

último, en la suite NM, concentrada en el extremo norte occidental del área de estudio, 

petrográficamente predominan los olivinos coexistiendo con plagioclasa del mismo tamaño. Son 

las muestras con la más atenuada señal de la subducción, derivadas del menor grado de fusión del 

manto, con un enriquecimiento de Ti, y valores altos de la relación Zr/Hf, lo que indica que su 

fuente mantélica es la más fértil del área de estudio. 

Al incorporar los resultados químicos de los olivinos a las observaciones petrográficas de las cuatro 

suites, se obtiene que los olivinos que se desvían de la curva de equilibrio con la roca que los 

contiene, pertenecen a las muestras que petrográficamente presentan más diversidad 

mineralógica y mayor ocurrencia de texturas glomeroporfídicas monominerales de clinopiroxeno. 

Más aún, estas muestras se ajustan a líneas de evolución en los diagramas Fo vs Ni, que modelan 

un porcentaje de cristalización de clinopiroxeno, ortopiroxeno y olivino, lo que explicaría que estas 
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asociaciones minerales representan el residuo cristalizado del magma original registrado por los 

olivinos.  

Los isótopos revelan que, a pesar del grosor de la corteza, no hay una participación de ésta en la 

generación de la diversidad geoquímica de la CSO. Más aun, dado el enriquecimiento en Ni que 

presentan los olivinos de todas las suites, resulta poco probable que se hayan generado bajo la 

influencia de una fuente empobrecida en este elemento. Aunque las relaciones isotópicas de Sr y 

Nd de las muestras presentan una afinidad cortical importante, se desplazan aparentemente al 

campo de los sedimentos subducidos, esto se reafirma con que las tendencias las encabezan las 

muestras con mayores aportes de la placa subducida (SCSO y KCSO). Mientras que las relaciones 

isotópicas de Pb, son más altas para las muestras NM, y se desplazan a la fuente mantélica 

radiogénica caracterizada como HIMU, en otros puntos del CVM, esto es congruente con la 

asunción de que estas rocas son más afines al manto original. 

Todos los olivinos de las suites presentan un enriquecimiento claro de Ni, por lo que demuestran 

que deben de derivar de una fuente litológica híbrida, producto de la reacción entre un fundido 

silícico de la placa en subducción y la roca rica en Mg y Ni del manto peridotítico, la cual genera 

piroxenitas en regiones puntuales, con contenidos variables de SiO2, algunas de clinopiroxeno y 

otras hacia el norte más ricas en ortopiroxeno. El componente de la subducción se distribuye en 

diapiros viscoelásticos que se concentran preferentemente en el lado este del área de estudio. 

Cada evento magmático en la CSO, es reflejo de un proceso individual de reacción, fusión de la 

nueva litología piroxenítica, dilución con mezcla de fundidos de peridotitas circundantes y 

ascenso, todos llevados de manera aislada e independiente a lo largo del sistema del manto sub-

arco. Por lo que la diversidad magmática de la CSO, es consecuencia de un sistema complejo 

dependiente de la distribución del componente de la subducción y como éste modifica la fuente 

mantélica de la cuña del manto. 

Las rocas de la suite KSCO, son el fundido más prístino de la piroxenita híbrida. La fuente tiene un 

bajo contenido de SiO2 y contiene abundante clinopiroxeno, con baja o nula participación de la 

peridotita circundante. Esto explica la marcada señal del componente de la subducción en 

combinación con bajos contenido de SiO2 y altos de MgO. Por otro lado los magmas de la suite 

SCSO tienen una historia muy particular; todos derivan de una fuente clinopiroxenítica pero con 

una diferente proporción de dilución por fundidos peridotíticos en cada muestra, lo que explica la 

variable señal de la subducción. Asimismo, en dependencia de la magnitud del flujo discreto de 

fundidos hacia el manto, proveniente de los diapiros, los magmas de la CSO tienen participación 

variable de dos piroxenitas, una de bajo sílice y otra de alto. Así, en las rocas de la suite TCSO, 
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disminuye la participación del fundido de piroxenita sobre el de peridotitas. La litología híbrida es 

más afín al tipo ortopiroxeno, pero a diferencia de los magmas de la suite NM, la mayor densidad 

de diapiros en el sector este de la CSO, promueve que predominen las piroxenitas de alto sílice, 

que permiten mayor fusión y en consecuencia un manto empobrecido distinto a su contraparte al 

oeste. 

Los olivinos de alto Ni de la suite NM, a pesar de la distancia a la placa subducida, demuestran que 

el componente se distribuye en diapiros que permiten generar piroxenitas. La abundancia de los 

diapiros es menor que en el sector este del área, lo que explica la fuente enriquecida detectada. 

Asimismo, las piroxenitas generadas son de bajo SiO2 y más ricas en ortopiroxeno. La presencia de 

esta litología, que funde más que una peridotita en las mismas condiciones P-T, es congruente con 

la presencia de magmas en un tras-arco donde no hay registro de un régimen extensional 

tectónico y sólo suceden por la descompresión guiada por la dinámica de la cuña del manto 

(corner flow). 

El modelo presentado para CSO, es un caso muy peculiar donde una región relativamente 

reducida, manifiesta un buen número de posibilidades de diversidad mantélica. Lo cual se 

manifiesta con su importante variabilidad máfica. Así que, aunque es posible que este fenómeno 

se presente en otros puntos del CVM, posiblemente no en la misma magnitud se manifieste la 

heterogeneidad del manto presentada en este trabajo.   
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A. DESCRIPCIÓN PETROGRÁFICA DE LAS MUESTRAS COLECTADAS 
 
 
A.1 Muestras colectadas en el Sector Norte de la CSO 
CS-11-41 
Estructura volcánica de procedencia: cono monogenético Tezontepec 
Coordenadas: 19°31.284' N, 97°29.878' W 
Roca volcánica porfídica, con fenocristales de olivino, clinopiroxeno y plagioclasa. Los fenocristales de olivino son de 
grano fino a medio hasta 1.2 mm, de euhedrales a subhedrales.  La plagioclasa se encuentra como fenocristales de 
grano fino y como microfenocristales, tabulares zoneadas (0.5mm). Los clinopiroxenos como fenocristales de grano 
fino llegan a presentar maclas de reloj de arena y extinción ondulante. La matriz que rodea a los fenocristales es 
hipocristalina, con microlitos de plagioclasa tabular y acicular, con la que se genera texturas de flujo; además es 
presente microcristales de  clinopiroxeno. Se observaron agregados de microfenocristales de plagioclasa, olivino y 
clinopiroxeno. 
CS-11-45 
Extracción de olivinos 
Estructura volcánica de procedencia: malpaís los Humeros 
Coordenadas: 19°30.086' N, 97°21.037'W 
Roca volcánica porfídica, con fenocristales de olivino y ortopiroxeno. Los fenocristales de olivino son de grano fino 
(0.8mm), de euhedrales a subhedrales los de menor tamaño llegan a presentar bordes con iddingsita. Los fenocristales 
de grano fino de ortopiroxeno (0.5mm), presentan formas predominantemente subhedrales con algo de 
fracturamiento, resaltando su planos de devilidad, presentan un ligero pleocroismo a verde tenue. La matriz que 
rodea a los fenocristales es hipocristalina, con microlitos de plagioclasa acicular (textura hyalopilítica), algunas 
ligeramente macladas, además también es presente como microlitos la fase de clinopiroxeno. 
CO-10-03 
Estructura volcánica de procedencia: cono monogenético 
Coordenadas: 19°24.607' N, 98°14.057' W 
Roca volcánica porfídica, con fenocristales de olivino y plagioclasa. Los fenocristales de olivino, de forma euhedral a 
subhedral con tamaños de fino a medio (hasta 1.8 mm), presentan iddingsita en los bordes y algunos se encuentran 
fragmentados. La plagioclasa en fases de fenocristal tiene forma tabular euhedral de tamaño fino (hasta 0.8 mm); la 
mayoría tienen maclas Carlsbad, aunque las de mayor tamaño también tienen maclas tipo Albita; algunos tienen 
inclusiones de una fase mineral de color verde tenue y extinción recta (probablemente ortopiroxeno); los 
microfenocristales de plagioclasa presentan inclusiones de un mineral pleocroico de amarillo a naranja, de un alto 
relieve, posiblemente rutilo. También se observó un microfenocristal de 0.12 mm de clinopiroxeno. La matriz que 
embebe a los fenocristales es hipocristalina, donde predominan los óxidos sobre los microlitos de tamaño grueso 
(0.05-0.25 mm) de plagioclasa con una composición Bitownitica-Anortítica. 
CO-10-06 
Estructura volcánica de procedencia: edificio sin nombre 
Coordenadas: 19°28.382' N, 98°03.666' W 
Roca volcánica porfídica, con fenocristales de olivino y plagioclasa. Los olivinos en fases de fenocristales tienen formas 
de euhedrales a subhedrales y tamaños de fino a medio (hasta 2.4 mm), muchos de ellos se encuentran rodeados de 
fenocristales de plagioclasa. Los fenocristales de plagioclasa tienen forma tabular euhedral y tamaño de fino a medio 
(hasta 1.8 mm); muchas presentan maclas albíticas al igual que zonamiento, y es común ver adheridos 
microfenocristales de olivino, además de que presentan inclusiones de óxidos y apatito. Los fenocristales de mayor 
tamaño de olivino y plagioclasa (zonadas y con maclas Carlsbad y albítica) se asocian en texturas glomeroporfídicas. La 
matriz que embebe los fenocristales es hipocristalina, con microlitos de plagioclasa y clinopiroxeno. 
CO-10-09 
Estructura volcánica de procedencia: edificio sin nombre 
Coordenadas: 19°27.721' N,  97°57.908’W 
Roca volcánica porfídica, con fenocristales de olivino. Los fenocristales de olivino tienen formas de euhedrales a 
subhedrales y tamaño de fino a medio (hasta 2 mm); presentan ocasionalmente inclusiones de óxidos (posiblemente 
illmenita) de tamaño considerable (hasta 0.05 mm). La matriz que rodea a los fenocristales de olivino es hipocristalina, 
con microlitos de plagioclasa acicular y olivinos con iddingsita, además de una fase de óxidos como hematita; dicha 
matriz se puede dividir  en dos dominios distintos, en el primero predominan los óxidos mientras que en el otro 
predomina la plagioclasa acicular. 
CO-10-20 
Extracción de olivinos 
Estructura volcánica de procedencia: malpaís 
Coordenadas: 19°24.388’ N, 97°21.339' W 
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Roca volcánica porfídica, con fenocristales de plagioclasa, olivino y clinopiroxeno. Los fenocristales de plagioclasa son 
predominantes de grano medio hasta de 2 mm, con marcado zoneamiento, de formas euhedrales tabulares. Los 
fenocristales de olivino tienen formas de euhedrales a subhedrales y tamaño de fino a medio (hasta 1.1 mm); 
presentan ocasionalmente inclusiones de óxidos (posiblemente illmenita), presentan bordes de reacción. Los 
clinopiroxenos en su mayoría se asocian con texturas glomeroporfídicas, con tamaños de microfenocristales a 
fenocristales de grano fino.  La matriz que rodea a los fenocristales es hipocristalina, con microlitos de plagioclasa 
acicular, clinopiroxeno y olivinos muchas veces con una textura intergranular. 
CO-10-19 
Estructura volcánica de procedencia: malpaís 
Coordenadas: 19°23.473' N, 97°21.290'W 
Roca volcánica porfídica, con fenocristales de plagioclasa, olivino y clinopiroxeno. Los olivinos como fenocristales son 
de grano fino a medio (1.2 mm), alguno con inclusiones de óxidos, de formas de euhedral a subhedral. Los 
clinopiroxenos en su mayoría se asocian con texturas glomeroporfídicas, con tamaños de microfenocristales a 
fenocristales de grano fino. Las plagioclasa  de forma tabular de tamaño medio, siempre se asocian a los 
glomerocristales.  La matriz es hipocristalina, con microlitos de plagioclasa acicular, clinopiroxeno y olivinos muchas 
veces con una textura intergranular. 
 
