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Tectonic theorizing is a heady wine which, especially if it is spiked with some well-chosen
numbers, tends to be habit-forming; the addict prefers to have both his feet off the ground
and never permits discordant facts to limit the sweep of his generalizations.

Mackin (1965)
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Clasificacion de lamprofidos en base a su mineralogia. a) Clasificacion de
Streckeisen (1979) modificada por Le Maitre et al. (2002). b) Tipos de lamprofidos
ultramaficos introducidos por Tappe et al. (2005). Or = feldespato alcalino; pl =
plagioclasa; feld = feldespato; foid = feldespatoide. En el caso de los lamprofidos
ultramaficos, el olivino y flogopita figuran en todos los tipos y pueden ocurrir
granates ricos en Ti. Grdm = Matrix; M = consituyente mayor; m = constituyente
menor; N = necesario; N* = necesaria la presencia de una sola fase; - = ausente.

Modelo digital de elevacion de la Sierra de San Carlos (Datos tomados del INEGI,
2018).

Distribucion del arco Permo-Tridsico y del arco Nazas en México (Modificado de
Sarmiento-Villagrana et al., 2016). FSA: Falla de San Andrés; MMS: Megacizalla
Mojave-Sonara. Los niimeros entre paréntesis pertenecen a las citas en el texto
original.

Complejos magmaticos que conforman la Provincia Alcalina Oriental (PAO).
Notese la posible extension hacia el noroeste con la provincia magmatica de Trans-
Pecos. PMTP: Provincia magmatica de Trans-Pecos; SMC: Sierra Maderas del
Carmen; CCM: Cinturdon Candela-Monclova; SP: Sierra de Picachos; SSCC: Sierra
de San Carlos-Cruillas; ST: Sierra de Tamaulipas; PT: Planicie de Tampico; SMO:
Sierra Madre Oriental; FVTM: Faja Volcanica Transmexicana. Las provincias
Sierra Madre Occidental y la Faja Volcanica Transmexicana fueron tomadas de
Ferrari ef al. (2017) y de Gémez-Tuena et al. (2016), respectivamente. La PMTP
fue tomada de Barker, (1977), la SMC de las cartas H13-D38, H13-D39, H14-C31
y H14-C41 del Servicio Geologico Mexicano, el CCM y la SP de Chéavez-Cabello
(2005), la SSCC de Rodriguez-Saavedra (2003), la ST de Ramirez-Fernandez
(1996) y la PT de Viera-Décida (2006).

Clasificacion y caracter de las rocas plutonicas, subvolcanicas y volcanicas de la
PAO. El diagrama para rocas plutonicas es de Middlemost (1994) y el de rocas
subvolcanicas y volcanicas de Le Bas et al. (1986). Datos tomados de: Robin y
Tournon (1978); Nick (1988); Morton-Bermea (1990); Elias-Herrara et al. (1991);
Ramirez-Fernandez (1996); Viera-Décida (1998); Rodriguez-Saavedra (2003);
Chavez-Cabello (2005) y referencias ahi; Viera-Décida (2005); Trevino-Cazares
(2006); Poliquin (2009); Rafael-Aguilera (2009); Mendoza-Vargas (2010);
Elizondo-Pacheco (2017).

Composiciones y abundancia de las rocas peralcalinas dentro de la PAO. Relacion
molar de (Na2O +K20)/Al203 > 1 de Marks y Markl (2017).

Distribucion de rocas sobresaturadas (normativas en g) y subsaturadas (normativas
en ne) en la Provincia Alcalina Oriental. g: cuarzo; ne: nefelina. Nombre de los
complejos en Figura 2.2. Para referencias bibliograficas ir a Figura 2.3.

Distribucion espacial y temporal del magmatismo presente en la Provincia Alcalina
Oriental. Datos tomados de: Sewell (1968); Bloomfield y Cepeda-Davila (1973);
Cantagrel y Robin (1979); Camacho-Angulo (1993); Pérez (1994); Romer y
Heinrich (1998); Iriondo et al. (2003); Iriondo ef al. (2004); Chavez-Cabello
(2005); Viera-Décida (2006); Molina-Garza et al. (2008); Poliquin (2009);
Levresse et al. (2011).
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Distribucion de las rocas igneas de la Sierra Maderas del Carmen y regiones
adyacentes.

Distribucién de los cuerpos que conforman al Cintur6on Candela Monclova. 1.
Reforma, 2. Soledad, 3. Cerro Mercado, 4. Marcelinos o Zarco, 5. San Lorenzo, 6.
Péanuco Iy Panuco II, 7. Colorado, 8. Carrizal o Iman, Pico Candela, Cerro Boludo,
Lobo Grande, Lobo Chico y Providencia, 9. Cerro Colorado, 10. La Iguana.

Distribucion de las rocas igneas de la Sierra de Picachos.
Distribucion de las rocas igneas del complejo Sierra de San Carlos-Cruillas.

Distribucion de las rocas igneas que conforman el complejo magmatico Sierra de
Tamaulipas.

Distribucion de las rocas igneas dentro de la Planicie de Tampico.

Mapa de distribucion de rocas pluténicas (color negro) y volcanicas (color gris) de
la provincia magmatica de Trans-Pecos, Tx. (Tomada de Barker, 1977).

Periodos de magmatismo de la PMTP (Tomada de James y Henry, 1991).

Mapa geolégico de la Sierra de San Carlos y de su periferia occidental. Modificado
del mapa geoldgico de Nick (1988) y de la carta G14C69 del INEGI (1979) y SGM
(2001). Referencias: 1 — Nick (1988); 2 — Rodriguez-Saavedra (2003); 3 —
Mendoza-Vargas (2010); 4 — Elizondo-Pacheco (2017); 5 — Este trabajo.
Aclaracion: Todas las muestras de geoquimica tienen petrografia.

Litologias generales dentro de la Sierra de San Carlos. a) Vista panoramica de la
Sierra de San Carlos tomada desde el ejido de Guadalupe, en Villagran,
Tamaulipas. b) Rocas monzodioriticas del sector norte cortadas por un dique de
camptonita en el area de San José (Tomada de Elizondo-Pacheco, 2017). ¢) Cuerpo
sienitico por diques maficos en el area de Carricitos (sector central). d) Cuerpo de
gabro de olivino cortado por un dique sienitico sobre el arroyo Boca de Alamos
(Muestra EPDI).

Caracteristicas mas destacadas de los diferentes plutones de la Sierra de San Carlos.
a) Cuerpo de skarn conocido como “Piedra Iman” con minerales supergénicos de
cobre en el area de San José. b) Enclaves maficos dentro de rocas sieniticas al
fondo del arroyo Boca de Alamos. ¢) Contraste mineralégico dominado por
minerales félsicos (parte inferior) y maficos (parte superior) dentro del cuerpo
gabroéico aflorando en el area de Carricitos. d) Dique de sienitico cortando rocas
gabroicas en el area de Carricitos (Muestra CD1).

Ejemplos de estructuras hipabisales que cortan a los plutones de la Sierra de San
Carlos. a) Diques méaficos cortando a un dique sienitico y a su vez, ambos cortando
una masa de rocas gabrdicas en la localidad de Rincon Murillo. b) Dique de sienita
foiditica cortando rocas sieniticas en el arroyo Boca de Alamos. ¢) Dique de
camptonita cortando rocas monzodioriticas en el area de San José. d) Sill sienitico
de ~6 m de espesor emplazado en gabros bandeados en el arroyo Las Nueces
(Muestra CS1).
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FIGURA 3.7

FIGURA 3.8

FIGURA 3.9

FIGURA 3.10

FIGURA 3.11

FIGURA 3.12

FIGURA 4.1

Litologias presentes en la periferia de la Sierra de San Carlos. a) Corneanas
cortadas por un dique mafico en el arroyo Boca de Alamos. b) Bloque de marmol
con granate dentro de rocas gabrdicas en el arroyo La Unioén. c¢) Flujo fonotefritico
de la Mesa Morterios sobre una capa de suelo de ~1 m de espesor. d) Dique mafico
cortando lutitas de la Fm. Méndez cerca del arroyo San Lazaro.

Caracteristicas generales de los diques presentes en la periferia de la Sierra de San
Carlos. a) Dique monzodioritico con un margen de enfriamiento de ~15 cm y una
baked zone de ~40 cm. Notese las estructuras en capa de cebolla como producto de
la meteorizacion esferoidal. b) Bloque de lutita no asimilada dentro de un dique
mafico. ¢) Diferentes etapas de emplazamiento de un dique mafico. d) Coloraciones
verdosas en un dique monzodioritico debido a la alteraciéon de la mineralogia
primaria a clorita. 1 — centro del dique; 2 - margen de enfriamiento; y 3 - baked
zone.

Ejemplos de las litologias que presentan los diques en la periferia de la Sierra de
San Carlos. a) Dique monzodioritico cerca del ejido Boca de Alamos. b) Dique
sienitico cortando corneanas en el arroyo Boca de Alamos. ¢) Dique de sienita
foiditica (Muestra BADS). d) Dique de monchiquita (Muestra SLZ4). ¢) y d) se
encuentran en la planicie del flanco occidental de la sierra.

Tipos de xenolitos dentro de lampréfidos. a) Xenolitos de composicion sienitica y
gabroica en una monchiquita de flogopita cerca del ejido Boca de Alamos. b)
Xenolito de ijolita de ~15 cm (Muestra BAX1). ¢) Xenolitos feldespaticos en una
monchiquita de anfibol. d) Xenolito cuarzo-feldespatico con biotita (Muestra
XMONI). a) y b) pertenecen al dique BAD1, mientras que c) y d) al dique SLZ4.

Caracteristicas generales de los sills presentes en la periferia de la Sierra de San
Carlos a) Sill gabroico cerca del ejido La Majada sobre la carretera NL 22. b)
Muestra de mano del sill en la imagen a). Notese la abundancia de fenocristales de
clinopiroxeno. c¢) Baked zone de ~1 m de espesor en un sill de composicion mafica.

Fotografias de los lampréfidos muestreados para analisis geoquimicos de elementos
mayores y traza. Para mayor informacion sobre estas muestras ir a la Tabla 3.1.

Litologias muestreadas para los analisis geoquimicos de elementos mayores y traza.
a) y b) Diques sieniticos cortando rocas gabroicas en los arroyos Boca de Alamos y
las Nueces, respectivamente. ¢) Dique gabroéico cerca de la localidad de El Pescado.
d) Dique de sienita foiditica con abundantes fenocristales de sanidino. e) Xenolito
jjolitico rico con importantes cambios texturales encontrado dentro del dique
BADI, cerca del ejido Boca de Alamos. f) Xenolito granitico dentro del dique
SLZ4 cerca del arroyo San Lazaro.

Muestras tomadas para el analisis mineraloquimico. a) Lampréfido SLZ4. b)
Sienita foiditica SLZ5). Muestras MMED1 y MMD en Figura 3.11.

Diagrama de clasificacion para rocas plutonicas de Streckeisen (1976) aplicado a
las muestras utilizadas en este trabajo (excepto lamprofidos). la: Cuarzolita; 1b:
Granitoide rico en cuarzo; 2: Granito de feldespato alcalino; 3a: Sienogranito; 3b:
Monzogranito; 4: Granodiorita; 5: Tonalita; 6*: Cuarzosienita de feldespato
alcalino; 7*: Cuarzosienita; 8%*: Cuarzomonzonita; 9%*:
Cuarzomonzodiorita/Cuarzomonzogabro; 10%*:
Cuarzodiorita/Cuarzogabro/Cuarzoanortosita; 6: Sienita de feldespato alcalino; 7:
Sienita; 8: Monzonita; 9: Monzodiorita/Monzogabro; 10: Diorita/Gabro/Anortosita;
6’: Sienita de feldespato alcalino con feldespatoides; 7°: Sienita con feldespatoides;
8: monzonita con feldespatoides; 9’: Monzodiorita/Monzogabro con
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FIGURA 4.2

FIGURA 4.3

FIGURA 4.4

FIGURA 4.5

FIGURA 4.6

FIGURA 4.7

FIGURA 4.8

feldespatoides; 10°: Diorita/Gabro/Anortosita con feldespatoides; 11: Sienita
foiditica; 12: Monzosienita foiditica; 13: Monzodiorita/Monzogabro foiditico; 14:
Diorita/Gabro foiditico; 15: Foidolita.

Fotomicrografias de la muestra CD3. a) Glomerocristal compuesto por
clinopiroxenos zonados en una matriz isotropica. Notar la estructura ocelli
bordeada de biotitas sefialada con la flecha. b) Fenocristal de biotita con un nucleo
reabsorbido color café fuerte. c) Segregacion de natrolita y calcita. d) Segregacion
de zeolita sosteniendo cristales aciculares de clinopiroxeno y biotita. e) Xenocristal
serpentinizado de olivino(?). f) Vetilla milimétrica rellena de calcita y analcima. a),
c) y e) bajo NX; b), d) y f) bajo NII.

Fotomicrografias de la muestra MMD. a) Glomerocristal compuesto por
clinopiroxenos y algunas biotitas. b) Cristales de feldespato alcalino aciculares en
la matriz. c¢) Fenocristal de biotita con macla polisintética. d) Fenocristal de
clinopiroxeno zonado. e) Reborde color verde en clinopiroxeno. f) Xenocristal de
olivino parcialmente iddingsitizado con kink bands y un borde de reaccion de
clinopiroxeno y biotita. b), ¢) y f) bajo NX; a), d) y e) bajo NII.

Fotomicrografias de la muestra BADI. a) Fenocristal de clinopiroxeno con nucleo
color verde. Notar el borde verde en el cristal sefialado por la flecha. b) Estructura
ocelli rellenada por analcima rodeada por cristales curveados de biotita. c)
Xenocristal reabsorbido de anfibol con bordes irregulares. d) Xenocristal de olivino
serpentinizado. e¢) Matriz cloritizada. f) Interaccion entre fenocristal de
clinopiroxeno y segregacion de analcima. b) y d) bajo NX; a), ¢), ) y f) bajo NIIL.

Fotomicrografias de la muestra M-MEDI1. a) Glomerocristal de clinopiroxeno. b)
Fenocristal de anfibol zonado. Notar su forma incompleta en el centro. c)
Fenocristal zonado de clinopiroxeno con bordes color verde en contacto con
analcima. d) Segregacion de analcima y calcita. Notar que los cristales de
clinopiroxeno dentro de esta desarrollaron bordes verdes. ¢) Cristales de feldespato
alcalino con macla simple. f) Cristales dentriticos de feldespato alcalino. ¢) bajo
NX; a), b), ¢), d) y f) bajo NII.

Fotomicrografias de la muestra SLZ4. a) Textura porfiritica con fenocristales de
clinopiroxeno y anfibol en una matriz criptocristalina oscura. b) Fenocristales de
anfibol zonados. ¢) Cristal de anfibol con un anillo de minerales opacos y un borde
de clinopiroxeno. d) Feenocristal de anfibol con un nucleo reabsorbido(?) y un
borde de minerales opacos. e) Cristales de clinopiroxeno de micleo verde con
textura de criba (sefialado por la flecha roja). f) Fenocristal de clinopiroxeno
parcialmente reemplazado por clorita. a) y f) bajo NX; b), ¢), d) y e) bajo NIL

Fotomicrografias de la muestra ACDLI1. a) Aspecto de la matriz compuesta por
cristales de anfibol, clinopiroxeno y zeolita(?). b) Fenocristal de anfibol con
pequefios crecimientos color verde turquesa. c) Cristales de clinopiroxeno con una
ligera tonalidad verdosa. d) Cinopiroxenos parcialmente uralitizados. e)
Segregacion compuesta de calcita y epidota. f) Vetilla milimétrica compuesta por
calcita y analcima. a) y e) bajo NX; b), ¢), d) y f) bajo NII.

Fotomicrografias de la muestra BAD7. a) Fenocristal de anfibol con ntcleo
reabsorbido. b) Aspecto de la matriz alterada mostrando cristales de epidota, calcita
y feldespato alcalino intersticial. a) y b) bajo NX.
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FIGURA 4.9

FIGURA 4.10

FIGURrA 4.11

FIGURA 4.12

FIGURA 4.13

FIGURA 4.14

FIGURA 4.15

FIGURA 4.16

FIGURA 4.17

Fotomicrografias de la muestra BADG6. a) Cristales de feldespato acompafiados de
anfiboles aciculares y clinopiroxeno en una matriz muy fina. Notar los bordes
gradacionales hacia la matriz de los feldespatos. b) Fenocristales de anfibol con
bordes verde turquesa en contacto con analcima. c¢) Segregacion de zeolita. d)
Cristal reemplazado a clorita. a) y c) bajo NX; b) y d) bajo NII.

Fotomicrografias de la muestra XMONI. a) Arreglo mineralogico de las bandas
leucocraticas. b) Cristales de siderofilita separando bandas cuarzofeldespaticas. c)
Borde redondeado en contacto con la muestra SLZ4. d) Union triple con bordes
regulares en cristales de cuarzo. e) Zonas alteradas color café entre los cristales
cercanas a las bandas de siderofilita. f) Cristal de circon fracturado dentro de una
plagioclasa. a), b), ¢), d) y f) bajo NX; e) bajo NII. Sda: Siderofilita.

Fotomicrografias de la muestra XMON2. a) Cristal de feldespato alcalino con
pequeiias estructuras de exsolucion. b) Cristales de clinopiroxeno color verde
acompafiados de feldespato alcalino. ¢) Cristal de cancrinita intersticial. d) Cristales
de titanita y clinopiroxenos color verde. a), ¢) y d) bajo NX; b) bajo NII.

Fotomicrografias de la muestra BAX1. a) Cristales de clinopiroxeno y de nefelina
reemplazados a concrinita con feldespato alcalino intersticial. b) Reemplazamiento
de nefelina por cancrinita. ¢) Cristales zonados de nefelina alterados a cancrinita. d)
Cristales de titanita rombohédricos de titanita. Todas bajo NX.

Fotomicrografias de las muestras CD1, CD2 y CD4. a) Ordenamiento fluidal de los
feldespatos alcalinos y clinopiroxenos. b) Cristales de anfibol color café intenso
junto con feldespatos alcalinos y pequefias titanitas. c) Cristal de plagioclasa
zonado con bordes de feldespato alcalino con estructuras de exsolucion. d) Biotita
ligeramente reemplazada por mica blanca (sefialado por la flecha roja). e) Cristal de
anfibol zonado. f) Cristal de titanita de ~0.7 mm. a), c), d) bajo NX; b), e) y f) bajo
NIIL. CD1: a); CD2: ¢) y f); CD4: b), d) y e).

Fotomicrografias de la muestra EPD1. a) Cristal de plagioclasa sericitizado a lo
largo de sus maclas polisintéticas. b) Biotitas cloritizadas. c) Clinopiroxeno
biotitizado. d) Cristales de circones con formas tabulares y subredondeadas. a) y d)
bajo NX; b) y ¢) bajo NII.

Fotomicrografias de la muestra EPDS. a) Fenocristales de plagioclasa en una matriz
compuesta principalmente por plagioclasa, clinopiroxeno y biotita. b) Plagioclasa
deformada. c) Xenocristal de olivino iddingsitizado con una corona de reaccion de
clinopiroxeno y biotita. d) Inclusiones de ¢xidos orientadas dentro de un olivino. e)
Xenocristal de clinopiroxeno color rosa. f) Cristal de circon dentro de una
plagioclasa zonada. a), b) y d) bajo NX; ¢), d) y e) bajo NIIL.

Fotomicrografias de la muestra SLZS5. a) Fenocristal de feldespato alcalino de ~1
cm de largo con macla simple. b) Macla de penetracion en anfiboles color café
intenso. c) Fenocristal de clinopiroxeno zonado. d) Fenocristal de nefelina
parcialmente reemplazado a cancrinita. e) Matriz compuesta por nefelinas
cuadradas, clinopiroxenos verdes y feldespato alcalino. f) Feldespatoide isotropico
hexagonal. a), d) y f) bajo NX; b), ¢) y e) bajo NII.

Fotomicrografias de la muestra BADS. a) Fenocristal de clinopiroxeno verde. b)
Cristales de nefelina parcialmente alterados. c¢) y d) Fenocristal de feldespato
alcalino reemplazado. Notar su macla de Carsbald relicta y la zona que se preservo
sin alterarse. e) Xenocristal de biotita reabsorbido. Notar sus bordes sefialados por
la flecha. f) Segregacion rellanada por analcima. Todas bajo NX excepto a).
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FIGURA 5.1
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FIGURA 5.3

FIGURA 5.4

FIGURA 5.5

FIGURA 5.6

FIGURA 5.7

FIGURA 5.8

FIGURA 5.9

Fotomicrografias de la muestra EPS1. a) Fenocristales de plagioclasa y feldespato
alcalino en una matriz compuesta por esos mismos minerales. b) Clinopiroxeno
parcialmente biotitizado. Ambas bajo NX.

a) Diagrama de clasificacion preliminar de piroxenos entre los grupos Quad, Ca-
Na, Na y otros. Q = (Ca + Mg + Fe*")™; J = 2(Na)™. b) Diagrama cuadrilateral Wo-
En-Fs para clasificar piroxenos tipo Quad. ¢) y d) Imagenes BSE de didpsidos
zonados nucleos oscuros con bajos % de Fs. e) Diagrama Ae-Di-Hd para piroxenos
sodicos (Larsen, 1976). Diamante: rocas plutonicas; Cuadrado: rocas subvolanicas;
Triangulo: rocas volcéanicas. Para este y los proximos diagramas, ver el apartado 5.1
para los datos bibliograficos.