A.2 Muestras colectadas en el Sector Transicional de la CSO 
CO-10-40 
Estructura volcánica de procedencia: cono monogenético Cuecuello 
Coordenadas: 19°20.465' N, 97°16.670'' W 
Roca volcánica porfídica, con fenocristales de olivino. Los olivinos es una fase encontrada en dos etapas, primero los 
tenemos como fenocristales de grano medio (1.4 mm), estos presentan bahías de corrosión y es más común la forma 
subhedral; por otra parte la familia de olivinos de menor tamaño (fenocristales de grano fino hasta microfenocristales) 
se encuentran de forma más euhedral sin señal de desequilibrio. La matriz que rodea a los fenocristales es 
hipocristalina, con microlitos de plagioclasa acicular, olivino y clinopiroxeno. 
CO-10-39 
Estructura volcánica de procedencia: flujo de lava 
Coordenadas: 19°18.312' N, 97°17.570' W 
Roca volcánica porfídica, con fenocristales de olivino y plagioclasa. Los fenocristales de olivino tienen formas de 
euhedrales a subhedrales y tamaño de fino a medio (hasta 1.4 mm); presentan iddingsita concentrado en los bordes y 
fracturas. Las plagioclasas son fenocristales de grano fino hasta microfenocristales (0.3-0.4) de formas tabulares con 
malas polisntéticas. La matriz que rodea a los fenocristales es hipocristalina, con microlitos de plagioclasa y 
clinopiroxeno. 
CO-10-37 
Estructura volcánica de procedencia: flujo de lava 
Coordenadas: 19°17.822' N, 97°18.493'' W 
Roca volcánica porfídica, con fenocristales de olivino. Los olivino se encuentran como fenocristales de grano medio a 
grueso (1.8 mm), sin alteración algunos con inclusiones de óxidos, es cotidiano encontrar glomerocristales 
monominerales. La matriz que rodea a los fenocristales es hipocristalina, con microlitos de plagioclasa acicular con 
una notable textura de flujo, algunos microlitos máficos posiblemente olivino.  
CO-10-38 
Estructura volcánica de procedencia: cono monogenético 
Coordenadas: 19°17.760' N, 97°17.771' W 
Roca volcánica porfídica, con fenocristales de olivino y elevado contenido de fenocristales y microfenocristales de 
plagioclasa. Los olivino son fenocristales de grano fino a medio (0.7 mm), presentan alteración iddingsítica y texturas 
de alteración. Las plagioclasas en fases de fenocristales son de grano fino a medio, algunas veces asociados a 
glomerocristales monominerales, además es común encontrar  algunas secciones con zoneamiento notable; los 
microfenocristales de plagioclasa son aciculares y algunas tabulares. La matriz que rodea a los fenocristales es 
hipocristalina, en general con un alto contenido de vidrio y vesículas, con microlitos de plagioclasa y clinopiroxeno. 
CO-10-24 
Extracción de olivinos 
Estructura volcánica de procedencia: cono monogenético Tecajete 
Coordenadas: 19°14.590' N, 97°31.286' W 
Roca volcánica porfídica, con fenocristales de plagioclasa y olivino.Los fenocristales de plagioclasa son predominantes 
de grano fino a medio hasta de 2 mm, de euhedrales a subhedrales con bahías de corrosión y bordes de desequilibrio. 
Los fenocristales de olivino tienen formas de euhedrales a subhedrales y tamaño de fino a medio (hasta 1.1 mm); 
presentan ocasionalmente inclusiones de óxidos (posiblemente illmenita) y vidrio. La matriz que rodea a los 
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fenocristales es hipocristalina, con microlitos de plagioclasa acicular con una textura de flujo incipiente, además es 
presente  microcristales de  clinopiroxeno y olivinos. 
CO-10-35 
Estructura volcánica de procedencia: cono monogenético El Corazón 
Coordenadas: 19°17.467' N, 97°19.297' W 
Roca volcánica porfídica, con bajo contenido de fenocristales de olivino y elevado contenido de  fenocristales y 
microfenocristales de plagioclasa. Los olivino son fenocristales de grano fino a medio (0.7 mm). Las plagioclasas en 
fases de fenocristales son de grano fino a medio, los microfenocristales de plagioclasa son aciculares y algunas 
tabulares. La matriz que rodea a los fenocristales es hipocristalina, con microlitos de plagioclasa y clinopiroxeno. 
CO-10-36 
Estructura volcánica de procedencia: cono monogenético La Cruz 
Coordenadas: 19°16.731' N, 97°20.106' W 
Roca volcánica porfídica, con fenocristales de olivino y clinopiroxeno. Los olivino se encuentran como fenocristales de 
grano medio a grueso (1.5 mm), pero con alteración a iddingsita en los bordes. Los fenocristales de clinopiroxeno son 
de grano fino. La matriz que rodea a los fenocristales es hipocristalina, con microlitos de plagioclasa acicular 
CO-10-34 
Estructura volcánica de procedencia: volcán escudo El Brujo 
Coordenadas: 19°10.777’ N, 97°33.989' W 
Roca volcánica porfídica, con bajo contenido de fenocristales de olivino y elevado contenido de microfenocristales de 
plagioclasa. Los olivino son fenocristales de grano fino a medio (0.7 mm). Los microfenocristales de plagioclasa son 
tabulares, algunas macladas. La matriz que rodea a los fenocristales es hipocristalina, con microlitos de plagioclasa y 
clinopiroxeno. 
CO-10-30 
Extracción de olivinos 
Estructura volcánica de procedencia: Maar Tecuitapla 
Coordenadas: 19°07.385' N, 97°32.241' W 
Roca volcánica porfídica, con fenocristales de olivino y plagioclasa. Los fenocristales de olivino tienen formas de 
euhedrales a subhedrales y tamaño de fino a medio (hasta 1.4 mm); presentan la familia de menor tamaño texturas 
esqueletales. Las plagioclasas son fenocristales de grano fino hasta microfenocristales de formas tabulares euhedrales 
a subhedrales, es común encontrarlas asociadas a texturas intergranulares de microfenocristales de clinopiroxeno. La 
matriz que rodea a los fenocristales es hipocristalina, con alto contenido de vidrio y microlitos más dispersos de 
plagioclasa acicular y tabular isotrópica, además de clinopiroxeno y olivinos. 
CO-10-25 
Estructura volcánica de procedencia: volcán escudo El Brujo 
Coordenadas: 19°07.016’ N, 97°37.059'W 
Roca volcánica porfídica, con fenocristales olivino, plagioclasa y clinopiroxeno. La fase de olivinos se encuentran como 
fenocristales de grano fino, euhedrales a subhedrales,de manera recurrente con texturas esqueletales. Los 
fenocristales de plagioclasa van de finos a micorfenocristales, euhedrales con formas tabulares, algunos presentan 
intercrecimientos de microfenocristales y fenocristales de grano fino de clinopiroxeno. La matriz es pobre en 
microlitos de plagioclasa por lo que predomina una textura vítrea. 
CO-10-26 
Estructura volcánica de procedencia: volcán escudo El Brujo 
Coordenadas: 19°06.944' N, 97°36.700'W 
Roca volcánica porfídica, con fenocristales olivino, plagioclasa y clinopiroxeno. Los fenocristales de olivino tienen 
formas de euhedrales a subhedrales y tamaño de fino a medio (hasta 1.1 mm); presentan ocasionalmente inclusiones 
de óxidos (posiblemente illmenita). Los fenocristales de clinopiroxeno son de grano fino algunos en fase de 
microfenocristales, de manera cotidiana asociados a texturas glomeroporfidicas con la plagioclasa tabular. La 
plagioclasa en fase de fenocristales y microfenocristal es tabular euhedral con maclas polisintética. La matriz 
hipocristalina, con microlitos de plagioclasa acicular y microcristales de clinopiroxeno y olivinos; es común encontrar 
en dispersos glomerocristales de diferentes dimensiones más común en el tamaño de microfenocristal.  
CO-10-29 
Estructura volcánica de procedencia: volcán escudo El Brujo 
Coordenadas: 19°06.949' N, 97°33.004' W 
Roca volcánica porfídica, con fenocristales de olivino y plagioclasa. Los fenocristales de olivino tienen formas de 
euhedrales a subhedrales y tamaño de fino a medio (hasta 1.1 mm); presentan bordes de reacción de clinopiroxeno. 
Las plagioclasas son fenocristales de grano fino hasta microfenocristales de formas tabulares en su mayoría 
euhedrales, es común encontrarlas asociadas a texturas intergranular de microfenocristales de clinopiroxeno. La 
matriz que rodea a los fenocristales es hipocristalina, con microlitos de plagioclasa acicular y tabular isotrópica con 
alto contenido de óxidos.  
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CO-10-27 
Estructura volcánica de procedencia: volcán escudo El Brujo 
Coordenadas: 19°06.825' N, 97°34.989'W 
Roca volcánica porfídica, con bajo número de fenocristales de olivino. Los fenocristales de olivino tienen formas de 
euhedrales a subhedrales y tamaño de fino a medio (hasta 1 mm); presentan ocasionalmente texturas de 
desequilibrio. La matriz hipocristalina presenta una clara textura de flujo marcada por la plagioclasa acicular, 
adicionalmente son presentes fases de clinopiroxeno. 
 
A.3 Muestras colectadas en el Sector Sur de la CSO 
CS-11-12 
Extracción de olivinos 
Estructura volcánica de procedencia: cono monogenético Cerro Zompantepec 
Coordenadas: 18°59.160' N, 97°22.610’ W 
Roca volcánica porfídica, con fenocristales de olivino, clinopiroxeno y ortopiroxeno. Los fenocristales de olivino son de 
euhedrales a subhedrales de tamaño de fino (hasta 1 mm). Los clinopiroxeno como fenocrsitales son euhedrales a 
subhedrales de grano desde fino hasta medio (1.5 mm), los cristales de mayor tamaño presentan un centro de color 
verde con extinción discrónica con los bordes incoloros, también es común encontrar los clinopiroxeno en 
glomeropórfidos monomineral, dicha textura se extiende hasta los clinopiroxeno como microfenocristales. Se 
presentan cumulatos de microfenocristales de  clinopiroxeno y óxidos. La matriz que envuelve a los fenocristales es 
hipocristalina, con microlitos de plagioclasa acicular y en menor proporción tabular, algunas presentar texturas 
intergranulares con microlitos de clinompiroxeno y olivino. 
CS-11-14 
Extracción de olivinos 
Estructura volcánica de procedencia: cono monogenético Cerro El Barrio Nuevo 
Coordenadas: 18°59.156' N, 97°26.013'W 
Roca volcánica porfídica, con fenocristales de olivino y microfenocristales de clinopiroxeno. Los fenocristales de 
olivino son de euhedrales a subhedrales de tamaño de fino a medio (hasta 0.8 mm), es común encontrar algunos con 
bordes iddigsitizados. Los clinopiroxeno como microfenocrsitales son euhedrales, algunas veces presenta asociaciones 
glomeroporfídicas monominerales y otras con olivinos. Se presentan cumulatos de microfenocristales de 
clinopiroxeno y óxidos. La matriz que envuelve a los fenocristales es hipocristalina, con microlitos de plagioclasa 
acicular, clinopiroxeno y olivino. 
CS-11-13 
Estructura volcánica de procedencia: Xalapasco Hondo 
Coordenadas: 18°58.770' N, 97°26.013'W 
Roca volcánica afanítica, se logran identificar escasos microlitos de plagioclasa acicular, olivinos y clinopiroxenos. La 
matriz tiene un elevado grado de alteración.   
CS-11-15 
Extracción de olivinos 
Estructura volcánica de procedencia: cono monogenético Cerro El Barrio Nuevo 
Coordenadas: 18°58.644' N, 97°25.479'W 
Roca volcánica porfídica, con fenocristales de clinopiroxeno y olivino. Los fenocristales de clinopiroxeno son de 
euhedrales a subhedrales de tamaño de fino a medio (hasta 1.1 mm), es común encontrar algunos asociados a 
glomerocristales monominerales. Los olivinos como fenocrsitales son euhedrales a subhedrales de grano fino (hasta 
0.5 mm). La matriz que envuelve a los fenocristales es hipocristalina, con microlitos de plagioclasa acicular, también es 
común ver microglomerocristales de clinopiroxeno y  olivino. 
CS-11-19 
Extracción de olivinos 
Estructura volcánica de procedencia: cono monogenético Cerro Resbaladero 
Coordenadas: 18°58.676' N, 97°27.581'W 
Roca volcánica porfídica, con fenocristales de olivino y microfenocristales de clinopiroxeno y olivinos. Los fenocristales 
de olivino son de euhedrales a anhedrales de tamaño de microfenocristales a grano grueso (hasta 2.1 mm), contiene 
muy pocas inclusiones algunos de estos óxidos de pueden identificar como cromitas. Los clinopiroxeno como 
microfenocrsitales son euhedrales, de color verde grisáceo de tamaños hasta de 0.3. La matriz es intergranular que 
envuelve a los fenocristales, con microlitos de plagioclasa acicular,  clinopiroxeno y  olivino. 
CS-11-16 
Extracción de olivinos 
Estructura volcánica de procedencia: flujo de lava Mesa Barosas 
Coordenadas: 18°57.738’ N, 97°25.848''W 
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Roca volcánica porfídica, con fenocristales de olivino y microfenocristales de clinopiroxeno y olivinos. Los fenocristales 
de olivino son de euhedrales a subhedrales de tamaño de fino a medio (hasta 1.1 mm), contiene muy pocas 
inclusiones de óxidos y iddingsita ligera en los bordes. Los clinopiroxeno como microfenocrsitales son euhedrales, de 
color verde grisáceo su abundancia se concentra formando texturas glomeroporfídicas. La matriz es intergranular 
envuelve a los fenocristales, con microlitos de plagioclasa acicular generando una textura de flujo,  clinopiroxeno y  
olivino. 
CS-11-20 
Alto-K 
Estructura volcánica de procedencia: cono monogenético Cerro Borrego 
Coordenadas: 18°57.624' N, 97°27.702'W 
Roca volcánica porfídica muy vesiculada, con fenocristales de clinopiroxeno y microfenocristales de olivino. Los 
fenocristales de clinopiroxeno son de euhedrales a subhedrales de tamaño de fino (hasta 0.7 mm), es común 
encontrar algunos asociados a texturas intergranulares con microfenocristales de olivino. Los olivinos son fases de 
microfenocristales (hasta 0.3 mm). Las texturas glomerocristalinas se extienden en el orden de tamaño de grano fino a 
microfenocristales. La matriz es hipocristalina, con elevados contenidos de vidrios con microlitos de plagioclasa 
acicular, también es común ver microglomerocristales de clinopiroxeno y  olivino. 
CS-11-11 
Estructura volcánica de procedencia: cono monogenético Cerro Guadalupe 
Coordenadas: 18°56.962’ N, 97°22.382'W 
Roca volcánica porfídica con fenocristales de olivinos y microfenocristales clinopiroxeno. Los fenocristales de olivino 
presentan un borde de reacción bastante avanzado, caracterizado por textura granular conformada por piroxenos y 
plagioclasa. Los microfenocristales clinopiroxeno también son presentes como glomerocristales monominerales, de 
tamaños de 0.35 a 0.4. La matriz es hipocristalina, con elevados contenidos de vidrios con microlitos de plagioclasa 
acicular, también es común ver microglomerocristales de clinopiroxeno y  olivino. 
CS-11-21 
Alto-K 
Extracción de olivinos 
Estructura volcánica de procedencia: cono monogenético Cerro Macegual 
Coordenadas: 18°56.784’ N, 97°29.842'W 
Roca volcánica porfídica con fenocristales de olivinos y clinopiroxeno. Los fenocristales de olivino son de subhedrales a 
anhedrales, algunos fracturados, de grano fino a medio (hasta 1mm); es común encontrar crecimiento de 
clinopiroxenos en los bordes. Los clinopiroxenos se pueden encontrar como glomerocristales asociados con olivinos o 
con glomerocristales con microfenocristales solo de clinopiroxeno. La matriz es hipocristalina, con elevados 
contenidos de vidrios con microlitos de plagioclasa tabular, clinopiroxeno y olivino. 
CS-11-10 
Estructura volcánica de procedencia: cono monogenético Cerro Macegual 
Coordenadas: 18°55.343’ N, 97°23.351'W 
Roca volcánica porfídica con fenocristales de olivinos y clinopiroxeno. Los fenocristales de olivino son de subhedrales a 
anhedrales, algunos fracturados, de grano fino a medio (hasta 0.8 mm); algunos con iddingsita incipiente en el borde, 
algunas veces asociados a texturas glomeroporfídicas con clinopiroxeno . Los clinopiroxenos se pueden encontrara  
como glomerocristales asociados con olivinos o como glomerocristales monominerales de tamaños de 
microfenocristales. La matriz es hipocristalina, con elevados contenidos de óxidos con microlitos de plagioclasa 
acicular, clinopiroxeno y  olivino. 
CS-11-09 
Estructura volcánica de procedencia: cono monogenético Cerro Tecolote 
Coordenadas: 18°54.587' N, 97°24.710'W 
Roca volcánica porfídica con fenocristales de olivinos y clinopiroxeno. Los fenocristales de olivino son de subhedrales a 
anhedrales, frecuentemente fracturados, de grano fino a medio (hasta 3.5 mm); algunos con cierta textura de 
desequilibrio en los bordes, algunas veces asociados a texturas glomeroporfídicas con clinopiroxeno. Los 
clinopiroxenos se pueden encontrara como fenocristales  de grano fino a medio (hasta 1.4mm), también en asociación 
glomeroporfídica con olivino o como glomerocristales monominerales en un rango amplio de tamaños; algunos 
fenocristales presentan maclas de reloj y cierta extinción ondulante. La matriz es hipocristalina, con mirolitos de 
plagioclasa acicular y tabular algunas con maclas, clinopiroxeno y olivino. 
CS-11-06 
Estructura volcánica de procedencia: cono de escoria monogenético  
Coordenadas: 18°54.028' N, 97°19.858'W 
Roca volcánica porfídica con fenocristales de olivinos y clinopiroxeno. Los fenocristales de olivino son de subhedrales 
en cierta cantidad fracturados, de grano fino a medio (hasta 1 mm); algunas veces asociados a texturas 
glomeroporfídicas monominerales. Los clinopiroxenos se pueden encontrara como fenocristales  de grano fino a 
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medio (hasta 1.4 mm), también en asociación glomerocristales monominerales en un rango amplio de tamaños, 
además de ser la asociación más recurrente; algunos fenocristales presentan maclas de reloj y cierta extinción 
ondulante. La matriz es hipocristalina, con mirolitos de plagioclasa, clinopiroxeno y  olivino; esta altamente vesiculada. 
CS-11-39 
Estructura volcánica de procedencia: Cerro Texpillo 
Coordenadas: 18°58.981' N, 98°18.788' W 
Roca volcánica porfídica, con fenocristales de olivino. Los fenocristales de olivino son de subhedrales a anhedrales de 
tamaño de fino a medio (hasta 1.2 mm), completamente iddingsitizados con bahías y centros corroídos; con coronas 
de óxidos y en algunos casos crecimientos de fases de ortopiroxeno. Se presentan cumulatos de microfenocristales de  
clinopiroxeno y óxidos. La matriz que envuelve a los olivinos es hipocristalina, con cierto grado de intemperismo, con 
microlitos de plagioclasa, clinopiroxeno y ortopiroxeno. 
CS-11-38 
Estructura volcánica de procedencia: Loma La Letra 
Coordenadas: 18°56.626' N, 98°15.468' W 
Roca volcánica porfídica, con fenocristales de olivino, plagioclasa y microfenocristales de clinopiroxeno. Los 
fenocristales de olivino son de formas subhedrales a anhedrales de tamaño fino (hasta 0.95 mm), una buena parte 
están iddingsitizados, y muestran texturas de desequilibrio como bahías y bordes de reacción donde se asocia una 
elevada concentración de óxidos, en algunos casos acompañado de crecimientos de fases de clinopiroxeno. Los 
fenocristales de plagioclasa presentan forman tabulares euhedrales y tamaño fino (hasta 0.8 mm), la mayoría posee 
gemelación Carlsbad, algunos presentan inclusiones de apatito, también en otros casos poseen una ligera extinción 
ondulante. Los clinopiroxenos tienen tamaño de microfenocritales, aunque algunos cristales tienen tamaño de hasta 
0.32 mm, que nos permite considerarlos como fenocristales. La matriz que embebe a los fenocristales es 
hipocristalina, con microlitos de plagioclasa y clinopiroxeno, aunque predominan los óxidos de hematita e ilmenita. 
Presenta un xenolito de calcita, con muestras de reacción con el magma por la presencia de fases como epidota. 
Hay un fenocristal (¿xenocristal?) de cuarzo, euhedral, de 0.8 mm de tamaño, con birrefringencia de primer orden, 
fracturas concoides, extinción ondulante e inclusiones de clinopiroxeno. 
CS-11-36 
Estructura volcánica de procedencia: Mesa La Hacienda 
Coordenadas: 18°54.473' N, 98°14.082' W 
Roca volcánica porfídica (casi afanítica), con un bajo número de fenocristales de olivino, clinopiroxeno, ortopiroxeno y 
microfenocristales de plagioclasa. Los fenocristales de olivino tienen formas euhedrales a subhedrales y tamaño de 
fino a medio (hasta 1.6 mm), muchos de ellos están completamente remplazados por iddingsita. Los clinopiroxenos, 
redondeados y en algunos casos con extinción ondulante, se ubican en el límite de fenocristal con tamaños hasta de 
0.4 mm; algunos se consideran microfenocristales por tener tamaño menor a 0.3 mm. Los fenocristales de 
ortopiroxeno son euhedrales, con pleocroismo de verde a amarillo tenue, y con tamaño fino (hasta 0.5 mm). Las 
plagioclasas en su mayoría son microfenocristales, aunque hay casos en donde rebasan el tamaño de 0.3 mm, algunas 
presentan extinción ondulante y gemelación Carlsbad. La matriz que envuelve dichas fases, es hipocristalina con 
texturas de flujo, y microlitos de plagioclasa y piroxenos (clinopiroxeno y ortopiroxeno), en la misma proporción. 
CS-11-31 
Estructura volcánica de procedencia: cerro Tepeyolo 
Coordenadas: 18°54.373'N, 98°06.453'W 
Roca volcánica porfídica, con fenocristales de olivino y clinopiroxeno. Los fenocristales de olivino tienen forma de 
euhedral a subhedral, presentan tamaños de fino a medio (hasta 2.8mm), presentan iddingsita concentrada en bordes 
y fracturas, algunos se encuentran fragmentados y otros poseen bahías de corrosión; el olivino en microfenocristal 
presenta texturas glomeroporfídicas junto con el clinopiroxeno. Los fenocristales de clinopiroxeno, de color amarillo 
grisáceo, son euhedrales de tamaño fino (hasta 0.6 mm), algunos son gemelados y tienen extinción ondulante; es 
común encontrar agregados glomerofídicos de microfenocristales de clinopiroxeno, en algunos casos con 
ortopiroxeno. La matriz es hipocristalina, muy vesicular, formada de microlitos de plagioclasa y clinopiroxeno. 
CS-11-33 
Estructura volcánica de procedencia: Lomas San Bernardo 
Coordenadas: 18°53.466' N, 98°07.212' W 
Roca volcánica porfídica, con fenocristales de olivino, clinopiroxeno y ortopiroxeno, además de algunos 
microfenocristales de plagioclasa. Los olivinos como fenocristales tienen formas euhedrales a subhedrales, tamaños 
de fino a medio (hasta 3.2 mm), bahías de corrosión; en algunos casos presentan un poco de iddingsita en los bordes. 
Los fenocristales de clinopiroxeno tienen formas euhedrales y tamaño fino (hasta 1 mm), color amarillo grisáceo, con 
extinción ondulante; algunos están fragmentados y otros tienen gemelación. Se encontró un fenocristal de 
ortopiroxeno de 0.3 mm, que contenía inclusiones de óxidos, de color verde tenue. Algunas plagioclasas se 
encuentran como microfenocristales de tamaño de 0.2-0.3 mm, presentan gemelación Carlbad y formas aciculares y 
prismáticas. La matriz es vesicular, hipocristalina, conformada por óxidos, y microlitos de plagioclasa y clinopiroxeno. 
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CS-11-34 
Estructura volcánica de procedencia: Cerro Tecorral 
Coordenadas: 18°53.466' N, 98°07.212' W 
Roca volcánica porfídica, con fenocristales de olivino y clinopiroxeno. Los fenocristales de olivino son subhedrales a 
anhedrales, con tamaños de fino a medio (hasta 2.4 mm), con iddingsita concentrada en los bordes y fracturas, con 
bahías de corrosión y en algunos casos dentro de estas bahías se observa un crecimiento de fases de clinopiroxeno. 
Los fenocristales de clinopiroxeno poseen una forma acicular, con  tamaño de fino a medio (hasta de 1.4 mm), forman 
generalmente agregados glomeroporfídicos monominerálicos. La matriz es hipocristalina, conformada por microlitos 
de plagioclasa, algunos clinopiroxenos y óxidos. 
CS-11-32, alto-K 
Extracción de olivinos 
Estructura volcánica de procedencia: cerro El Jaguey 
Coordenadas: 18°53.143' N, 98°06.380' W 
Roca volcánica porfídica, con fenocristales de olivino y clinopiroxeno, y microfenocristales de ortopiroxeno. Los 
fenocristales de olivino tienen forma euhedral y tamaño fino a medio (hasta 1.2 mm), algunos presentan poca 
iddingsita en los bordes, otros presentan crecimientos de piroxeno. Los fenocristales de clinopiroxeno tienen tamaño 
fino (hasta 0.8 mm), color amarillo grisáceo, y algunos presentan extinción ondulante; algunos generan texturas 
glomeroporfídicas, junto con otros piroxenos y en algunos casos microfenocristales de ortopiroxeno. La matriz es 
hipocristalina, muy vesicular, con óxidos, microlitos de plagioclasa, y algunos microlitos de clinopiroxeno. 
CS-11-35 
Extracción de olivinos 
Estructura volcánica de procedencia: Cerro de Enmedio 
Coordenadas: 18°52.454' N, 98°10.245' W 
Roca volcánica porfídica, con fenocristales de olivino, clinopiroxeno y ortopiroxeno. Los fenocristales de olivino son 
subhedrales, algunos redondeados, con tamaños de fino a medio (hasta 1.2 mm); muchos cristales presentan 
evidencias de reacción, en su interior presentan óxidos y piroxenos. Los fenocristales de ortopiroxeno son euhedrales, 
de forma tabular, con pleocroismo de verde a ocre y tamaño fino (hasta 0.8 mm). Hay menores cantidades de 
fenocristales de clinopiroxeno, euhedrales aciculares y de tamaño fino (hasta 0.5 mm); estos cristales forman 
comunmente texturas glomeroporfídicas con otros microcristales de clinopiroxeno. La matriz es hipocristalina con 
microlitos de clinopiroxeno y plagioclasa. 
CS-11-29 
Estructura volcánica de procedencia: cerro Coatepec, monogenético 
Coordenadas: 18°54.720' N, 97°53.132' W 
Roca volcánica porfídica, con fenocristales de olivino, clinopiroxeno y ortopiroxeno. Los fenocristales de olivino 
presentan formas de subhedrales a anhedrales y tamaño de fino a medio (hasta 1.9 mm), en general presentan poca 
iddingsita en bordes, llegándose a concentrar en aquellos muy fracturados; es común encontrar inclusiones de vidrio y 
hematita, al igual que verlos rodeados de varios microfenocristales de clinopioxeno; algunos de los fenocristales 
generan texturas glomeroporfídicas. Los fenocristales de clinopiroxeno presentan coloración amarillo grisácea, son 
euhedrales de tamaño fino (hasta 0.6 mm), algunos están maclados. El ortopiroxeno en fenocristales presenta 
tamaños finos (hasta 0.5 mm), color amarillo tenue, son fragmentados y rodeados en general de microfenocritales de 
clinopiroxeno. La matriz es hipocristalina, con microlitos de plagioclasa acicular y algunos clinopiroxenos, además de 
óxidos como hematita e magnetita. 
CS-11-27 
Extracción de olivinos  
Estructura volcánica de procedencia: cerro Astoyo, monogenético 
Coordenadas: 18°52.313' N, 97°52.493' W 
Roca volcánica porfídica, con fenocristales de olivino, ortopiroxeno y clinopiroxeno, y un xenolito. Los fenocristales de 
olivino tienen formas euhedrales, son ligeramente iddingsitizados, con tamaño de fino a medio (hatsa 1.6 mm); 
microfenocristales de olivino se presentan asociados a microfenocristales de clinopiroxeno. Los clinopiroxenos son de 
color amarillo grisaceo pálido, en fenocristales de tamaño fino (hasta 0.5 mm); es común encontrarlos como 
glomerocristales agregados con ortopiroxeno; los microfenocristales tienen extinción ondulante. Los fenocristales de 
ortopiroxeno tienen formas de euhedrales a subhedrales, algunos presentan bahías de corrosión; tienen color gris 
verdoso atenuado y tamaño fino a medio (hasta 1.2 mm). Los fenocristales se encuentran embebidos en una matriz 
muy vesiculada, hipocristalina, con microlitos de  plagioclasa, clinopiroxeno, ortopiroxeno y óxidos (hematita). En la 
matriz se encontró un xenolito de cuarzo policristalino, con cristales equidemensionales y juntas triples, indicaciones 
de una posible recristalización en estado sólido. 
CS-11-22 
Estructura volcánica de procedencia: cono Tochtepec, monogenético 
Coordenadas: 18°49.691' N, 97°48.672' W 
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Roca volcánica porfídica, con fenocristales de hornblenda y microfenocristales de clinopiroxeno y ortopiroxeno. Los 
fenocristales de hornblenda tienen formas de subhedrales a anhedrales y tamaño de fino a medio (hasta 3.5 mm), 
presentan pleocroismo de amarillo verdoso a naranja, todos presentan texturas de desequilibrio como coronas y 
bahías de opacita, en algunos se observa una inclusión de una fase de plagioclasa, clinopiroxeno y óxidos. Los 
microfenocristales de clinopiroxeno, incoloros en nicoles paralelos, se observan rodeados de óxidos y plagioclasas; 
mientras que los microfenocristales de ortopiroxeno, de alto relieve e incoloros, se ven en un agregado 
glomeroporfídico de óxidos, plagioclasa y hornblenda; además presentan una extinción ondulante y fracturación. La 
matriz que contiene a estas fases es hipocristalina, compuesta por microlitos de plagioclasa acicular-prismática, 
anfíbol, óxidos y piroxenos. 
CS-11-25 
Extracción de olivinos 
Estructura volcánica de procedencia: cerro Ometepec, monogenético 
Coordenadas: 18°51.459' N, 97°51.325' W 
Roca volcánica porfídica, con fenocristales de olivino, clinopiroxeno y ortopiroxeno. El olivino como fenocristal 
presenta formas ehuedrales con poca iddingsitización, de tamaños de fino a mediano (hasta 1.6 mm), algunos 
presentan inclusiones de cromita y hematita; los olivinos como microfenocristales se presentan dentro de 
glomerocristales asociados a clinopiroxeno. Los fenocristales de clinopiroxeno son de color amarillo grisaceo, 
ehuedrales rectangulares, tienen tamaño fino (0.25-0.35 mm); algunos presentan maclas y otros generan agregados 
glomeroporfídicos. Los fenocristales de ortopiroxeno tienen forma euhedral rectangular, color amarillo palido y 
tamaño fino (hasta 0.65 mm); algunos presentan extinción ondulante. La matriz que embebe a los fenocristales es 
hipocristalina, conformada por microlitos de plagioclasa, cliniopiroxeno y óxidos (hematita). 
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Tabla 1 Composición de olivinos por ablación laser y espectrometría de masas con plasma 
acoplado por inducción 