Perfiles composicionales de fenocristales zonados de clinopiroxeno. a) - c¢)
Diopsidos zonados con sectores verdosos de hedenbergita. d) Piroxeno de nucleo
verde con textura celular (Green-core pyroxene). ¢) -f) Fenocristales euhedrales
zonados de hedenbergita. g) Fenocristal euhedral zonado de didpsido.

a) Diagrama de clasificacion de anfiboles calcicos (Leake et al., 1997). b)
Diagrama discriminatorio entre anfiboles en equilibrio con liquidos pertenecientes a
las series alcalinas o calcoalcalinas (Ridolfi y Renzulli, 2012). Coordenadas
VAI/AK: 1.10/0.230, 1.97/0.191, 2.25/0.139.

Perfiles composicionales realizados en cristales zonados de anfibol. a) — d)
Cristales de kaersutita con nticleos reabsorbidos brillantes ricos en FeO. e) Cristal
de kaersutita con un borde brillante de ferrokaersutita. f) Cristal de kaersutita con
una zona brillante interna de magnesiohastingsita.

Condiciones geotermobarométricas de fenocristales de kaersutita. a) y b)
Diagramas con campos de confiabilidad sugeridos por Ridolfi y Renzulli (2012). ¢)
Imagenes BSE de cristales de kaersutita junto con los valores calculados para cada
punto analizado. Izquierda: MMED1; Derecha: MONI1.

Caracteristicas mineraloquimicas generales de las micas medidas. a)-c) Imagenes
BSE de flogopitas y siderofilitas. d) Diagrama mgli vs feal para la clasificacion de
micas (Tischendorf, 1997). e) Diagrama LE vs #Mg. f) Diagrama ternario 10TiO2-
FeO*-MgO de Nachit et al. (2005) utilizado para distinguir biotitas primarias,
reequilibradas y neformadas. Phl = flogopita; Ap = apatito; Di = Diopsido; Aeg =
aegirina; Sdf = siderofilita. FeO* = FeO + MnO.

Caracteristicas mineraloquimicas generales de los feldespatos medidos. a)-b)
Cristales de oligoclasa-andesina y sanidino, respectivamente, en la matriz de
diferentes lamprofidos. a) Diagrama ternario Or-Ab-An de Smith y Brown (1988).
d) Perfil composicional en fenocristal zonado de sanidino. Phl = flogopita; Ol =
olivino; Di = Didpsido; Anl = analcima.

Caracteristicas mineraloquimicas generales de los xenocristales de olivino medidos.
a)-d) Fotomicrografias bajo NX e imagenes BSE de los xenocristales de olivino. e)-
d) Diagramas de %Fo vs NiO, MnO, MgO y FeOr.

Caracteristicas generales de los 6xidos medidos. a) Iméagenes BSE de ilmenitas
aciculares ricas en Nb y Mn. b) Cristales de ilmenitas ricas en Nb y Mn
reemplazando a una titanita y junto a una hedenbergita. c) Diagrama ternario
Geikielita-Pirofanita-Ilmenita (Mitchell y Liferovich, 2004). d) Diagrama ternario
FeO-Fex03-TiO2 (Buddington y Lindsley, 1994). Datos usados en c) y d)
introducidos en % mol. e) Diagrama bivariado MnO vs Nb2Os el cual clasifica las
ilmenitas de alto Nb y Mn.
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FIGURA 6.1

FIGURA 6.2

FIGURA 6.3

FIGURA 6.4

FIGURA 6.5

FIGURA 6.6

FIGURA 6.7

FIGURA 6.8

Diagrama de alcalis totales vs SiO2 (TAS) para la clasificacion de rocas igneas
volcanicas (Le Bas et al., 1986) aplicado a las rocas subvolcéanicas y volcanicas
expuestas en el complejo Sierra de San Carlos-Cruillas. A modo de comparacion,
también se graficaron las rocas de los plutones centrales con el fin de conocer sus
equivalentes extrusivos (diamantes). Las concentraciones de elementos mayores
estan recalculados al 100% en base anhidra. Frontera alcalino-subalcalino con un
indice de Rittman de 2.2 (El-Hinnawi, 2016). Rocas de alto Mg, al igual que
nefelinitas y melanefelinitas no estan graficadas.

Diagramas para la clasificacion de nefelinitas y melanefelinitas basados en
relaciones il-transformadas de elementos mayores (Verma y Rivera-Gomez, 2017)
aplicados para algunos diques, cuellos y xenolitos presentes en el complejo Sierra
de San Carlos-Cruillas. Los datos fueron procesados con el programa
IgRoClaMSys ilr. U: Ultrabasico; Bsn: Basanita; Tep: Tefrita; Foi: Foidita; np:
nefelinita; mnp: melanefelinita.

Diagramas de clasificacion para rocas de alto Mg (Verma et al., 2016) aplicados a
rocas plutonicas y subvolcanicas de la Sierra de San Carlos y su periferia. Los datos
fueron procesados con el programa HMgClaMSys mlr. Bon: Boninita; Mei:
Meimechita; Kom: Komatita; Pic: Picrita. El cuadro representa la meimechita y el
diamante a las picritas.

Diagramas para la clasificacion geoquimica de rocas feldespaticas (Frost et al.,
2001; Frost y Frost, 2008) aplicados a las rocas plutonicas y subvolcanicas de la
Sierra de San Carlos y zonas adyacentes. a) Diagrama MALI. Ver ecuaciones para
las fronteras en Frost et al. (2001). b) Diagrama de indice de Fe vs SiOa.
FeO*/(FeO*+MgO) = 0.46 + (0.005*SiO2). c) Diagrama FSSI vs Al d)
Acercamiento de las rocas en la parte central de c). Composiciones usadas en a) y
b) son ajustadas al 100% en base anhidra. Diamante: rocas plutonicas; Cuadrado:
rocas subvolcanicas. En las rocas hipabisales con color azul en b)-d) se englobaron
las litologias que presentan una composicion basica y ultrabasica. FSSI = Q-
(Le+2(Net+Kp)/100); Al = Al-(Na+K). Minerales normativos: cuarzo (Q), leucita
(Lc) , nefelina (Ne) y kaliofilita (Kp).

Diagramas bivariados de %SiO2aj vs Ba, Sr, La y Ce. Diamante: plutonica;
Cuadrado: subvolcénica.

Diagrama Ta/Yb vs Th/Yb. b) Diagrama (Ta/La)x vs (Hf/Sm)n de Fléche y Jenner
(1998). c) Diagrama Nb* vs Ta* de Niu y Batiza (1997). d) Diagrama Nb vs Nb/U.
Promedio de MORB-OIB de Hofmann et al. (1986) y valor de fluidos de
subduccion de Ayers (1988). ) Diagrama La/Yb vs Nb/La de Smith et al. (1999).
f) Diagrama Ba/Rb vs Rb/Sr de Furman y Graham (1999). En b) y ¢) los valores
fueron normalizados a manto primitivo (Sun y McDonough, 1989). D-DMM y E-
DMM (Workman y Hart, 2005); PM y OIB (Sun y McDonough, 1989); Corteza
superior e inferior (Rudnick y Gao, 2003); IABsubcale Y [ABae (Li et al. (2015).
Diamante: plutonica; Cuadrado: subvolcénica.

Diagramas de REE de las rocas basicas y ultrabasicas de la Sierra de San Carlos y
su periferia. a) Intrusivos. b) Xenolitos. ¢) Diques. d) Lamprofidos. e) Sills. f)
Cuellos. Datos normalizados con datos de Haskin ef al. (1968) y Nakamura (1974).
Diamante: plutonica; Cuadrado: subvolcénica.

Diagramas de REE de las rocas intermedias de la Sierra de San Carlos y su
periferia. a) Sienitas foiditicas. b) Rocas monzodioriticas. ¢) Rocas sieniticas
intrusivas. d) Rocas sieniticas subvolcanicas. Diamante: plutonica; Cuadrado:
subvolcénica.
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FIGURA 6.10
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FIGURA 6.14

FIGURA 6.15

FIGURA 6.16

FIGURA 6.17

Diagrama de REE de las rocas acidas de la Sierra de San Carlos y su periferia. A
modo de comparacién se grafico el xenolito granitico cerca de la localidad de San
Lazaro. Diamante: plutonica; Cuadrado: subvolcénica.

Diagramas con patrones multielementos representativos de las rocas de
composicion basica y ultrabasica de la Sierra de San Carlos y su periferia. a) - ¢)
Comparacion de patrones entre sills y diques. f) Comparacion de patrones entre
rocas plutonicas y diques del area de San José. g) Patrones de xenolitos corticales
encontrados en la Cafiada de los Caballos (Nick, 1988) y en Boca de Alamos. h)
Comparacion de algunos cuellos volcanicos y el sill del area de puerto Sardinas. En
todos los diagramas se muestra el patron de REE, asi como el contenido de SiOz (en
%m/m) de todas las muestras. Abreviaciones de tipos de rocas en Verma et al.
(2002). Datos de normalizacion de Palme y O’Neill (2014).

Diagramas con patrones multielementos representativos para rocas intermedias del
area de San José. a) Rocas intrusivas. b)-d) Comparacién entre diques e intrusivos
clasificados como traquita, benmoreita y latita. En el pequefio recuadro con los
patrones REE se graficaron las muestras en a) y d).

Diagramas con patrones multielementos representativos para rocas intermedias
sieniticas (con/sin foides) y monzogabrodicas. a)-c) Rocas sieniticas. d) Rocas
monzogabroicas. €) y f) Rocas sieniticas con foides.

Diagramas con patrones multielementos representativos para rocas de composicion
acida. a) Comparacion del patron de un dique sienitico con una sienita de la Bufa
del Diente. b) Comparacion del patron de rocas monzodioriticas del area de San
José con el xenolito granitico encontrado en la periferia de la Sierra.

Diagramas de discriminacion tectonomagmatica de rocas basicas y ultrabasicas
(Agrawal et al., 2008) aplicados a rocas subvolcanicas y plutonicas de la Sierra de
San Carlos y zonas adyacentes. CRB: Rocas basicas de rift continental; OIB: Rocas
basicas de isla oceanica; IAB: Rocas basicas de arco de isla; MORB: Rocas basicas
de dorsal centro-oceanica.

Diagramas de discriminacion tectonomagmatica de rocas basicas y ultrabasicas
(Verma y Agrawal, 2011) aplicados a rocas subvolcanicas y pluténicas de la Sierra
de San Carlos y zonas adyacentes. CRB: Rocas basicas de rift continental; OIB:
Rocas basicas de isla oceanica; IAB: Rocas basicas de arco de isla; MORB: Rocas
basicas de dorsal centro-oceanica.

Diagramas multidimensionales de funcion discriminante basados en relaciones
loge-transformadas de elementos mayores para la discriminacion tectonica de rocas
intermedias (Verma y Verma, 2013) aplicados a rocas subvolcanicas y plutonicas
de la Sierra de San Carlos y zonas adyacentes. CR: Rift continental; OI: Isla
oceanica; Col: Colisional; IA: Arco de islas; CA: Arco continental. El cuadro
representa diques y el diamante cuerpos intrusivos.