Muestra 
suite de 
rocas olivino SiO2 Al2O3 FeO MnO MgO CaO NiO CoO Cr2O3 Fo 

CO-10-06 NM CO-10-06 Ol-61 39.67 0.09 14.71 0.22 44.75 0.21 0.31 0.02 0.02 84.44 
CO-10-06 NM CO-10-06 Ol-62 39.11 0.08 15.77 0.24 44.29 0.23 0.24 0.02 0.02 83.35 

CO-10-06 NM CO-10-06 Ol-63 39.51 0.08 16.27 0.25 43.41 0.24 0.20 0.02 0.02 82.62 
CO-10-06 NM CO-10-06 Ol-64 39.38 0.07 16.91 0.26 42.91 0.25 0.17 0.02 0.01 81.90 

CO-10-06 NM CO-10-06 Ol-65 39.21 0.07 16.13 0.25 43.86 0.25 0.20 0.02 0.02 82.90 
CO-10-06 NM CO-10-06 Ol-66 39.23 0.06 18.11 0.28 41.89 0.27 0.13 0.02 0.01 80.48 
CO-10-06 NM CO-10-06 Ol-67 39.49 0.07 16.19 0.25 43.53 0.24 0.19 0.02 0.01 82.74 
CO-10-06 NM CO-10-06 Ol-68 39.34 0.07 16.49 0.26 43.39 0.26 0.16 0.02 0.01 82.43 
CO-10-06 NM CO-10-06 Ol-69 39.64 0.08 16.07 0.25 43.47 0.25 0.21 0.02 0.02 82.83 
CO-10-06 NM CO-10-06 Ol-70 39.27 0.08 15.90 0.24 44.02 0.24 0.20 0.02 0.02 83.15 
CO-10-06 NM CO-10-06 Ol-71 39.12 0.08 15.87 0.25 44.18 0.24 0.23 0.02 0.02 83.23 
CO-10-06 NM CO-10-06 Ol-72 39.32 0.06 17.08 0.27 42.82 0.28 0.13 0.02 0.01 81.72 
CO-10-06 NM CO-10-06 Ol-75 39.31 0.07 16.83 0.26 43.08 0.25 0.17 0.02 0.01 82.03 
CO-10-06 NM CO-10-06 Ol-76 39.32 0.07 16.71 0.26 43.19 0.24 0.17 0.02 0.01 82.17 

CO-10-06 NM CO-10-06 Ol-77 38.06 1.38 17.28 0.26 42.28 0.25 0.17 0.02 0.30 81.35 
CO-10-06 NM CO-10-06 Ol-78 39.21 0.06 18.12 0.28 41.92 0.27 0.10 0.02 0.01 80.48 
CO-10-06 NM CO-10-06 Ol-79 39.43 0.08 15.58 0.24 44.15 0.25 0.23 0.02 0.02 83.47 
CO-10-06 NM CO-10-06 Ol-80 38.39 0.06 20.03 0.31 40.80 0.27 0.10 0.02 0.01 78.41 
CO-10-06 NM CO-10-06 Ol-81 38.66 0.06 18.18 0.28 42.37 0.27 0.14 0.02 0.01 80.60 
CO-10-06 NM CO-10-06 Ol-82 39.18 0.06 16.48 0.26 43.57 0.26 0.16 0.02 0.01 82.50 
CO-10-09 NM CO-10-09 Ol-1 38.50 0.06 20.22 0.27 40.45 0.19 0.26 0.02 0.01 78.10 
CO-10-09 NM CO-10-09 Ol-2 38.16 0.06 20.38 0.28 40.67 0.19 0.23 0.02 0.01 78.06 
CO-10-09 NM CO-10-09 Ol-3 36.44 1.96 22.41 0.29 37.95 0.19 0.20 0.02 0.53 75.12 
CO-10-09 NM CO-10-09 Ol-4 38.68 0.14 20.43 0.30 39.99 0.21 0.19 0.02 0.04 77.73 
CO-10-09 NM CO-10-09 Ol-5 38.43 0.04 20.67 0.32 40.12 0.23 0.15 0.02 0.01 77.58 
CO-10-09 NM CO-10-09 Ol-6 38.35 0.04 20.37 0.31 40.50 0.23 0.16 0.02 0.01 78.00 
CO-10-09 NM CO-10-09 Ol-7 38.41 0.05 19.87 0.29 40.94 0.19 0.21 0.02 0.01 78.60 
CO-10-09 NM CO-10-09 Ol-8 38.17 0.28 20.43 0.30 40.28 0.22 0.18 0.02 0.11 77.86 
CO-10-09 NM CO-10-09 Ol-9 37.81 0.07 22.56 0.32 38.82 0.21 0.17 0.03 0.01 75.42 
CO-10-09 NM CO-10-09 Ol-10 37.68 0.08 22.78 0.32 38.71 0.22 0.17 0.03 0.01 75.18 
CO-10-09 NM CO-10-09 Ol-11 38.00 0.07 22.68 0.32 38.51 0.21 0.18 0.03 0.01 75.17 
CO-10-09 NM CO-10-09 Ol-12 38.09 0.06 21.07 0.30 40.05 0.21 0.19 0.02 0.01 77.21 
CO-10-09 NM CO-10-09 Ol-14 37.73 0.08 22.26 0.31 39.21 0.20 0.19 0.03 0.01 75.85 
CO-10-09 NM CO-10-09 Ol-15 37.69 0.06 22.28 0.30 39.24 0.19 0.20 0.03 0.01 75.84 
CO-10-09 NM CO-10-09 Ol-16 38.15 0.08 22.19 0.31 38.84 0.20 0.19 0.03 0.01 75.73 
CO-10-09 NM CO-10-09 Ol-17 37.90 0.06 20.90 0.28 40.39 0.18 0.25 0.03 0.01 77.51 
CO-10-09 NM CO-10-09 Ol-18 37.79 0.08 21.23 0.29 40.15 0.20 0.22 0.02 0.01 77.12 
CO-10-03 NM CO-10-03 Ol-31 39.31 0.07 15.00 0.23 44.88 0.18 0.29 0.02 0.02 84.22 
CO-10-03 NM CO-10-03 Ol-32 39.49 0.07 15.68 0.24 44.07 0.18 0.25 0.02 0.02 83.37 
CO-10-03 NM CO-10-03 Ol-33 38.94 0.05 19.00 0.30 41.33 0.21 0.14 0.02 0.01 79.50 
CO-10-03 NM CO-10-03 Ol-34 38.93 0.07 19.23 0.30 41.08 0.21 0.15 0.02 0.01 79.20 
CO-10-03 NM CO-10-03 Ol-35 39.21 0.05 17.30 0.27 42.76 0.20 0.18 0.02 0.01 81.51 
CO-10-03 NM CO-10-03 Ol-36 38.96 0.15 17.60 0.27 42.59 0.20 0.16 0.02 0.05 81.18 
CO-10-03 NM CO-10-03 Ol-37 39.30 0.08 15.55 0.24 44.29 0.19 0.32 0.02 0.02 83.55 
CO-10-03 NM CO-10-03 Ol-38 39.55 0.08 15.77 0.24 43.83 0.19 0.30 0.02 0.02 83.21 
CO-10-03 NM CO-10-03 Ol-39 39.59 0.06 16.79 0.26 42.84 0.19 0.23 0.02 0.01 81.98 
CO-10-03 NM CO-10-03 Ol-40 39.69 0.07 16.64 0.25 42.87 0.19 0.25 0.02 0.02 82.12 
CO-10-03 NM CO-10-03 Ol-41 39.58 0.06 15.28 0.24 44.30 0.18 0.33 0.02 0.02 83.79 