Diagramas multidimensionales de funcion discriminante basados en relaciones
loge-transformadas de elementos traza inmoéviles para la discriminacion tectonica de
rocas intermedias (Verma y Verma, 2013) aplicados a rocas subvolcanicas y
plutoénicas de la Sierra de San Carlos y zonas adyacentes. CR: Rift continental; OI:
Isla oceanica; Col: Colisional; TA: Arco de islas; CA: Arco continental. El cuadro
representa diques y el diamante cuerpos intrusivos.
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FIGURA 6.20

Diagramas multidimensionales de funcion discriminante basados en relaciones
loge-transformadas de elementos mayores para la discriminacion tectonica de rocas
acidas (Verma et al., 2013) aplicados a rocas subvolcanicas y plutonicas de la
Sierra de San Carlos y zonas adyacentes. CR: Rift continental; OI: Isla oceénica;
Col: Colisional; IA: Arco de islas; CA: Arco continental. El cuadro representa
diques y el diamante cuerpos intrusivos.

Diagramas multidimensionales de funcion discriminante basados en relaciones
loge-transformadas de elementos mayores y traza inmoviles para la discriminacion
tectonica de rocas acidas (Verma et al., 2013) aplicados a rocas subvolcanicas y
plutoénicas de la Sierra de San Carlos y zonas adyacentes. CR: Rift continental; OI:
Isla oceanica; Col: Colisional; IA: Arco de islas; CA: Arco continental. El cuadro
representa diques y el diamante cuerpos intrusivos.

Diagramas de Yb vs Dy/Yb (a) y La/Yb y Sm/Yb (b) mostrando curvas construidas
a partir de la ecuacion de batch-melting no modal de Shaw (1970). Las curvas
pertenecen a lherzolitas de espinela, espinela-granate, granate, granate-anfibol y de
granate-anfibol-flogopita. Las proporciones modales de la fuente y fundido fueron
tomadas de Hoang et al. (2018), Gurenko et al. (2005) y de Duggen et al. (2005).
Las proporciones usadas para la curva color amarillo son modificadas de Gurenko
et al. (2005). Los coeficientes de particion usados fueron tomados de McKenzie y
O’Nions (1991) y Halliday et al. (1995). Las composiciones utilizadas como fuente
fueron el E-DMM (Workman y Hart, 2005) y PM (Sun y McDonough, 1989).
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RESUMEN

RESUMEN

La Sierra de San Carlos es conjunto de plutones composicionalmente variados del
Eoceno-Oligoceno, que se emplazaron en rocas calcareas y arcillosas del Cretacico, en
Villagran, Tamaulipas. Esta sierra ademas de ser cortada por una gran cantidad de cuerpos
subvolcanicos, se caracteriza por presentar un enjambre de diques y sills en su periferia
occidental. Estos estdn emplazados en rocas de la Fm. Méndez y se disponen de manera
radial y concéntrica a la sierra. Este enjambre se compone por diversas litologias,
incluyendo sienitas foiditicas y lamprofidos alcalinos. Estos ultimos fueron clasificados
como sannaitas, camptonitas y monchiquitas. Una caracteristica particular en estas rocas es
la presencia de texturas de desequilibrio en cristales de anfibol y clinopiroxeno. El andlisis
quimico de estos sugiere que los magmas basicos precursores de los lamproéfidos se
mezclaron con pequeiias fracciones de un magma evolucionado rico en Fe, Na y Mn. Asi
mismo, se infiere que estos magmas experimentaron procesos de recarga y descompresion a
medida que ascendian. El hecho de que sean las unicas rocas que trajeron xenolitos
corticales, sugiere que ascendieron de manera violenta a través de la corteza. Por otro lado,
en las sienitas foiditicas se reconocieron fenocristales de sanidino con sectores ricos en Ba.
Esto indica la posible mezcla con magmas menos evolucionados ricos en Ba. De igual
manera, presenta ilmenitas ricas en Nb y Mn, asi como cristales de fluorita con inclusiones

de estroncio-burbankita como fases tardias.

De acuerdo al analisis geoquimico detallado de todas las rocas de la Sierra de San
Carlos y su periferia, no existen evidencias que sustenten una correlacion entre las rocas
hipabisales y las rocas intrusivas (exceptuando las del sector norte). Ademas, se propone
que las rocas de este complejo fueron generadas a partir de dos fuentes mantélicas
metasomatizadas quimicamente distintas. La primera de ellas estaba enriquecida en LILE
pero empobrecida en HFSE. Se sugiere que esta fuente era limitada y que fue afectada por
procesos de subduccion antiguos. A diferencia de la anterior, la segunda estaba enriquecida
en LILE, HFSE, REE. Sin embargo, el proceso metasomatico que la afectd no es claro. El
modelo tectonico descrito en el presente trabajo sugiere que el magmatismo que gener6 el
complejo magmatico estudiado se llevd a cabo en dos etapas. Primero se tiene el ascenso
astenosférico como producto del hundimiento o rompimiento de la Placa Faralléon hace

~50-45 Ma. Esto provoco la perturbacion del manto litosférico empobrecido en HFSE.
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RESUMEN

Como resultado, se generaron los primeros lotes de magmas que, al estancarse en la corteza
y diferenciarse, formaron los plutones expuestos en el area de San José con una firma
geoquimica post-colisional. Estas rocas son ligeramente mas jovenes que las edades
reportadas para la culminacion del Or6geno Mexicano en la parte del antepais. Al agotarse
esta fuente y teniéndose el continuo ascenso astenosférico, este manto empez6 a fundirse
por descompresion adiabatica. Los magmas generados percolaron y se diferenciaron en el
manto quedando estancados en forma de venas metasomaticas. Posteriormente, la fusion
parcial de estas zonas generd diversos magmas alcalinos de composicion basica y
ultrabésica en un ambiente de extension continental. No se descarta la posibilidad que esta
fuente haya sido metasomatizada previamente por procesos geoldgicos desconocidos. Una
parte de estos magmas ascendid y se enfrid en la corteza. Mientras que otra parte
experimentd una diferenciacidén magmatica prolongada, generando asi la gran variedad de

rocas sieniticas presentes en el complejo.
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ABSTRACT

ABSTRACT

The Sierra de San Carlos is composed by Eocene-Oligocene compositionally varied
intrusive igneous rocks emplaced in Cretacic calcareous and argillaceous sedimentary rocks
in Villagran, Tamaulipas. Although a large number of subvolcanic bodies cut this sierra, a
dyke and sill swarm characterize its western periphery. These bodies are emplaced in the
Mendez Formation and have a radial and a concentric arrangement around the sierra. This
swarm includes lithologies like foid syenites and alkaline lamprophyres. The latter were
classified as sannaites, camptonites and monchiquites. The presence of disequilibrium
textures in amphibole and clinopyroxene crystals is a particular feature in these rocks. Detail
mineralochemical analysis revealed evidence of mixing process between lamprophyric melt
and small fractions of Fe, Na and Mn-rich evolved magma. The occurrence of recharge and
decompression process during their ascent is also suggested. The fact lamprophyres are the
only rocks that brought cortical xenoliths, suggests a violent rise through the crust. On the
other hand, in foid syenites, Ba-rich growth bands within sanidine phenocrysts were
recognized. These indicate the possible admixture with less evolved Ba-rich magmas.
Besides, Nb and Mn-rich ilmenites and fluorite crystals with Sr-burbankite inclusions were

interpreted as last-stage minerals.

Detailed geochemical analysis of all igneous rocks in the Sierra de San Carlos and its
periphery, shows no evidence supporting a correlation between intrusive and subvolcanic
rocks (except San José area). Two geochemically different metasomatized mantle sources
are also proposed. The first one was enriched in LILE but depleted in HFSE. This source was
probably limited, and old subduction process modified its composition in the past. Unlike the
former one, the second was enriched in LILE, HFSE, REE and the origin of its metasomatic
agents remains unclear. A two-step tectonic model could explain the generation of this
magmatic complex. First, asthenospheric mantle starts rising in response to Farallon Plate
sinking or breaking ~50-45 Ma ago. This caused the HFSE depleted-lithospheric mantle
perturbation and subsequent melting. As a result, magma batches with a post-collisional
geochemical signature were generated. Their stagnation in the crust produced magmatic
differentiation process that formed the now exposed plutons in the San Jose area. These rocks
are slightly younger than reported ages for the Mexican Orogen culmination in the foreland.

After the exhaustion of this source and with a continuous asthenospheric upwelling, this
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ABSTRACT

mantle began to melt. The generated magmas percolated and differentiated through the
mantle and stagnated in the form of metasomatic veins. Subsequently, its partial fusion
produced basic and ultrabasic alkaline magmas in a continental extension environment. The
occurrence of a previous metasomatic event by unknown geological processes isn't ruled out.
A part of these magmas ascended and solidified in the crust, while another experienced a
prolonged differentiation history, generating the vast diversity of syenitic rocks in the

complex.
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CAPITULO 1 GENERALIDADES

1. GENERALIDADES

1.1. Introduccion

Existe una gran cantidad de trabajos geologicos realizados con el objetivo de determinar
las caracteristicas mineraldgicas, geoquimicas y geocronologicas de las rocas magmaticas
cenozoicas expuestas en el estado de Tamaulipas (e.g., Finlay, 1904; Watson, 1937;
Bloomfield y Cepeda-Davila, 1973; Demant y Robin, 1975; Nick, 1988; Ramirez-Fernandez,
1989; Ramirez-Fernandez, 1996; Ramirez-Fernandez et al., 2000; Rodriguez-Saavedra,
2003; Trevifio-Cazares et al., 2005; Viera-Décida et al., 2009; Poliquin, 2009; Mendoza-
Vargas, 2010; Elizondo-Pacheco, 2017; Leal-Cuellar, 2018). Esto ha contribuido a
profundizar en el entendimiento geologico de la region a través de modelos tectonicos los
cuales sugieren que estas rocas se originaron en un ambiente tectonico de intraplaca con una
ligera componente de subduccion (Nick, 1988; Ramirez-Fernandez, 1996; Viera-Décida et

al., 2009; Poliquin, 2009; Elizondo-Pacheco, 2017).

Sin embargo, a pesar de la gran cantidad de trabajos mencionados, aun no se cuenta con
un modelo geoldgico sélido e integrado que explique cabalmente los procesos tectonicos y
magmaticos que operaron en esta region de México durante el Cenozoico. Esto se debe a
ciertas discrepancias en la interpretacion de los datos geocronoldgicos y geoquimicos, la cual
relaciona diferentes regimenes tectonicos en tiempos geologicos similares (e.g., Viera-

Décida et al., 2009; Poliquin, 2009).

Por otro lado, se sabe poco sobre la composicion quimica y mineraldgica del manto que
se fundid parcialmente para generar estas rocas. De acuerdo con Trevifio-Cazares et al.
(2005), los xenolitos ultramaficos encontrados en la Sierra de San Carlos-Cruillas y en la
Sierra de Tamaulipas no reproducen la composicién quimica de sus magmas portadores.
Segun los modelos de fusion parcial realizados por estos autores, la génesis de estos magmas

estd relacionada a un manto de granate (~60-50 km).