Continua 
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Muestra 

suite de 
rocas olivino SiO2 Al2O3 FeO MnO MgO CaO NiO CoO Cr2O3 Fo 

CO-10-03 NM CO-10-03 Ol-42 39.49 0.06 15.30 0.24 44.35 0.18 0.34 0.02 0.02 83.78 
CO-10-03 NM CO-10-03 Ol-43 39.55 0.06 15.13 0.23 44.46 0.17 0.35 0.02 0.02 83.97 
CO-10-03 NM CO-10-03 Ol-44 39.41 0.07 14.90 0.23 44.82 0.17 0.36 0.02 0.02 84.28 
CO-10-03 NM CO-10-03 Ol-45 39.38 0.08 15.29 0.24 44.53 0.18 0.27 0.02 0.02 83.85 
CO-10-03 NM CO-10-03 Ol-46 39.50 0.07 15.23 0.24 44.47 0.17 0.28 0.02 0.02 83.89 
CO-10-03 NM CO-10-03 Ol-47 39.30 0.06 15.61 0.24 44.27 0.19 0.29 0.02 0.02 83.49 
CO-10-03 NM CO-10-03 Ol-48 39.25 0.91 16.97 0.26 41.96 0.24 0.27 0.02 0.13 81.51 
CO-10-03 NM CO-10-03 Ol-49 39.12 0.07 16.62 0.26 43.46 0.19 0.25 0.02 0.02 82.34 
CO-10-03 NM CO-10-03 Ol-50 38.90 0.05 18.19 0.29 42.18 0.21 0.14 0.02 0.01 80.52 
CO-10-03 NM CO-10-03 Ol-51 39.33 0.14 16.35 0.25 43.43 0.19 0.24 0.02 0.04 82.56 
CO-10-03 NM CO-10-03 Ol-52 38.20 0.07 17.18 0.26 43.86 0.20 0.20 0.02 0.01 81.99 
CO-10-03 NM CO-10-03 Ol-53 40.22 1.40 17.08 0.26 40.37 0.45 0.17 0.02 0.01 80.82 
CO-10-03 NM CO-10-03 Ol-54 39.18 0.08 16.47 0.25 43.51 0.19 0.27 0.02 0.02 82.48 
CO-10-03 NM CO-10-03 Ol-55 39.10 0.08 17.34 0.27 42.80 0.21 0.15 0.02 0.02 81.48 
CO-10-03 NM CO-10-03 Ol-56 39.48 0.06 15.77 0.25 43.97 0.18 0.26 0.02 0.01 83.25 
CO-10-03 NM CO-10-03 Ol-57 39.95 1.63 15.59 0.23 41.50 0.76 0.30 0.02 0.01 82.60 
CO-10-03 NM CO-10-03 Ol-58 39.00 0.08 15.74 0.24 44.41 0.18 0.31 0.02 0.02 83.42 
CO-10-03 NM CO-10-03 Ol-59 39.74 0.06 16.07 0.25 43.42 0.18 0.25 0.02 0.01 82.81 
CO-10-03 NM CO-10-03 Ol-60 37.67 0.64 15.69 0.23 45.32 0.18 0.23 0.02 0.02 83.74 
CS-11-45 TCSO CS1145 Ol-1 39.25 0.04 18.50 0.27 41.53 0.16 0.21 0.02 0.01 80.01 
CS-11-45 TCSO CS-11-45 Ol-2 38.43 0.17 21.89 0.33 38.80 0.19 0.15 0.02 0.01 75.96 
CS-11-45 TCSO CS-11-45 Ol-3 39.07 0.04 19.09 0.28 41.10 0.18 0.21 0.02 0.01 79.33 
CS-11-45 TCSO CS-11-45 Ol-4 39.02 0.04 17.38 0.25 42.85 0.16 0.25 0.02 0.01 81.46 
CS-11-45 TCSO CS-11-45 Ol-5 38.37 0.03 22.51 0.32 38.45 0.18 0.09 0.02 0.01 75.28 
CS-11-45 TCSO CS-11-45 Ol-6 39.13 0.04 18.08 0.26 42.05 0.17 0.23 0.02 0.01 80.57 
CS-11-45 TCSO CS-11-45 Ol-7 39.11 0.04 18.38 0.27 41.81 0.17 0.20 0.02 0.01 80.22 
CS-11-45 TCSO CS-11-45 Ol-8 39.27 0.04 18.02 0.26 41.99 0.17 0.21 0.02 0.01 80.60 
CS-11-45 TCSO CS-11-45 Ol-9 38.08 0.43 23.96 0.36 36.65 0.32 0.17 0.02 0.01 73.17 
CS-11-45 TCSO CS-11-45 Ol-10 38.97 0.04 18.99 0.27 41.33 0.17 0.21 0.02 0.01 79.51 
CS-11-45 TCSO CS-11-45 Ol-11 38.65 0.05 22.12 0.32 38.48 0.18 0.18 0.02 0.01 75.62 
CS-11-45 TCSO CS-11-45 Ol-12 37.89 0.07 26.40 0.40 34.86 0.22 0.12 0.02 0.01 70.19 
CS-11-45 TCSO CS-11-45 Ol-13 39.44 0.05 17.67 0.26 42.15 0.18 0.23 0.02 0.01 80.96 
CS-11-45 TCSO CS-11-45 Ol-14 39.32 0.04 17.56 0.26 42.37 0.17 0.23 0.02 0.01 81.14 
CS-11-45 TCSO CS-11-45 Ol-15 37.97 0.81 26.73 0.41 33.64 0.34 0.07 0.02 0.00 69.17 
CS-11-45 TCSO CS-11-45 Ol-16 38.99 0.04 19.47 0.28 40.87 0.19 0.14 0.02 0.01 78.91 
CS-11-45 TCSO CS-11-45 Ol-17 39.64 0.05 17.07 0.25 42.52 0.18 0.25 0.02 0.01 81.62 
CS-11-45 TCSO CS-11-45 Ol-18 39.19 0.05 17.56 0.26 42.50 0.19 0.23 0.02 0.01 81.19 
CS-11-45 TCSO CS-11-45 Ol-19 39.04 0.04 20.50 0.30 39.76 0.18 0.15 0.02 0.01 77.57 
CS-11-45 TCSO CS-11-45 Ol-20 38.51 0.03 21.69 0.32 39.07 0.17 0.16 0.02 0.01 76.26 
CS-11-45 TCSO CS-11-45 Ol-21 38.84 0.03 19.40 0.29 41.11 0.18 0.13 0.02 0.01 79.07 
CS-11-45 TCSO CS-11-45 Ol-22 43.13 2.28 15.79 0.25 37.43 0.82 0.21 0.02 0.07 80.87 
CS-11-45 TCSO CS-11-45 Ol-23 38.21 0.04 22.99 0.34 38.08 0.18 0.14 0.02 0.01 74.71 
CS-11-45 TCSO CS-11-45 Ol-24 38.97 0.04 20.20 0.29 40.10 0.17 0.19 0.02 0.01 77.97 
CS-11-45 TCSO CS-11-45 Ol-25 38.99 0.05 18.30 0.27 42.00 0.18 0.19 0.02 0.01 80.36 
CS-11-45 TCSO CS-11-45 Ol-26 39.23 0.04 17.61 0.26 42.43 0.18 0.21 0.02 0.01 81.12 
CO-10-20 TCSO C0-10-20 Ol-1 39.02 0.02 17.86 0.27 42.46 0.15 0.19 0.03 0.00 80.91 
CO-10-20 TCSO C0-10-20 Ol-2 38.97 0.02 19.07 0.29 41.26 0.16 0.19 0.03 0.00 79.41 
CO-10-20 TCSO C0-10-20 Ol-3 39.23 0.03 17.36 0.25 42.76 0.14 0.19 0.03 0.00 81.45 
CO-10-20 TCSO C0-10-20 Ol-4 39.19 0.03 17.42 0.25 42.75 0.14 0.19 0.03 0.00 81.40 

Continua 
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CO-10-20 TCSO C0-10-20 Ol-5 38.98 0.03 17.22 0.25 43.14 0.14 0.20 0.03 0.00 81.71 

CO-10-20 TCSO C0-10-20 Ol-6 39.60 0.12 16.51 0.24 43.11 0.18 0.21 0.03 0.00 82.32 
CO-10-20 TCSO C0-10-20 Ol-7 38.20 0.02 22.12 0.35 38.95 0.16 0.17 0.03 0.00 75.84 
CO-10-20 TCSO C0-10-20 Ol-8 38.85 0.02 18.52 0.28 41.97 0.14 0.18 0.03 0.00 80.16 
CO-10-20 TCSO C0-10-20 Ol-9 39.58 0.02 16.33 0.24 43.42 0.14 0.23 0.03 0.00 82.58 
CO-10-20 TCSO C0-10-20 Ol-10 39.68 0.02 16.26 0.25 43.40 0.14 0.21 0.03 0.00 82.64 
CO-10-20 TCSO C0-10-20 Ol-11 38.94 0.02 18.61 0.28 41.80 0.14 0.18 0.03 0.00 80.02 
CO-10-20 TCSO C0-10-20 Ol-12 38.27 0.04 21.85 0.34 39.13 0.19 0.16 0.03 0.00 76.15 
CO-10-20 TCSO C0-10-20 Ol-13 39.18 0.04 17.36 0.26 42.77 0.15 0.19 0.03 0.00 81.45 
CO-10-20 TCSO C0-10-20 Ol-14 39.26 0.03 17.04 0.26 43.05 0.14 0.19 0.03 0.00 81.83 
CO-10-20 TCSO C0-10-20 Ol-15 38.88 0.03 17.11 0.26 43.36 0.14 0.19 0.03 0.00 81.88 
CO-10-20 TCSO C0-10-20 Ol-16 38.97 0.03 17.01 0.26 43.38 0.14 0.18 0.03 0.00 81.97 
CO-10-20 TCSO C0-10-20 Ol-17 39.04 0.03 17.27 0.25 43.04 0.14 0.19 0.03 0.00 81.63 
CO-10-20 TCSO C0-10-20 Ol-18 39.08 0.03 17.41 0.26 42.85 0.14 0.21 0.03 0.00 81.44 
CO-10-20 TCSO C0-10-20 Ol-19 38.80 0.02 18.44 0.27 42.05 0.14 0.24 0.03 0.01 80.26 
CO-10-20 TCSO C0-10-20 Ol-20 38.66 0.02 20.17 0.31 40.48 0.15 0.19 0.03 0.00 78.16 
CO-10-20 TCSO C0-10-20 Ol-21 39.28 0.03 16.81 0.25 43.27 0.14 0.17 0.03 0.00 82.11 
CO-10-20 TCSO C0-10-20 Ol-22 39.49 0.03 16.61 0.25 43.26 0.15 0.18 0.03 0.00 82.28 
CO-10-20 TCSO C0-10-20 Ol-23 39.47 0.03 17.27 0.26 42.63 0.14 0.18 0.03 0.00 81.49 
CO-10-20 TCSO C0-10-20 Ol-24 39.28 0.03 16.75 0.25 43.33 0.15 0.18 0.03 0.00 82.18 
CO-10-20 TCSO C0-10-20 Ol-25 39.14 0.02 19.17 0.29 41.03 0.15 0.17 0.03 0.00 79.24 
CO-10-20 TCSO C0-10-20 Ol-26 39.22 0.02 18.24 0.27 41.89 0.14 0.18 0.03 0.00 80.37 
CO-10-20 TCSO C0-10-20 Ol-27 39.42 0.03 16.90 0.25 43.04 0.14 0.18 0.03 0.00 81.95 
CO-10-20 TCSO C0-10-20 Ol-28 39.20 0.02 16.97 0.25 43.21 0.14 0.18 0.03 0.00 81.94 
CO-10-24 TCSO CO-10-24 Ol-83 40.11 0.04 13.97 0.21 45.32 0.19 0.12 0.02 0.03 85.26 
CO-10-24 TCSO CO-10-24 Ol-84 39.89 0.05 13.97 0.22 45.51 0.19 0.12 0.02 0.03 85.31 
CO-10-24 TCSO CO-10-24 Ol-85 39.73 0.03 14.31 0.23 45.37 0.19 0.10 0.02 0.01 84.96 
CO-10-24 TCSO CO-10-24 Ol-86 40.04 0.03 14.65 0.25 44.71 0.20 0.09 0.02 0.01 84.48 
CO-10-24 TCSO CO-10-24 Ol-87 39.69 0.03 14.54 0.22 45.16 0.19 0.11 0.02 0.02 84.70 
CO-10-24 TCSO CO-10-24 Ol-88 38.90 0.03 19.76 0.31 40.71 0.19 0.08 0.02 0.01 78.60 
CO-10-24 TCSO CO-10-24 Ol-89 39.75 0.04 13.76 0.21 45.90 0.19 0.12 0.02 0.02 85.61 
CO-10-24 TCSO CO-10-24 Ol-90 38.87 0.04 19.53 0.28 40.99 0.19 0.08 0.02 0.01 78.91 
CO-10-24 TCSO CO-10-24 Ol-92 38.73 0.03 18.49 0.28 42.17 0.19 0.08 0.02 0.01 80.26 
CO-10-24 TCSO CO-10-24 Ol-93 39.31 0.03 17.12 0.27 42.96 0.20 0.08 0.02 0.01 81.73 
CO-10-24 TCSO CO-10-24 Ol-94 39.71 0.03 15.23 0.25 44.46 0.20 0.09 0.02 0.01 83.88 
CO-10-24 TCSO CO-10-24 Ol-95 39.66 0.03 17.02 0.27 42.70 0.20 0.08 0.02 0.02 81.73 
CO-10-24 TCSO CO-10-24 Ol-96 39.84 0.03 13.98 0.22 45.59 0.19 0.12 0.02 0.01 85.32 
CO-10-24 TCSO CO-10-24 Ol-97 39.79 0.03 14.01 0.23 45.61 0.19 0.10 0.02 0.01 85.30 
CO-10-24 TCSO CO-1024 Ol-100 39.06 0.03 17.74 0.27 42.58 0.19 0.09 0.02 0.02 81.06 
CO-10-24 TCSO CO-1024 Ol-101 39.53 0.03 16.35 0.25 43.54 0.20 0.08 0.02 0.01 82.60 
CO-10-24 TCSO CO-1024 Ol-102 39.82 0.03 14.09 0.22 45.50 0.19 0.11 0.02 0.02 85.20 
CO-10-24 TCSO CO-1024 Ol-103 39.76 0.03 13.72 0.21 45.94 0.18 0.12 0.02 0.01 85.65 
CO-10-24 TCSO CO-1024 Ol-104 39.77 0.03 14.17 0.22 45.47 0.19 0.10 0.02 0.01 85.12 
CO-10-24 TCSO CO-1024 Ol-105 39.46 0.04 16.20 0.26 43.73 0.20 0.08 0.02 0.01 82.80 
CO-10-24 TCSO CO-1024 Ol-106 39.68 0.03 13.86 0.21 45.87 0.18 0.12 0.02 0.02 85.51 
CO-10-24 TCSO CO-1024 Ol-107 39.83 0.05 15.14 0.24 44.41 0.19 0.10 0.02 0.01 83.95 
CO-10-24 TCSO CO-1024 Ol-108 39.79 0.03 14.05 0.22 45.58 0.19 0.11 0.02 0.01 85.26 
CO-10-24 TCSO CO-1024 Ol-109 39.91 0.03 14.04 0.23 45.47 0.19 0.10 0.02 0.01 85.23 
CO-10-24 TCSO CO-1024 Ol-111 39.71 0.03 15.25 0.26 44.42 0.20 0.09 0.02 0.01 83.85 
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CO-10-24 TCSO CO-1024 Ol-112 39.65 0.03 15.40 0.26 44.34 0.20 0.08 0.02 0.01 83.70 
CO-10-24 TCSO CO-1024 Ol-113 39.84 0.03 14.76 0.23 44.82 0.20 0.09 0.02 0.01 84.41 
CO-10-24 TCSO CO-1024 Ol-114 39.72 0.03 14.11 0.22 45.57 0.20 0.11 0.02 0.01 85.20 
CO-10-24 TCSO CO-1024 Ol-115 39.73 0.03 14.08 0.22 45.61 0.19 0.11 0.02 0.01 85.24 
CO-10-24 TCSO CO-1024 Ol-116 40.01 0.03 14.21 0.22 45.19 0.19 0.11 0.02 0.02 85.00 
CO-10-24 TCSO CO-1024 Ol-117 39.44 0.03 15.15 0.24 44.85 0.17 0.09 0.02 0.01 84.07 
CO-10-24 TCSO CO-1024 Ol-118 39.28 0.14 17.56 0.27 42.37 0.27 0.08 0.02 0.01 81.14 
CS-11-12 SCSO CS-1112 Ol-111 39.22 0.06 18.60 0.03 41.45 0.22 0.13 0.03 0.01 79.89 
CS-11-12 SCSO CS-1112 Ol-112 38.70 0.05 18.91 0.03 41.67 0.22 0.13 0.03 0.01 79.71 
CS-11-12 SCSO CS-1112 Ol-113 38.41 0.04 21.82 0.03 39.02 0.23 0.10 0.03 0.01 76.13 
CS-11-12 SCSO CS-1112 Ol-114 38.96 0.05 19.31 0.03 41.01 0.23 0.12 0.03 0.01 79.10 
CS-11-12 SCSO CS-1112 Ol-115 38.41 0.04 21.42 0.03 39.45 0.23 0.10 0.03 0.01 76.65 
CS-11-12 SCSO CS-1112 Ol-116 38.84 0.05 20.64 0.03 39.81 0.22 0.11 0.03 0.01 77.47 
CS-11-12 SCSO CS-1112 Ol-117 39.39 0.06 16.81 0.02 43.05 0.28 0.10 0.02 0.01 82.04 
CS-11-12 SCSO CS-1112 Ol-118 39.31 0.06 17.05 0.02 42.89 0.28 0.10 0.02 0.01 81.77 
CS-11-12 SCSO CS-1112 Ol-119 39.12 0.06 18.56 0.03 41.52 0.30 0.13 0.03 0.01 79.95 
CS-11-12 SCSO CS-1112 Ol-120 38.73 0.07 18.46 0.03 42.01 0.29 0.13 0.03 0.01 80.23 
CS-11-12 SCSO CS-1112 Ol-121 38.79 0.05 18.98 0.03 41.51 0.23 0.13 0.03 0.01 79.59 
CS-11-12 SCSO CS-1112 Ol-122 38.84 0.05 18.85 0.03 41.58 0.23 0.13 0.03 0.01 79.73 
CS-11-12 SCSO CS-1112 Ol-123 39.35 0.05 19.05 0.03 40.85 0.23 0.13 0.03 0.01 79.27 
CS-11-12 SCSO CS-1112 Ol-124 38.78 0.05 20.20 0.03 40.28 0.23 0.12 0.03 0.01 78.04 
CS-11-12 SCSO CS-1112 Ol-125 39.37 0.06 16.40 0.02 43.49 0.27 0.11 0.02 0.01 82.54 
CS-11-12 SCSO CS-1112 Ol-126 39.26 0.05 16.96 0.02 43.03 0.27 0.11 0.02 0.01 81.89 
CS-11-12 SCSO CS-1112 Ol-127 38.97 0.06 18.86 0.03 41.45 0.23 0.13 0.03 0.01 79.67 
CS-11-12 SCSO CS-1112 Ol-128 38.94 0.05 18.88 0.03 41.48 0.21 0.13 0.03 0.01 79.67 
CS-11-12 SCSO CS-1112 Ol-129 38.99 0.05 18.80 0.03 41.48 0.23 0.13 0.03 0.01 79.73 
CS-11-12 SCSO CS-1112 Ol-130 38.91 0.05 18.80 0.03 41.56 0.23 0.13 0.03 0.01 79.77 
CS-11-12 SCSO CS-1112 Ol-131 38.86 0.05 19.76 0.03 40.67 0.24 0.08 0.03 0.01 78.59 
CS-11-12 SCSO CS-1112 Ol-132 39.01 0.07 19.47 0.03 40.77 0.25 0.10 0.03 0.01 78.87 
CS-11-12 SCSO CS-1112 Ol-133 39.15 0.05 18.90 0.03 41.23 0.22 0.12 0.03 0.01 79.55 
CS-11-12 SCSO CS-1112 Ol-134 39.28 0.05 19.26 0.03 40.73 0.23 0.12 0.03 0.01 79.04 
CS-11-12 SCSO CS-1112 Ol-135 39.35 0.05 19.42 0.03 40.52 0.22 0.12 0.03 0.01 78.82 
CS-11-12 SCSO CS-1112 Ol-136 39.19 0.05 19.11 0.03 40.98 0.24 0.11 0.03 0.01 79.27 
CS-11-19 SCSO CS-11-19 Ol-71 39.80 0.04 13.02 0.21 46.49 0.19 0.21 0.02 0.02 86.42 
CS-11-19 SCSO CS-11-19 Ol-72 40.26 0.05 12.98 0.20 46.06 0.19 0.22 0.02 0.02 86.35 
CS-11-19 SCSO CS-11-19 Ol-73 39.51 0.36 13.22 0.21 46.07 0.19 0.21 0.02 0.21 86.14 
CS-11-19 SCSO CS-11-19 Ol-74 39.87 0.03 15.03 0.26 44.44 0.24 0.09 0.02 0.01 84.05 
CS-11-19 SCSO CS-11-19 Ol-75 40.36 0.06 13.68 0.23 45.27 0.20 0.16 0.02 0.03 85.51 
CS-11-19 SCSO CS-11-19 Ol-76 40.09 0.06 14.65 0.25 44.58 0.22 0.11 0.02 0.03 84.43 
CS-11-19 SCSO CS-11-19 Ol-77 40.20 0.05 12.49 0.19 46.60 0.19 0.24 0.02 0.02 86.93 
CS-11-19 SCSO CS-11-19 Ol-78 40.33 0.06 12.00 0.18 46.92 0.18 0.28 0.02 0.03 87.45 
CS-11-19 SCSO CS-11-19 Ol-79 40.07 0.05 12.53 0.19 46.68 0.18 0.25 0.02 0.02 86.92 
CS-11-19 SCSO CS-11-19 Ol-80 40.08 0.05 13.01 0.20 46.21 0.19 0.22 0.02 0.02 86.36 
CS-11-19 SCSO CS-11-19 Ol-81 40.41 0.05 12.65 0.19 46.23 0.18 0.24 0.02 0.02 86.70 
CS-11-19 SCSO CS-11-19 Ol-82 38.78 0.37 13.39 0.20 46.84 0.20 0.19 0.02 0.02 86.18 
CS-11-19 SCSO CS-11-19 Ol-83 40.23 0.05 12.99 0.21 46.08 0.18 0.22 0.02 0.02 86.34 
CS-11-19 SCSO CS-11-19 Ol-84 39.70 0.04 13.85 0.23 45.78 0.20 0.15 0.02 0.02 85.49 
CS-11-19 SCSO CS-11-19 Ol-85 39.82 0.06 11.81 0.18 47.61 0.18 0.30 0.02 0.03 87.79 
CS-11-19 SCSO CS-11-19 Ol-86 40.29 0.06 11.88 0.18 47.06 0.18 0.30 0.02 0.03 87.60 
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CS-11-19 SCSO CS-11-19 Ol-87 39.69 0.04 13.68 0.22 45.95 0.21 0.17 0.02 0.02 85.70 
CS-11-19 SCSO CS-11-19 Ol-88 39.92 0.08 13.57 0.22 45.77 0.22 0.17 0.02 0.03 85.74 
CS-11-15 SCSO CS-11-15 Ol-73 56.01 2.62 7.91 0.17 31.14 1.80 0.18 0.01 0.16 87.53 
CS-11-15 SCSO CS-11-15 Ol-74 39.62 0.02 11.73 0.18 48.02 0.18 0.21 0.02 0.02 87.95 
CS-11-15 SCSO CS-11-15 Ol-75 40.35 0.10 11.54 0.18 47.37 0.24 0.19 0.02 0.02 87.98 
CS-11-16 SCSO CS-11-16 Ol-81 39.57 0.06 13.92 0.18 45.99 0.15 0.10 0.02 0.01 85.49 
CS-11-16 SCSO CS-11-16 Ol-82 39.64 0.03 13.57 0.18 46.30 0.14 0.12 0.02 0.01 85.89 
CS-11-16 SCSO CS-11-16 Ol-84 39.27 0.02 14.06 0.18 46.08 0.15 0.19 0.02 0.01 85.39 
CS-11-16 SCSO CS-11-16 Ol-85 33.73 3.08 16.53 0.19 41.88 0.18 0.18 0.02 4.21 81.88 
CS-11-16 SCSO CS-11-16 Ol-86 43.94 5.62 13.34 0.17 36.33 0.36 0.19 0.02 0.02 82.92 
CS-11-16 SCSO CS-11-16 Ol-87 39.38 0.02 14.08 0.18 45.98 0.15 0.17 0.02 0.01 85.34 
CS-11-16 SCSO CS-11-16 Ol-88 39.26 0.02 15.50 0.20 44.70 0.14 0.14 0.02 0.01 83.72 
CS-11-16 SCSO CS-11-16 Ol-89 39.43 0.02 13.72 0.18 46.27 0.14 0.20 0.02 0.01 85.74 
CS-11-16 SCSO CS-11-16 Ol-90 39.78 0.02 14.16 0.19 45.46 0.14 0.21 0.02 0.01 85.13 
CS-11-16 SCSO CS-11-16 Ol-91 39.22 0.02 16.76 0.23 43.50 0.13 0.10 0.02 0.01 82.23 
CS-11-16 SCSO CS-11-16 Ol-92 38.94 0.02 18.98 0.28 41.54 0.14 0.07 0.02 0.01 79.60 
CS-11-16 SCSO CS-11-16 Ol-93 38.30 0.02 20.44 0.31 40.67 0.15 0.07 0.02 0.01 78.01 
CS-11-16 SCSO CS-11-16 Ol-94 38.06 0.02 21.10 0.33 40.23 0.16 0.07 0.02 0.01 77.27 
CS-11-16 SCSO CS-11-16 Ol-95 39.11 0.02 17.30 0.23 43.05 0.14 0.11 0.02 0.00 81.60 
CS-11-16 SCSO CS-11-16 Ol-96 39.08 0.02 17.55 0.25 42.83 0.14 0.10 0.02 0.01 81.31 
CS-11-16 SCSO CS-11-16 Ol-97 39.55 0.02 14.74 0.20 45.19 0.14 0.13 0.02 0.01 84.54 
CS-11-16 SCSO CS-11-16 Ol-98 39.89 0.02 13.77 0.18 45.75 0.14 0.22 0.02 0.01 85.56 
CS-11-16 SCSO CS-11-16 Ol-99 39.37 0.02 15.68 0.20 44.42 0.14 0.13 0.02 0.01 83.47 
CS-11-16 SCSO CS-1116 Ol-100 39.99 0.02 13.89 0.18 45.57 0.14 0.17 0.02 0.01 85.40 
CS-11-16 SCSO CS-1116 Ol-101 39.90 0.02 13.77 0.18 45.79 0.14 0.16 0.02 0.01 85.57 
CS-11-16 SCSO CS-1116 Ol-102 39.80 0.02 13.69 0.18 45.98 0.14 0.15 0.02 0.01 85.69 
CS-11-16 SCSO CS-1116 Ol-103 39.40 0.02 15.07 0.20 45.01 0.13 0.13 0.02 0.01 84.19 
CS-11-16 SCSO CS-1116 Ol-104 39.20 0.02 15.33 0.20 44.94 0.14 0.13 0.02 0.01 83.94 
CS-11-16 SCSO CS-1116 Ol-105 38.68 0.02 17.46 0.25 43.33 0.14 0.09 0.02 0.01 81.57 