De igual manera, no se tiene conocimiento sobre el grado de homogeneidad del manto
superior por debajo de la corteza continental en el noreste de México. Considerando los
eventos episodicos de subduccidon durante el Tridsico-Jurdsico en esta parte del pais, es

posible asumir que diversos sectores del manto se encuentren metasomatizados, aunque
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evidencias fisicas serian necesarias para confirmarlo. Trevifio-Cazares et al. (2005)
reportaron un xenolito metasomatizado portado por rocas de composicién fonolitica en el
Cerro Peiiitas en la Planicie de Tampico. Aunado a esto, la presencia de lamproéfidos alcalinos
en la Sierra de Tamaulipas y en la Sierra de San Carlos sugiere potencialmente un manto
metasomatizado (Ramirez-Ferndndez, 1996; Elizondo-Pacheco, 2017). Sin embargo, no se
han evaluado modelos de fusion parcial que consideren un manto superior con anfibol o
flogopita. Asi mismo, la existencia de diques carbonatiticos en la Sierra de Tamaulipas

implica un manto rico en CO2 bajo esta region (Ramirez-Fernandez et al., 2000).

El complejo magmatico San Carlos-Cruillas (SSCC), al ser una de las expresiones
superficiales de rocas igneas mds importantes y con mayor extension en todo el NE de
Meéxico, juega un papel significativo para resolver los problemas antes sefalados. La gran
variedad litologica que presenta esta sierra abre la posibilidad de comprender los distintos

procesos geoldgicos que actuaron en la region para generar este tipo de rocas.

Una parte de los trabajos realizados en este complejo han sido dirigidos a los cuerpos
pluténicos de la Sierra de San Carlos (Finlay, 1904; Watson, 1937; Nick, 1988; Viera-Décida,
2006; Viera-Décida et al., 2009; Poliquin, 2009; Mendoza-Vargas, 2010; Leal-Cuellar,
2018), de la Bufa del Diente (Ramirez-Fernandez, 1989) y los presentes en las localidades
de El Reparo y El Patao (Rodriguez-Saavedra, 2003; Viera-Décida, 2006), mientras que la
otra parte se ha enfocado en las estructuras volcanicas y subvolcédnicas que afloran dentro de
la sierra y a sus alrededores (Finlay, 1904; Watson, 1937; Rodriguez-Saavedra, 2003;
Trevifio-Cazares et al., 2005; Elizondo-Pacheco, 2017).

A fin de mejorar el conocimiento geoldgico de las rocas igneas subvolcanicas aflorando
dentro y alrededor de la Sierra de San Carlos y proponer un modelo petrologico integrado y
consistente, en este trabajo se plantea incrementar la informacion mineraldgica, geoquimica
y geocronologica de estas litologias, y llevar a cabo el andlisis e interpretacion de la misma
considerando el marco tectonico. De esta forma, se plantea conocer a que edad se formaron
estos cuerpos, la fuente a partir de la cual se generaron y los diferentes procesos magmaticos

que pudieron haber experimentado durante su acenso.
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1.2. Caracteristicas generales de las rocas alcalinas

Las rocas igneas alcalinas han sido el centro de atenciéon para los petrologos y
mineralogistas del mundo por muchos afios, a pesar de que, en términos de volumen
constituyen no mas del 1% de todas las rocas igneas expuestas sobre la superficie de la Tierra
(Gill, 2010). Esto se debe a que estos complejos suelen ser diversos y exdticos mineralogica
y geoquimicamente, ademds de que albergan depdsitos econdmicamente importantes de
diamante, niobio, tantalo, zirconio, torio, uranio, lantanidos (REE), fosforo, titanio y hierro
(Fitton y Upton, 1987; Mitchell, 1996; Chakhmouradian y Zaitsev, 2012). Asi mismo, las
rocas alcalinas de composicion bésica son petrolégicamente importantes, ya que pueden ser
acompafadas de xenolitos ultraméficos (Sen, 2014). Estos materiales permiten aproximar la
composicion mineraldgica, geoquimica e isotdpica acerca del manto superior bajo esas
regiones (e.g., Trevifio-Cazares et al., 2005; Chen et al., 2007; Howarth et al., 2012; Polat et
al.,2018; Yang et al., 2018).

Por otra parte, es dificil precisar lo que es una roca alcalina. La naturaleza del término
implica un enriquecimiento en alcalis (%Na2O + %K>0), pero no existe un consenso sobre
las proporciones o limites composicionales que deben tener con respecto a los demas
elementos. Sin embargo, Shand (1922) propuso que una roca alcalina es aquella cuyo
contenido de alcalis excede la relacion molecular que caracteriza a un feldespato alcalino
[(Na2O + K20):Al203:S10; de 1:1:6], siendo deficiente en Al>O3, SiO2 0 ambos. Por otro
lado, diversos autores (e.g., Serensen, 1974; Fitton y Upton, 1987; Middlemost, 1994;
Mitchell, 1996; Le Maitre, 2002; Best, 2003; Allaby, 2013; Sen, 2014; Winter, 2014)
describen a una roca alcalina como aquella con concentraciones de alcalis mas altas de las
que pueden ser alojadas solamente en feldespatos, siendo este exceso representado por la
presencia de feldespatoides (e.g., nefelina, leucita, sodalita), piroxenos sodicos (e.g.,
aegirina, augita aegirinica), anfiboles sodicos (e.g., riebeckita, arfvedsonita) y melilita.
Adicionalmente, mencionan que estas rocas pueden ser sub y sobresaturadas con respecto al
silice, siendo las subsaturadas las mas comunes y por ultimo, que minerales como la nefelina,

acmita, leucita y kalsilita pueden aparecer de manera normativa.
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Aunado a esto, Frost y Frost (2008) sefialaron que las rocas alcalinas se ubican en el campo
de las rocas ferrosas en el diagrama FeOY(FeO' + MgO) vs SiO; y en la parte superior del
diagrama MALI ([Na;O + K>O — CaO] vs SiO; Frost et al., 2001). Es importante aclarar que
el primer diagrama solo puede ser aplicado a rocas con SiO2 > 48%, mientras que el segundo
a aquellas con SiO2> 52%. Ademas, estos autores utilizan el indice de alcalinidad [Al = Al
— (K + Na), molecular] vs el indice de saturacion de silice en feldespatoide [FSSI = Q — ((Lc
+ 2 (Ne + Kp))/100); minerales normativos: Kp = Kaliofilita, Lc = leucita, Ne = nefelina, Q

= cuarzo] para distinguir rocas alcalinas con composiciones de intermedias a acidas.

Diversas lineas frontera han sido propuestas para diferenciar entre rocas alcalinas y
subalcalinas en el diagrama de clasificacion de alcalis totales y silice (TAS; e.g., MacDonald
y Katsura, 1964; Kuno, 1966; MacDonald, 1968; Irvine y Baragar, 1971). Sin embargo,
Rickwood (1989) sugirid que estas no deberian interpretarse como limites rigidos, ya que son
empiricas y fueron construidas con base en los datos disponibles en ese tiempo.
Adicionalmente menciono que la variacion entre estas lineas es un indicio de su imprecision
y que seria preferible, aunque mas dificil, utilizar bandas o zonas en lugar de lineas divisorias,
las cuales aun no han sido propuestas. Recientemente, El-Hinnawi (2016) evalué la
efectividad de diferentes lineas frontera (e.g., MacDonald y Katsura, 1964; Irvine y Baragar,
1971; Le Maitre, 2002) en rocas de composicion basaltica, concluyendo que la linea
propuesta por MacDonald y Katsura (1964) es la mas efectiva para separar los basaltos
alcalinos de los subalcalinos. De igual manera, Middlemost (1975) propuso los diagramas de
K20 vs SiO2 y NayO vs SiO; para diferenciar rocas basalticas alcalinas y subalcalinas, aunque

en ocasiones se obtienen resultados contradictorios.

Por otro lado, Rittmann (1957, 1962) sugirié que la alcalinidad de una roca puede ser
medida con el indice serial de Rittmann [c = (NaxO+K>0)%/(Si0,-43)] y trazo isopletas con
valores constantes de ¢ para diferentes series de rocas, mismas que han sido modificadas en
multiples trabajos. Qui (1985) las simplificé y propuso valores ¢ menores a 3.3 para rocas
calcalcalinas, entre 3.3 y 9 para rocas alcalinas y mayores a 9 para rocas peralcalinas.
Middlemost (1994) modifico las isopletas y los nombres de los campos: Subalcalino con
valores ¢ < 2.5; alcalino medio entre 2.5 y 10; alcalino entre 10 y 25. Yang (2007) redefini6

los campos y los valores ¢ (Peralcalino >8.8; Alcalino entre 3.5 y 8.8; Calcalcalino entre 1.2
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y 3.5; Célcio <1.2) aplicandolos a rocas con SiO> > 43% y por ultimo, El-Hinnawi (2016)
propuso que un valor o = 2.2 discrimina de mejor manera los basaltos alcalinos de los

subalcalinos.

Por otra parte, las rocas alcalinas pueden dividirse en las series sddica o potasica, siendo
esta ultima subdividida en potésica y ultrapotésica, de acuerdo con el diagrama Na,O vs KoO
(Middlemost, 1975; Mitchell, 1996), el cual sigue siendo utilizado en la actualidad (e.g., Di
Giuseppe et al., 2018; Dogan-Kulahci et al., 2018). La linea divisoria Na>,O — 2 = K0,
propuesta por Le Bas et al. (1986), se ha utilizado para separar rocas alcalinas sddicas y
potasicas en el espacio Na>O vs. K>O (e.g., Gomez-Tuena et al., 2005). Otras relaciones para
dividir las rocas potésicas de las ultrapotasicas pueden ser encontradas en Bogatikov et al.

(1985) y Foley et al. (1987).

Del mismo modo, la ocurrencia de rocas alcalinas en diferentes ambientes tectonicos las
convierte en un tema susceptible a discusion. Segtin Fitton y Upton (1987) y Winter (2014),
su origen puede ser clasificado en: (a) magmatismo de rift continental; (b) magmatismo
intraplaca ocednico y continental sin control tectonico claro; y (¢) magmatismo relacionado
a procesos de subduccion, especialmente en ambientes tras-arco o durante las tltimas etapas
de la actividad magmatica. Adicionalmente, rocas alcalinas pueden ser generadas en zonas
de colision continental de las cuales, actualmente se sabe poco sobre su petrogénesis (e.g.,

Sokot et al., 2018).