CS-11-16 SCSO CS-1116 Ol-106 39.02 0.02 16.66 0.22 43.80 0.14 0.10 0.02 0.01 82.42 
CS-11-16 SCSO CS-1116 Ol-107 39.66 0.02 14.07 0.19 45.71 0.15 0.17 0.02 0.01 85.27 
CS-11-16 SCSO CS-1116 Ol-108 39.31 0.03 17.45 0.26 42.64 0.15 0.12 0.02 0.01 81.34 
CS-11-16 SCSO CS-1116 Ol-109 39.02 0.04 17.03 0.24 43.35 0.14 0.15 0.02 0.01 81.94 
CS-11-16 SCSO CS-1116 Ol-110 39.12 0.02 17.47 0.24 42.84 0.15 0.12 0.02 0.01 81.38 
CS-11-21 KCSO CS-1121 Ol-27 41.04 0.05 9.43 0.13 48.50 0.16 0.64 0.02 0.03 90.17 
CS-11-21 KCSO CS-1121 Ol-28 41.12 0.05 9.13 0.13 48.71 0.16 0.65 0.02 0.03 90.48 
CS-11-21 KCSO CS-1121 Ol-29 40.78 0.06 9.80 0.14 48.50 0.17 0.51 0.02 0.03 89.82 
CS-11-21 KCSO CS-1121 Ol-30 40.95 0.33 10.56 0.20 47.29 0.23 0.41 0.02 0.02 88.87 
CS-11-21 KCSO CS-1121 Ol-31 40.40 0.20 10.12 0.14 48.31 0.16 0.48 0.02 0.16 89.49 
CS-11-21 KCSO CS-1121 Ol-32 40.82 0.05 9.42 0.13 48.75 0.16 0.60 0.02 0.04 90.22 
CS-11-21 KCSO CS-1121 Ol-33 40.51 0.06 8.44 0.12 49.96 0.16 0.69 0.02 0.04 91.34 
CS-11-21 KCSO CS-1121 Ol-34 40.64 0.06 8.69 0.12 49.60 0.16 0.68 0.02 0.04 91.05 
CS-11-21 KCSO CS-1121 Ol-35 40.00 0.03 12.84 0.20 46.46 0.22 0.21 0.02 0.02 86.58 
CS-11-21 KCSO CS-1121 Ol-36 40.30 0.03 12.71 0.21 46.30 0.21 0.21 0.02 0.02 86.66 
CS-11-21 KCSO CS-1121 Ol-37 41.42 0.05 9.63 0.14 48.00 0.17 0.55 0.02 0.03 89.89 
CS-11-21 KCSO CS-1121 Ol-38 40.66 0.05 9.57 0.14 48.82 0.17 0.54 0.02 0.03 90.09 
CS-11-21 KCSO CS-1121 Ol-39 40.97 0.05 8.62 0.12 49.35 0.16 0.67 0.02 0.04 91.07 
CS-11-21 KCSO CS-1121 Ol-40 40.94 0.05 9.22 0.13 48.84 0.16 0.61 0.02 0.03 90.43 
CS-11-21 KCSO CS-1121 Ol-41 40.58 0.06 9.35 0.13 49.06 0.16 0.62 0.02 0.04 90.35 
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CS-11-21 KCSO CS-11-21 Ol-42 41.00 0.07 8.45 0.12 49.45 0.16 0.70 0.02 0.04 91.25 
CS-11-21 KCSO CS-11-21 Ol-43 40.58 0.06 9.63 0.14 48.77 0.16 0.61 0.02 0.04 90.03 
CS-11-21 KCSO CS-11-21 Ol-44 40.85 0.04 10.77 0.16 47.52 0.17 0.44 0.02 0.03 88.72 
CS-11-21 KCSO CS-11-21 Ol-45 40.69 0.05 10.01 0.14 48.41 0.17 0.48 0.02 0.03 89.61 
CS-11-21 KCSO CS-11-21 Ol-46 41.06 0.06 8.49 0.12 49.39 0.17 0.66 0.02 0.04 91.21 
CS-11-21 KCSO CS-11-21 Ol-47 40.86 0.07 9.06 0.13 49.06 0.17 0.61 0.02 0.03 90.61 
CS-11-21 KCSO CS-11-21 Ol-48 40.96 0.10 8.98 0.13 49.02 0.17 0.58 0.02 0.04 90.68 
CS-11-21 KCSO CS-11-21 Ol-49 40.85 0.05 9.56 0.13 48.64 0.15 0.56 0.02 0.03 90.07 
CS-11-21 KCSO CS-11-21 Ol-50 40.82 0.05 10.01 0.14 48.28 0.17 0.48 0.02 0.03 89.58 
CS-11-09 SCSO CS-11-09 Ol-23 40.49 0.06 11.52 0.17 47.22 0.18 0.32 0.02 0.03 87.97 
CS-11-09 SCSO CS-11-09 Ol-24 40.12 0.06 11.88 0.17 47.22 0.20 0.29 0.02 0.03 87.63 
CS-11-09 SCSO CS-11-09 Ol-25 40.54 0.13 11.16 0.17 47.36 0.23 0.37 0.02 0.03 88.33 
CS-11-09 SCSO CS-11-09 Ol-26 40.48 0.50 10.30 0.15 47.84 0.31 0.37 0.02 0.03 89.22 
CS-11-09 SCSO CS-11-09 Ol-27 40.78 0.46 9.91 0.15 47.83 0.18 0.44 0.02 0.24 89.59 
CS-11-09 SCSO CS-11-09 Ol-28 40.96 0.07 9.69 0.15 48.47 0.18 0.43 0.02 0.04 89.92 
CS-11-09 SCSO CS-11-09 Ol-29 41.41 0.08 11.50 0.18 46.23 0.21 0.33 0.02 0.04 87.75 
CS-11-09 SCSO CS-11-09 Ol-30 39.30 0.04 14.92 0.24 45.10 0.23 0.14 0.02 0.01 84.35 
CS-11-09 SCSO CS-11-09 Ol-31 40.12 0.05 11.83 0.17 47.29 0.19 0.30 0.02 0.02 87.69 
CS-11-09 SCSO CS-11-09 Ol-32 40.36 0.12 11.61 0.17 47.14 0.20 0.32 0.02 0.06 87.86 
CS-11-09 SCSO CS-11-09 Ol-33 40.33 0.06 11.68 0.17 47.21 0.19 0.32 0.02 0.03 87.82 
CS-11-09 SCSO CS-11-09 Ol-34 40.18 0.05 12.65 0.18 46.44 0.20 0.25 0.02 0.02 86.74 
CS-11-09 SCSO CS-11-09 Ol-35 40.22 0.07 11.71 0.17 47.27 0.19 0.33 0.02 0.03 87.80 
CS-11-09 SCSO CS-11-09 Ol-36 40.28 0.06 11.60 0.17 47.32 0.19 0.33 0.02 0.03 87.91 
CS-11-09 SCSO CS-11-09 Ol-37 40.45 0.06 10.24 0.15 48.46 0.18 0.40 0.02 0.03 89.41 
CS-11-09 SCSO CS-11-09 Ol-38 40.24 0.05 12.31 0.18 46.71 0.19 0.28 0.02 0.02 87.12 
CS-11-09 SCSO CS-11-09 Ol-39 40.15 0.05 11.68 0.17 47.41 0.17 0.31 0.02 0.02 87.86 
CS-11-09 SCSO CS-11-09 Ol-40 39.82 0.05 12.35 0.18 47.11 0.18 0.27 0.02 0.02 87.18 
CS-11-09 SCSO CS-11-09 Ol-41 39.99 0.05 11.22 0.16 48.00 0.18 0.34 0.02 0.03 88.40 
CS-11-09 SCSO CS-11-09 Ol-42 39.98 0.05 12.25 0.18 47.06 0.18 0.28 0.02 0.02 87.26 
CS-11-09 SCSO CS-11-09 Ol-43 40.09 0.06 11.43 0.17 47.71 0.19 0.31 0.02 0.02 88.15 
CS-11-09 SCSO CS-11-09 Ol-44 39.93 0.06 11.53 0.17 47.76 0.19 0.32 0.02 0.03 88.08 
CS-11-09 SCSO CS-11-09 Ol-45 39.75 0.06 11.65 0.17 47.81 0.19 0.32 0.02 0.02 87.98 
CS-11-09 SCSO CS-11-09 Ol-46 39.83 0.07 11.42 0.17 47.95 0.18 0.33 0.02 0.03 88.21 
CS-11-09 SCSO CS-11-09 Ol-47 40.05 0.05 11.90 0.17 47.27 0.19 0.31 0.02 0.02 87.63 
CS-11-09 SCSO CS-11-09 Ol-48 39.79 0.06 11.78 0.17 47.66 0.18 0.31 0.02 0.02 87.83 
CS-11-09 SCSO CS-11-09 Ol-49 40.03 0.14 10.74 0.16 48.30 0.18 0.36 0.02 0.07 88.91 
CS-11-09 SCSO CS-11-09 Ol-50 40.39 0.06 10.65 0.16 48.15 0.18 0.37 0.02 0.03 88.96 
CS-11-09 SCSO CS-11-09 Ol-51 40.31 0.07 11.08 0.16 47.80 0.19 0.34 0.02 0.03 88.50 
CS-11-09 SCSO CS-11-09 Ol-52 39.86 0.06 11.05 0.16 48.27 0.18 0.36 0.02 0.03 88.62 
CS-11-32 KCSO CS-11-32 Ol-31 40.66 0.04 10.87 0.15 47.67 0.12 0.45 0.02 0.02 88.66 
CS-11-32 KCSO CS-11-32 Ol-32 40.62 0.05 11.09 0.15 47.52 0.13 0.40 0.02 0.02 88.43 
CS-11-32 KCSO CS-11-32 Ol-33 40.45 0.04 11.20 0.15 47.59 0.11 0.42 0.02 0.02 88.34 
CS-11-32 KCSO CS-11-32 Ol-34 40.56 0.04 11.32 0.15 47.38 0.12 0.39 0.02 0.02 88.18 
CS-11-32 KCSO CS-11-32 Ol-36 40.27 0.03 12.38 0.18 46.69 0.13 0.29 0.02 0.02 87.05 
CS-11-32 KCSO CS-11-32 Ol-37 40.45 0.05 10.77 0.14 47.89 0.11 0.54 0.02 0.03 88.80 
CS-11-32 KCSO CS-11-32 Ol-38 40.58 0.06 10.83 0.14 47.69 0.11 0.54 0.02 0.03 88.70 
CS-11-32 KCSO CS-11-32 Ol-39 40.26 0.04 12.93 0.18 46.05 0.12 0.37 0.02 0.02 86.39 
CS-11-32 KCSO CS-11-32 Ol-41 39.89 0.05 14.40 0.22 45.03 0.17 0.21 0.02 0.02 84.79 
CS-11-32 KCSO CS-11-32 Ol-42 40.30 0.04 11.37 0.15 47.55 0.11 0.44 0.02 0.02 88.17 
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CS-11-32 KCSO CS-11-32 Ol-43 40.47 0.04 10.89 0.15 47.86 0.12 0.43 0.02 0.02 88.68 
CS-11-32 KCSO CS-11-32 Ol-44 40.69 0.11 10.27 0.15 48.17 0.18 0.37 0.02 0.05 89.32 
CS-11-32 KCSO CS-11-32 Ol-45 40.33 0.09 10.34 0.15 48.47 0.19 0.36 0.02 0.05 89.31 
CS-11-32 KCSO CS-11-32 Ol-46 40.45 0.05 10.33 0.14 48.32 0.11 0.57 0.02 0.02 89.29 
CS-11-32 KCSO CS-11-32 Ol-47 40.40 0.04 11.09 0.15 47.63 0.11 0.54 0.02 0.02 88.45 
CS-11-32 KCSO CS-11-32 Ol-48 40.10 0.05 13.50 0.19 45.72 0.15 0.24 0.02 0.04 85.79 
CS-11-32 KCSO CS-11-32 Ol-49 39.98 0.07 13.69 0.20 45.63 0.15 0.23 0.02 0.04 85.60 
CS-11-32 KCSO CS-11-32 Ol-50 40.65 0.08 9.56 0.13 48.87 0.14 0.52 0.02 0.04 90.12 
CS-11-32 KCSO CS-11-32 Ol-52 40.01 0.13 11.45 0.16 47.68 0.21 0.29 0.02 0.04 88.13 
CS-11-32 KCSO CS-11-32 Ol-53 40.52 0.11 11.70 0.17 46.93 0.21 0.31 0.02 0.04 87.73 
CS-11-32 KCSO CS-11-32 Ol-54 40.04 0.04 12.06 0.16 47.17 0.12 0.38 0.02 0.02 87.46 
CS-11-32 KCSO CS-11-32 Ol-55 39.81 0.04 13.66 0.19 45.85 0.14 0.25 0.02 0.02 85.68 
CS-11-32 KCSO CS-11-32 Ol-56 40.28 0.03 13.49 0.20 45.69 0.15 0.13 0.02 0.01 85.79 
CS-11-32 KCSO CS-11-32 Ol-57 40.13 0.03 13.61 0.20 45.75 0.14 0.12 0.02 0.01 85.70 
CS-11-32 KCSO CS-11-32 Ol-58 40.40 0.04 11.18 0.15 47.65 0.12 0.41 0.02 0.02 88.37 
CS-11-32 KCSO CS-11-32 Ol-59 40.35 0.04 11.25 0.15 47.62 0.13 0.42 0.02 0.02 88.30 
CS-11-32 KCSO CS-11-32 Ol-60 39.88 0.05 12.72 0.18 46.66 0.15 0.33 0.02 0.03 86.74 
CS-11-32 KCSO CS-11-32 Ol-61 40.02 0.07 12.65 0.18 46.63 0.18 0.23 0.02 0.03 86.79 
CS-11-27 SCSO CS-11-27 Ol-51 40.00 0.05 10.89 0.16 48.36 0.14 0.37 0.02 0.02 88.79 
CS-11-28 SCSO CS-11-27 Ol-52 40.41 0.05 10.79 0.16 48.01 0.14 0.40 0.02 0.02 88.80 
CS-11-29 SCSO CS-11-27 Ol-53 40.05 0.04 13.59 0.20 45.75 0.16 0.17 0.02 0.01 85.72 
CS-11-30 SCSO CS-11-27 Ol-54 40.02 0.04 13.45 0.21 45.92 0.16 0.17 0.02 0.02 85.89 
CS-11-31 SCSO CS-11-27 Ol-55 40.77 0.06 9.25 0.13 49.02 0.13 0.59 0.02 0.03 90.43 
CS-11-32 SCSO CS-11-27 Ol-56 40.34 0.05 11.29 0.16 47.65 0.14 0.33 0.02 0.02 88.27 
CS-11-33 SCSO CS-11-27 Ol-57 40.25 0.36 9.73 0.14 48.57 0.13 0.56 0.02 0.24 89.90 
CS-11-34 SCSO CS-11-27 Ol-58 41.00 0.06 9.31 0.13 48.74 0.13 0.57 0.02 0.03 90.32 
CS-11-35 SCSO CS-11-27 Ol-59 40.24 0.05 11.16 0.16 47.86 0.13 0.35 0.02 0.02 88.44 
CS-11-36 SCSO CS-11-27 Ol-60 40.29 0.25 11.54 0.17 47.12 0.15 0.34 0.02 0.12 87.92 
CS-11-37 SCSO CS-11-27 Ol-61 40.67 0.06 9.57 0.14 48.79 0.13 0.60 0.02 0.03 90.08 
CS-11-38 SCSO CS-11-27 Ol-62 40.57 0.06 9.40 0.13 49.05 0.12 0.62 0.02 0.03 90.29 
CS-11-39 SCSO CS-11-27 Ol-63 40.09 0.04 11.60 0.17 47.60 0.15 0.31 0.02 0.02 87.98 
CS-11-40 SCSO CS-11-27 Ol-64 40.49 0.05 11.07 0.16 47.69 0.15 0.36 0.02 0.02 88.48 
CS-11-41 SCSO CS-11-27 Ol-65 40.09 0.20 13.26 0.20 45.79 0.16 0.16 0.02 0.12 86.03 
CS-11-42 SCSO CS-11-27 Ol-66 40.69 0.06 9.62 0.14 48.74 0.14 0.57 0.02 0.03 90.03 
CS-11-43 SCSO CS-11-27 Ol-67 40.05 0.05 11.20 0.16 47.98 0.14 0.37 0.02 0.02 88.42 
CS-11-44 SCSO CS-11-27 Ol-68 40.41 0.05 10.33 0.15 48.39 0.14 0.49 0.02 0.03 89.30 
CS-11-45 SCSO CS-11-27 Ol-69 40.75 0.06 9.56 0.14 48.76 0.18 0.50 0.02 0.03 90.09 
CS-11-46 SCSO CS-11-27 Ol-70 40.03 0.42 11.45 0.16 47.11 0.23 0.38 0.02 0.20 88.00 
CS-11-47 SCSO CS-11-27 Ol-71 40.76 0.05 10.53 0.15 47.83 0.14 0.49 0.02 0.03 89.01 
CS-11-48 SCSO CS-11-27 Ol-72 40.37 0.06 11.61 0.17 47.30 0.15 0.29 0.02 0.03 87.90 
CS-11-49 SCSO CS-11-27 Ol-73 39.88 0.29 10.68 0.15 48.22 0.14 0.44 0.02 0.17 88.95 
CS-11-50 SCSO CS-11-27 Ol-74 40.41 0.05 9.99 0.14 48.68 0.14 0.53 0.02 0.03 89.67 
CS-11-25 SCSO CS-1125 Ol-119 40.01 0.03 14.55 0.22 45.00 0.15 0.02 0.02 0.01 84.65 
CS-11-27 SCSO CS-1125 Ol-120 39.85 0.03 12.56 0.18 47.05 0.15 0.13 0.02 0.02 86.97 
CS-11-29 SCSO CS-1125 Ol-121 40.46 0.03 12.20 0.17 46.71 0.16 0.22 0.02 0.02 87.22 
CS-11-31 SCSO CS-1125 Ol-122 40.14 0.03 12.27 0.18 47.01 0.14 0.20 0.02 0.02 87.23 
CS-11-33 SCSO CS-1125 Ol-123 40.44 0.04 10.12 0.13 48.64 0.13 0.46 0.02 0.03 89.55 
CS-11-35 SCSO CS-1125 Ol-124 40.42 0.17 11.27 0.15 47.41 0.16 0.37 0.02 0.03 88.24 
CS-11-37 SCSO CS-1125 Ol-125 40.23 0.03 13.05 0.19 46.13 0.15 0.19 0.02 0.01 86.31 

Continua 
 

 94 



 
 

Muestra 
suite de 
rocas olivino SiO2 Al2O3 FeO MnO MgO CaO NiO CoO Cr2O3 Fo 

CS-11-39 SCSO CS-1125 Ol-126 39.80 0.08 13.49 0.20 45.88 0.36 0.16 0.02 0.02 85.84 
CS-11-41 SCSO CS-1125 Ol-127 40.94 2.30 15.43 0.31 40.50 0.36 0.14 0.02 0.01 82.39 
CS-11-43 SCSO CS-1125 Ol-128 39.76 0.03 12.90 0.19 46.75 0.14 0.19 0.02 0.02 86.60 
CS-11-45 SCSO CS-1125 Ol-129 40.29 0.04 11.28 0.15 47.73 0.13 0.34 0.02 0.02 88.30 
CS-11-47 SCSO CS-1125 Ol-130 40.27 0.04 11.28 0.15 47.75 0.13 0.34 0.02 0.02 88.30 
CS-11-49 SCSO CS-1125 Ol-131 40.16 0.09 14.33 0.22 44.57 0.49 0.10 0.02 0.02 84.72 
CS-11-51 SCSO CS-1125 Ol-132 39.74 0.03 15.00 0.24 44.71 0.16 0.09 0.02 0.01 84.17 
CS-11-53 SCSO CS-1125 Ol-133 40.26 0.40 11.57 0.16 47.06 0.21 0.29 0.02 0.03 87.88 
CS-11-55 SCSO CS-1125 Ol-134 40.51 0.04 12.24 0.17 46.62 0.12 0.26 0.02 0.02 87.17 
CS-11-57 SCSO CS-1125 Ol-135 39.98 0.02 14.42 0.23 45.06 0.16 0.10 0.02 0.01 84.78 
CS-11-59 SCSO CS-1125 Ol-136 39.82 0.02 15.30 0.25 44.33 0.16 0.09 0.02 0.01 83.78 
CS-11-61 SCSO CS-1125 Ol-137 40.22 0.04 10.94 0.15 48.12 0.13 0.37 0.02 0.02 88.69 
CS-11-63 SCSO CS-1125 Ol-138 40.89 0.04 10.23 0.14 48.13 0.13 0.40 0.02 0.03 89.35 
CS-11-65 SCSO CS-1125 Ol-139 40.15 0.06 11.36 0.16 47.70 0.15 0.34 0.02 0.05 88.22 
CS-11-67 SCSO CS-1125 Ol-140 40.38 0.96 12.69 0.18 45.13 0.38 0.25 0.02 0.02 86.38 
CS-11-69 SCSO CS-1125 Ol-141 40.43 0.04 11.80 0.16 47.06 0.16 0.29 0.02 0.03 87.67 
CS-11-71 SCSO CS-1125 Ol-142 39.98 0.04 12.66 0.18 46.69 0.14 0.26 0.02 0.02 86.80 
CS-11-73 SCSO CS-1125 Ol-143 40.06 0.04 12.24 0.17 47.04 0.13 0.27 0.02 0.03 87.27 
CS-11-75 SCSO CS-1125 Ol-144 40.35 0.27 13.81 0.23 44.95 0.19 0.17 0.02 0.01 85.30 
CS-11-77 SCSO CS-1125 Ol-145 40.42 0.04 11.26 0.15 47.60 0.13 0.35 0.02 0.03 88.28 
CS-11-79 SCSO CS-1125 Ol-146 40.34 0.03 11.73 0.16 47.24 0.13 0.32 0.02 0.02 87.77 
CS-11-81 SCSO CS-1125 Ol-147 40.09 0.04 11.99 0.17 47.25 0.13 0.28 0.02 0.03 87.54 
CS-11-83 SCSO CS-1125 Ol-148 39.78 0.06 13.07 0.19 46.49 0.15 0.19 0.02 0.04 86.38 

Nota: Se organizaron las muestras de norte a sur 
NM-suite de basaltos Norte Malinche; TCSO- suite de basaltos transicionales de CSO; SCSO-suite de basaltos al sur de la CSO; 
KCSO-suite de basaltos de alto K de la CSO. 
Fo-forsterita.  
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