De manera general, se puede decir que los magmas alcalinos bésicos son fundidos
parciales de venas metasomadticas enriquecidas en volatiles y elementos incompatibles
hibridizados con cantidades variables de fundidos parciales de la pared peridotitica menos
enriquecida (Best, 2003). Esto ha sido probado por medio de petrologia experimental al
fundir venas ricas en anfibol y hornblendita + lherzolita dando como resultado composiciones
muy cercanas a las que pueden ser observadas en magmas alcalinos oceanicos y continentales
(Pilet et al., 2008). En adicion a esto, Cruz-Uribe et al. (2018) ha demostrado
experimentalmente que magmas alcalinos pueden ser generados en zonas de subduccion al

fundirse parcialmente diapiros de mélange.
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1.3. Lamprofidos: Definicion, clasificacion, ocurrencia y origen

Desde sus inicios, las rocas pertenecientes al grupo de los lamprofidos han sido
consideradas un problema para los petrologos, ya sea al clasificarlas o para comprender su
génesis. El término “lamproéfido” viene del griego lampros porphyros (porfido brilloso) y fue
acunado por Giimbel (1874) al describir rocas porfiriticas lustrosas ricas en biotita durante
su trabajo en Fichtelgebirge, Alemania. Esta caracteristica hace que el término “lampréfido”
sea uno de los mas apropiados y descriptivos en el 1éxico igneo. Desde entonces, este ha sido
ampliado y degradado al referirse a una gran variedad de rocas hipabisales que contienen

fenocristales maficos (Winter, 2014).

Durante las décadas finales del siglo XIX y principios del siglo XX, se identificaron
algunas de las caracteristicas mas importantes que distinguen hoy en dia a los lamproéfidos:
(1) No se puede aplicar la clasificacion convencional basada en la composicion modal de
feldespatos; (2) Dentro de sus texturas porfiriticas no se contaba con fenocristales de
feldespato; (3) Presencia de minerales secundarios como carbonatos, clorita, epidota, zeolita;
y (4) Ocurrencia en forma de intrusiones hipabisales (Rock, 1991). Asi mismo, Rosenbusch
(1897) reconocid diferentes grupos de lamprofidos en funcion de las rocas que comtiinmente
acompafian: minetas asociados tipicamente a granitos; espesartitas a dioritas; mientras que

las camptonitas y monchiquitas a sienitas.

Seglin Le Maitre et al. (2002), los lamprofidos son rocas que quimicamente no pueden ser
separadas tan facilmente de otras rocas igneas y que tradicionalmente han sido distinguidas

en base a las siguientes caracteristicas:

1. Se presentan en forma de diques.

2. Son porfiriticas, de mesocraticas a melanocraticas (M'=35-90), pero raramente
holomelanocraticas (M” > 90).

3. La presencia de feldespatos y/o feldespatoides se restringe a la matriz.

4. Usualmente contienen biotita y/o anfibol y algunas veces clinopiroxeno.

5. Es comun la alteraciéon de olivino, piroxeno, biotita y plagioclasa (cuando estd
presente).

6. Es posible tener como fases primarias a minerales como calcita, zeolita y otros

minerales hidrotermales.
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7. Tienden a tener contenidos de K>O y/o Na>O, H>O, CO3, S, P,Os y Ba relativamente

altos en comparacion con otras rocas de composicion similar.

La tabla que actualmente es usada para la clasificacion de este tipo de litologias es la
propuesta por Streckeisen (1979), con ligeras modificaciones hechas por Le Maitre et al.
(2002) quienes eliminaron los términos alndita y polzenita, y mas tarde por Tappe et al.

(2005) al incluir a los lamproéfidos ultramaficos dentro de esta clasificacion (Fig. 1.1a-b).

a) Constituyentes claros Minerales maficos predominantes
Biotita > hornblenda, Hornblenda, Anfibol café,
Feldespato feldespatoide + augita diopsidica,  augita diopsidica, augita titanifera
( = olivino) + olivino olivino, biotita
or>pl - minetta vogesita -
pl>or - kersantita espessartita -
or>pl feld>foid - - sannaita
pl>or feld>foid - - camptonita
- vidrio o foid - - monchiquita
b) Melilita Carbonato Nefelina  Feldespato alcalino
(matriz) (matriz, primario) (matriz) (matriz)
Alnsite MN m m -
Aillikita - MN - -
Damtjrnita - m mN* mN*

Fig 1.1 Clasificacion de lampréfidos en base a su mineralogia. a) Clasificacion de Streckeisen (1979)
modificada por Le Maitre et al. (2002). b) Tipos de lamprofidos ultraméficos introducidos por Tappe ef al.
(2005). Or = feldespato alcalino; pl = plagioclasa; feld = feldespato; foid = feldespatoide. En el caso de los
lamprofidos ultramaficos, el olivino y flogopita figuran en todos los tipos y pueden ocurrir granates ricos en
Ti. Grdm = Matrix; M = consituyente mayor; m = constituyente menor; N = necesario; N* = necesaria la
presencia de una sola fase; - = ausente.

En adicién a lo antes mencionado, es posible clasificar los lamprofidos geoquimicamente.
Por un lado se tienen los lamprofidos calcoalcalinos, grupo conformado por la mineta,
vogesita, kersantita y espesartita. En cambio, el grupo de los lamprofidos alcalinos se

compone por la sannita, camponita y monchiquita (Streckeisen, 1979; Rock, 1991). Es

importante mencionar que los lamprofidos ultramaficos deberian ser considerados
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geoquimicamente como alcalinos ya que estos ocurren en ambientes extensionales y se

asocian cominmente con magmatismo carbonatitico (e.g., Tappe et al., 2005).

En general, los lamprofidos ocurren como intrusiones hipabisales menores (e.g., sills,
diques, stocks, cuellos volcénicos), aunque casos de lamprofidos extrusivos han sido
reportados en México (e.g., Allan y Carmicheal, 1984; Luhr et al., 1989; Luhr, 1997), o se
han hecho menciones donde estos se presentan en forma de pequeios cuerpos plutonicos
(Best, 2004; Winter, 2014). A pesar de las diversas formas en que pueden presentarse, es mas
comun que estos intrusionen en forma de diques los cuales frecuentemente se encuentran

segmentados (Rock, 1987).

De acuerdo a Rock (1991), la ocurrencia de lamprofidos puede ser ligada a diferentes
ambientes tectonicos. Mientras que los lamprofidos calcalcalinos suelen encontrarse en
margenes convergentes, los de caracter alcalino se presentan en ambientes extensionales o

de intraplaca.

A pesar de que la génesis de los lamprofidos sigue en continuo estudio y entendimiento,
es generalmente aceptado que estas rocas se generan a partir de la fusion parcial de bajo grado
de metasomas (e.g., Hauser y Matteini, 2010; Orozco-Garza et al., 2013; Batki et al., 2014;
Stoppa et al., 2014; Niu et al., 2016; Soder et al., 2016; Pandey et al., 2017; Yang y Jiang,
2017). Asi mismo y de manera especial, Su ef al. (2017) reporta lamprofidos calcalcalinos
derivados en gran parte por la fusion parcial de sedimentos terrigenos. En ambos casos, la
introduccion de placas al manto durante eventos tectonicos previos juega un papel

fundamental para la generacion de estas litologias.
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1.4. Localizacion del area de estudio

El 4rea de estudio esta ubicada en la region centro occidental del estado de Tamaulipas,
en el limite de los municipios Villagran y San Carlos, aproximadamente a 50 km al sureste
del municipio de Linares, N.L. Geologicamente, se encuentra bordeando el sector occidental
del complejo magmatico Sierra de San Carlos-Cruillas, abarcando dos de sus expresiones
mas importantes: la Sierra de San Carlos y el complejo hipabisal que se encuentra emplazado
dentro y fuera de ella. Se tiene acceso directo desde Linares, N.L. tomando la carretera estatal
NL 22 hacia los ejidos Guadalupe y San Léazaro de los cuales se toman caminos de terraceria
que llevan a las zonas de interés. De igual manera, se puede partir desde Los Brasiles, en el
municipio de Padilla, Tamaulipas, tomando la carretera TAM 89 la cual lleva directamente

hacia el municipio de San Carlos (Fig. 1.2).
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Fig. 1.2 Modelo digital de elevacion de la Sierra de San Carlos (Datos tomados del INEGI, 2018).
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1.5. Trabajos previos

La Sierra de San Carlos o Sierra Chiquita ha sido motivo de la realizacion de varios
trabajos geoldgicos a través de los anos. La mayor parte tuvo por objetivo dar a conocer los
tipos de litologias que la conforman, asi como algunos aspectos geoquimicos y
geocronologicos. Por otro lado, las rocas hipabisales (diques y sills) dentro y en las cercanias
de esta sierra han sido estudiadas en menor medida, conociéndose uUnicamente sus
caracteristicas mineralogicas y geoquimicas basicas. Debido a esto, en este apartado también
se incluirdn los trabajos mas importantes sobre rocas igneas previamente realizados en la

Sierra de San Carlos para poder proporcionar un panorama geologico completo del area.

Finlay (1904) es el primer trabajo donde se mencionan las rocas igneas expuestas en la
Sierra de San Carlos. En este se describen petrograficamente distintos tipos de cuerpos
hipabisales aflorando en la region de San José al norte de la sierra, reportandose tingtiaitas,

camptonitas, vogesitas y diabasas.

Watson (1937) durante una expedicion realizada por la Universidad de Michigan (EUA)
en la Sierra de San Carlos, clasifico los diques y sills del area de San José en cuatro grupos:

tingliaitas, camptonitas, monchiquitas y monzonitas.

Bloomfield y Cepeda-Davila (1973) identificaron diques de camptonita y monchiquita
cortando dioritas y monzonitas en el Arroyo de las Nueces, cerca del Rancho Carricitos.
Intentaron datar dos lamprofidos por el método K-Ar pero no obtuvieron resultados
confiables debido a alteracion y heterogeneidad en las muestras. Aunado a esto, obtuvieron
concentrados de biotita y hornblenda a partir de rocas sieniticas, promediando una edad de

28.8 £ 0.6 Ma, correspondiente al Oligoceno.

En 1979, la Secretaria de Programacion y Presupuesto publico la carta geologica G14C69

a escala 1:50,000 correspondiente al area de estudio.

Nick (1988) en su tesis doctoral tratd temas como la mineralogia, geoquimica y petrografia
de la Sierra de San Carlos. Dividi6 a la sierra en tres sectores principales: (a) el sector norte
compuesto por rocas monzodioriticas; (b) el sector central conformado por sienitas alcalinas
y sienitas nefelinicas; y, por ultimo, (c) el sector sur, formado por rocas gabroicas. Este autor

propuso que las sienitas se generaron en un ambiente de intraplaca, mientras que los gabros

10
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y monzodioritas fueron relacionados a un ambiente de subduccion. En adicion a esto, sehala
que todos estos cuerpos plutdnicos estan siendo cortados por diques de sienita nefelinica,
sienita alcalina, monzodiorita, gabro, monzogabro y unos denominados como basalticos.
Estos ultimos con base a la mineralogia que describe pueden ser considerados como

lamprofidos. Aunado a esto, realizé anélisis de elementos mayores y traza en estas litologias.

El Servicio Geoldgico Mexicano (SGM; 2001) publico la carta geologico-minera G14C69

a escala 1:50,000 la cual incluye al area estudiada.

Rodriguez-Saavedra (2003) realiz6 un estudio de los cuerpos magmaticos emplazados en
el poniente, oriente y sur de la Sierra de San Carlos. En este trabajo se exponen aspectos
petrograficos y geoquimicos de distintos diques, sills, cuellos volcénicos y ciertos cuerpos

intrusivos rodeando la sierra.

Viera-Décida (2006) incluyo en su tesis de Maestria el andlisis geocronoldgico de algunas
muestras de la Sierra de San Carlos. Este autor llevo a cabo dataciones K-Ar en minerales y
roca total, obteniendo los siguientes resultados: sienita de feldespato alcalino: 43.8 + 1.3 Ma
(Eoceno); sienita nefelinica: 34.3 + 2.9 Ma (Eoceno); gabro: 33.7 + 0.7 Ma (Eoceno); y por

ultimo, una basanita al noreste del poblado de Marmolejo: 12 + 1.8 (Mioceno).

Viera-Décida et al. (2009) propusieron que el magmatismo generado en distintas regiones
de la Provincia Alcalina Oriental fue producto de la subduccion de bajo angulo de la Placa
Pacifico bajo Norteamérica durante el Eoceno. Posteriormente, esta experimentd un proceso
de roll back, propiciando asi el ascenso astenosférico que daria lugar a la formacion de rocas

con firmas de intraplaca desde el Eoceno hasta el Pleistoceno.

Dentro del trabajo petrologico de Poliquin (2009), se dataron dos rocas monzodioriticas
del 4rea de San José mediante los métodos U-Pb en circones y Ar-Ar en biotita, obteniéndose
edades de 37.5 £ 0.7 Ma y 382 + 0.2 Ma, respectivamente. Ademas se analizo
geoquimicamente un dique ultrabasico de esta misma zona el cual presenta una firma de

intraplaca.

Vargas-Mendoza (2010) llevé a cabo en su tesis de licenciatura el andlisis petroldgico de

las rocas del area de San José (parte norte de la Sierra de San Carlos), asi como un analisis
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de la mineralizacién presente en dicha area. Cabe mencionar que analizd geoquimica y
petrograficamente una serie de diques que cortaban al plutén monzodioritico, clasificindolos

como porfidos gabroicos, camptonitas y porfidos de sienita nefelinica.

Recientemente, Elizondo-Pacheco (2017) analiz6 petrografica y geoquimicamente un set
de diques y sills emplazados en la periferia occidental de la Sierra de San Carlos,
reconociendo asi, una gran variedad litologica teniendo desde diques gabroicos hasta diques
de sienita nefelinica y en especial, lamproéfidos clasificados como mochiquita. Este autor

atribuye este magmatismo a un ambiente intraplaca.

Por ultimo, Leal-Cuellar (2018) llevé a cabo un estudio petrografico de las rocas gabrdicas
y de algunos diques de la Sierra de San Carlos en localidades como Boca de Alamos, La
Gloria y Rincén Murillo. Aunado a esto propuso tres mecanismos para la formacion de
estructuras sin-magmaticas presentes en los plutones aflorando en las distintas areas de

estudio: acumulacion, compactacion durante el emplazamiento y flujos magmaticos.

1.6 Justificacion

La informaciéon mineralogica, geoquimica y geocronoldgica correspondiente a las
estructuras subvolcanicas que forman parte del complejo magmatico Sierra de San Carlos-
Cruillas es relativamente escasa. Ademads, alin no se cuenta con un modelo petroldgico
consistente que explique el origen de este magmatismo. Este tipo de modelos es de suma
importancia en la comprension de los procesos tectonicos y magmaticos que tuvieron lugar

en el noreste de México, durante el Pale6geno-Neogeno.

1.7 Hipotesis

Los magmas que generaron el enjambre de diques y sills presentes en la Sierra de San
Carlos y en su periferia, son producto de la fusion parcial de bajo grado de un manto
metasomatizado, la cual ocurrié durante el Eoceno-Oligoceno. Su génesis esta relacionada a
la de los plutones que conforman la Sierra de San Carlos y su evolucion magmatica estuvo
controlada por procesos de cristalizacion fraccionada acoplada con pequefias fracciones

corticales asimiladas.
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1.8 Objetivos

e Ampliar el muestreo de las estructuras hipabisales de la Sierra de San Carlos y su
periferia.

¢ C(lasificar modalmente los cuerpos subvolcénicos analizados.

e Llevar a cabo andlisis mineraloquimicos en cristales que puedan indicar procesos
importantes de evolucion magmatica.

e Realizar la revision de todos los datos geoquimicos existentes de estos cuerpos
hipabisales y junto con los generados en el presente trabajo, compararlos con los de los
plutones de la Sierra de San Carlos.

e Elaborar modelos de fusion parcial que muestren la composicion mineraldgica de la
potencial fuente mantélica.

e Generar un modelo que ilustre la formaciéon de estos cuerpos y los procesos

magmaticos que ocurrieron durante su ascenso y posterior emplazamiento.

1.9 Metodologia

La realizacion de los objetivos establecidos anteriormente, requieren el seguimiento de

una serie de pasos, mismos que seran descritos a continuacion:

e Consulta y recopilacion de informacion bibliogréafica. Llevar a cabo una busqueda a
profundidad en recursos tales como articulos, tesis, libros, con el fin de conocer y
comprender la geologia presente en el area de estudio y compararla con los complejos

alrededor del mundo que presenten caracteristicas petroldgicas similares.

e Recoleccion de datos de campo y muestreo. Realizar un reconocimiento geologico del
area con el motivo de identificar nuevas litologias o caracteristicas sobresalientes no
antes descritas en el complejo estudiado y posteriormente efectuar el muestreo

correspondiente.

e Preparacion de laminas delgadas. A partir de las muestras recolectadas y con la ayuda
del personal técnico que labora en el laboratorio de preparacion de la Facultad de
Ciencias de la Tierra, UANL, llevar a cabo la elaboracion de laminas delgadas. El

procedimiento llevado a cabo se describe a continuacion: Mediante una cortadora de
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disco de diamante se hace un corte en la roca para obtener un cubo de 3.5%2x2.5 cm
aproximadamente. Luego, se pule la superficie de interés sobre un disco metalico
agregandole agua y polvo abrasivo de carburo de silicio de 200 um, hasta obtener una
superficie libre de rayas. El proceso de pulido contintia sobre una placa de vidrio, usando
polvos abrasivos mas finos (400, 600 y 800). Una vez obtenida una superficie bien
pulida, se mezcla resina epoxica y endurecedor en una relacion 2:1 para pegar la
superficie pulida a un portaobjetos de vidrio. Ya fraguada la resina se procede a cortar
dejando un espesor de 1 mm de muestra adherida al vidrio. Se repiten los pasos de pulido

fino antes descritos hasta obtener un espesor de aproximadamente 30 um.

e Petrografia. El andlisis petrografico de las secciones delgadas se realizard con un
microscopio Leica DM750P mediante luz transmitida y la toma de fotomicrografias con

una cdmara Leica DFC295 utilizando el software Leica Application Suite (LAS).

e Analisis mineraloquimicos. Los analisis de quimica mineral seran realizados en el
Centro de Microscopia de la Universidad Complutense de Madrid (Espafia) mediante el

uso de una microsonda electronica WDS, marca JEOL, modelo JXA-8900 M.

e Geoquimica. Los andlisis geoquimicos se llevaran acabo en los laboratorios Bureau
Veritas Commodities en Vancouver Canada. Los paquetes que seran preparados
mediante los procedimientos PRP70-250 y PULHP. El paquete de elementos mayores
(ICP-ES) y de elementos traza (ICP-MS) que se elegira es el LF200.

e Integracion e Interpretacion. Por ultimo, teniendo la informacion bibliografica, de
campo, petrografica, geoquimica y mineraloquimica generada en los puntos anteriores,
se realizard su correspondiente interpretacion. Esto con el fin de postular un modelo que
ilustre de manera clara la generacion de las rocas bajo estudio y los procesos magmaticos

que pudieron experimentar durante su ascenso a la superficie.
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2. MAGMATISMO EN EL NORESTE DE MEXICO

2.1. Introduccion

Me¢éxico constituye un rompecabezas geologico cuya evolucion tectonica ha estado
controlada mayormente por la instauracién de arcos magmaticos y acrecion de terrenos. En
general, este ha sido construido con fragmentos de tres origenes distintos: Gondwana,
Laurencia y provenientes del océano paleo-Pacifico (Campa y Coney, 1983; Sedlock et al.,
1993; Dickinson y Lawton, 2001; Keppie, 2004). Después el cierre de la Pangea hace ~280
Ma (Nance et al., 2010), distintos arcos magm detaticos se desarrollaron como respuesta a la
subduccidn continua en la margen occidental de este supercontinente. Tal es el caso del arco
Permo-Triasico y el arco Nazas, los cuales han sido documentados en México, desde Chiapas
hasta Sonora, pasando por Tamaulipas, Nuevo Ledén y Coahuila (e.g., Jones et al., 1995;
Torres et al., 1999; Shaaf et al. 2002; Arvizu et al., 2009; Lawton y Molina-Garza 2014).
Estos arcos suturaron en cierta medida los bloques peri-gondwénicos involucrados en la
amalgamacion de Pangea, evitando asi que estos se separaran en el Jurdsico, durante la
fragmentacion de dicho supercontinente. Asi mismo, la actividad magmatica de estos arcos
favorecio el crecimiento de la corteza continental mexicana, modificando su composicion en

el proceso.

Durante el Jurésico y Cretacico, el noreste de México estuvo controlado por el depdsito
de paquetes volcaniclasticos, evaporiticos, carbonatados y clasticos los cuales caracterizan la
estratigrafia de la region. Durante el Cretacico Superior, tuvo lugar la acrecion del terreno
Guerrero en el margen occidental de México, desencadenado asi el Orogeno Mexicano (Fitz
et al., 2017). Cabe mencionar que, este evento deformacional estuvo acompafiado de
magmatismo todo el tiempo, aunque restringido a la parte del transpais. De acuerdo a Juarez-
Arriaga et al. (2019), parte de esta actividad (~85-74 Ma) atribuida a lo que denominan Arco

Cordillerano Mexicano, influy6 durante la depositacion de la Fm. San Felipe.

El ultimo evento magmatico registrado en el noreste de México tuvo lugar en el
Cenozoico, con la formacion de la Provincia Alcalina Oriental. Esta cadena discontinua de
complejos magmaticos corre a lo largo de la Planicie Costera del Golfo de manera paralela a

la paleotrinchera del occidente de México y se caracteriza por tener grandes cuerpos
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pluténicos y abundantes estructuras subvolcanicas los cuales se emplazaron en la secuencia
sedimentaria mesozoica. Es importante sefialar que evidencias de los productos volcanicos
del magmatismo producido durante el Eoceno-Oligoceno estan preservados dentro la Cuenca

de Burgos (Lopez-Ramos, 1979; Salvador, 1991; Eguiluz de Antufiano, 2011a)

2.2. Arco Pérmico-Triasico

El arco Permo-Tridsico en México o el cinturén batolitico Mexicano del este (Ortega-
Gutiérrez et al., 2014) es un cinturdn discontinuo con tendencia N-S, NO-SE compuesto por
granitoides expuestos y subsuperficiales emplazados entre los 290 y 201 Ma. Una gran parte
de las rocas generadas por este arco se encuentran bajo superficie y se conoce su presencia
ya que han sido cortadas por pozos petroleros en los estados de Coahuila, Nuevo Leon,
Tamaulipas y Veracruz (Wilson, 1990; Torres et al., 1999 y referencias ahi; Eguiluz de
Antuiio, 2001 y sus referencias). Por otro lado, es posible encontrar afloramientos dispersos
de estas rocas en Sonora, Sinaloa, Chihuahua, Coahuila, Puebla, Oaxaca y Chiapas (e.g.,
Jones et al., 1984; Yafiez et al., 1991; Torres et al., 1999; Schaaf et al., 2002; Molina-Garza,
2005; Solé et al., 2007; Weber et al., 2007; Arvizu et al., 2009; Kirsch et al., 2012; Villarreal-
Fuentes et al., 2014; Sarmiento-Villagrana et al., 2016), mismos que permiten estudiar este
arco mas a detalle. Es importante mencionar que rocas de esta misma edad han sido
reportadas en el sur de California y oeste de Arizona en Estados Unidos (e.g., Miller et al.,
1995; Barth y Wooden, 2006), en el complejo Rabinal y en Los Altos Cuchumatanes en
Guatemala y en las Montafias Maya en Belice (Sedlock et al., 1993).

Existen escasos afloramientos de rocas volcanicas de edad pérmica en México, las cuales
que podrian estar relacionadas genéticamente al arco Permo-Tridsico. Estas incluyen, por
ejemplo, las lavas y volcaniclésticos de la Fm. Tuzancoa en el estado de Hidalgo a las cuales
se les asigno una edad del Pérmico Inferior en base al contenido fosilifero de las rocas con
las que estan intercaladas (Rosales-Lagarde ef al., 2005) y la Riolita Sosola de 270 £ 3 Ma
extruida sobre paragneises del Complejo Oaxaqueno (Ortega-Obregén et al., 2013). Ademas,
se tiene evidencia de bloques volcanicos y rocas volcanicas intercaladas con rocas
sedimentarias del Pensilvanico Tardio-Pérmico Tardio en la cuenca de las Delicias, Coahuila

(Mckee et al., 1988, Mckee et al., 1999) y una gran abundancia de material detritico de origen
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volcanico en la Fm. Guacamaya (Pérmico Inferior), en Cd. Victoria, Tamaulipas (Gursky y
Michalzik, 1989). Por ultimo, Bartolini et al. (1999) intent6 correlacionar rocas volcanicas
aflorando en los estados de Nuevo Ledn, Tamaulipas y San Luis Potosi con el arco Permo-
Triasico. Sin embargo, las edades K-Ar que obtuvo se encontraban reiniciadas y trabajos mas
recientes han indicado que estas se encuentran relacionadas al arco Nazas (e.g., Barboza-
Gudino et al., 2008), a excepcion de la Riolita Aserradero la cual tiene una edad de

emplazamiento seglin el método U-Pb en circones de 331 + 5.2 Ma (Aleman-Gallardo, 2016).
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Fig. 2.1 Distribucion del arco Permo-Tridsico y del arco Nazas en México (Modificado de Sarmiento-
Villagrana et al., 2016). FSA: Falla de San Andrés; MMS: Megacizalla Mojave-Sonara. Los niimeros entre
paréntesis pertenecen a las citas en el texto original.

En comparacion con la actividad plutdnica, la falta de productos volcanicos con edades
permo-tridsicas es evidente. Una explicacion simple y especulativa es que esta parte
volcanica del arco pudo haber sido erosionada. Ademads, la extension cortical regional

generada durante la separacion de Sur y Norte América y la extension Jurasica relacionada a
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la apertura del Golfo de México pudieron haber contribuido al sepultamiento, atenuacion y

disectacion del arco (Bartolini y Mickus, 2001).

Por otra parte, la presencia de circones heredados y detriticos con edades permo-tridsicas
en rocas igneas y sedimentarias mas jovenes apoya la existencia de este evento magmatico.
Ejemplos de estos circones pueden ser encontrados en areniscas pérmicas en la Sierra
Plomosa en Chihuahua (Barboza-Gudino ef al., 2016), en rocas clasticas tridsicas y jurasicas
de los grupos Barranca y El Antimonio en Sonora (Gonzélez-Leén et al., 2009), en la Fm. El
Alamar (Barboza-Gudio et al., 2010, 2014), en rocas clasticas del Triasico Tardio-Jurasico
Temprano aflorando en la Sierra de Catorce y El Alamito en San Luis Potosi (Venegas-
Rodriguez, 2009), en litarenitas feldespaticas del Jurdsico Medio-Tardio (Fm. La Boca) en
Miquihuana, Tamaulipas (Barboza-Gudifio et al., 2014), en rocas volcénicas pertenecientes
al arco Nazas aflorando en Chihuahua y Nuevo Leoén (e.g., Barboza-Gudifio et al., 2016;
Cruz-Gamez et al., 2017), en areniscas tridsicas del Complejo El Chilar, en areniscas
volcaniclasticas jurasicas de la Fm. San Juan de la Rosa y en la arenisca Mineral de Pozos
del Cretacico Superior en Querétaro y Guanajuato (Ortega-Flores et al., 2014), en areniscas
de la Fm. La Boca y La Joya en el Valle de Huizachal, Tamaulipas (Rubio-Cisneros y
Lawton, 2011), en la Fm. La Casita en Durango y Nuevo Leon (Ocampo-Diaz et al., 2014;
Molina-Garza y Lawton, 2014) y en los horizontes de cenizas volcanicas alteradas de la Fm.

San Felipe del Cretacico Superior (Velasco-Tapia et al., 2016), por mencionar algunos.

De manera regional en el noreste de México, este arco Permo-Tridsico se encuentra
representado por granitos de 267-250 Ma en Chihuahua (Murillo y Torres, 1987, en Torres
et al., 1999), la isla o Bloque de Coahuila y el arco de Tamaulipas (Isla de San Carlos de
Alfonso-Zwanziger, 1978) el cual atraviesa los estados de Nuevo Ledén y Tamaulipas con
una tendencia N-SE y s6lo se conoce su presencia por datos de pozos petroleros (e.g., Wilson,
1990 y referencias ahi) y por datos gravimétricos (Bartolini y Mickus, 1999). Cabe mencionar
que en algunos sectores de Coahuila existen pequefios intrusivos que pudieron haber servido
como altos de basamento locales, por ejemplo, los altos La Mula (213 £+ 14 Ma) y Monclova
(Jones et al., 1984; Wilson, 1990), asi como los intrusivos tonaliticos en la region de Acatita

(~215-205 Ma; Molina-Garza, 2005).
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Segiin Goldhammer (1999), el Bloque de Coahuila y el arco de Tamaulipas fungieron
como altos de basamento persistentes teniendo una fuerte influencia durante la sedimentacion
del Triasico Superior-Jurdsico Superior, siéndolo de igual manera para rocas clasticas del
Cretacico Inferior (e.g., Ocampo-Diaz et al., 2014; Molina-Garza y Lawton, 2014).
Particularmente, el arco de Tamaulipas era un mosaico de islas formando un tipo de
archipi¢lago mientras que el Bloque de Coahuila era un alto topografico prominente, esto
basado en los patrones regionales de facies sedimentarias (Wilson, 1990; Goldhammer,

1999).

A pesar de que diferentes escenarios tectonicos han sido propuestos para la generacion de
las rocas permo-tridsicas en México (e.g., Woods et al., 1991; Salvador, 1991; Grajales-
Nishimura et al., 1992; Torres et al., 1999; Dickinson y Lawton, 2001; Weber et al., 2007,
Ortega-Obregodn et al., 2013), el mas aceptado hoy en dia es donde se tiene una subduccién
hacia el este desarrollada en la margen occidental de Pangea durante el Pérmico-Tridsico
(Torres et al., 1999; Dickinson y Lawton, 2001; Weber et al., 2007; Ortega-Obregén et al.,
2014; Vega-Granillo et al., 2017). Esto ultimo es sustentado por las caracteristicas
geoquimicas tipicas de arco continental presentes en tales rocas (e.g., Torres et al., 1999;
Schaaf et al., 2002; Arvizu et al., 2009; Kirsch et al., 2012). Por otra parte, las caracteristicas
isotdpicas reportadas sugieren la mezcla entre un material magmatico juvenil y diferentes
materiales corticales evolucionados de edades proterozoicas (e.g., Torres et al., 1999; Arvizu

et al., 2009; Ortega-Obregon et al., 2014).

2.3. Arco Nazas (Jurasico Inferior-Jurasico Superior)

El arco Nazas (arco Caopas-Rodeo-Nazas de Sedlock et al., 1993) se compone por
diversos afloramientos de rocas volcanosedimentarias y volcdnicas, asi como escasos
plutones, expuestos de manera puntual siguiendo una tendencia similar a la del Arco Permo-
Triasico (Ver Fig. 2.1). De acuerdo a Bartolini ef a/. (2003), cada uno de estos pueden ser
considerado como la parte superior del arco y las raices de este, respectivamente. Se ha
sugerido que este arco en México es la extension hacia el sureste del arco magmatico presente
en la Cordillera de E.U.A en los estados de Nevada, California y Arizona (Damon et al.,

1981), misma que podria llegar hasta Venezuela y Colombia (Bartolini et al., 2003). Con
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base a los datos geocronoldgicos disponibles hasta el dia de hoy, se especula que el arco
Nazas estuvo activo durante todo el Jurasico (~198-149 Ma; Damon et al., 1981; Cruz-

Gamez et al., 2017).

Evidencias de este arco pueden ser encontradas en amplias exposiciones en Sonora (175-
153 Ma; Anderson et al., 2005; Haxel et al., 2005), dentro del complejo Sonobari en los
limites entre Sonora y Sinaloa (163-151 Ma; Vega-Granillo et al., 2008; Sarmiento-
Villagrana et al., 2016), en Durango (195-149 Ma; Damon et al., 1981; Grajales-Nishimura
et al., 1992; Bartolini et al., 2003; Molina-Garza y Lawton, 2014), en Chihuahua (198-171
Ma; Damon et al., 1981, Villarreal-Fuentes et al., 2014; Barboza-Gudifo et al., 2016), en la
Sierra de San Julidn, Zacatecas (195-158 Ma; Fries y Rincon-Orta, 1965; Lopez-Infanzon,
1986; Jones et al., 1995), en Galeana y Aramberri, Nuevo Leon (193-149; Barboza-Gudifio
et al., 2008; Cruz-Gamez et al., 2017), en el Valle de Huizachal, Tamaulipas (~189 Ma;
Fastovsky et al., 2005), en San Luis Potosi en el 4drea de Charcas y en la Sierra de Catorce
(191-172 Ma; Barboza-Gudiio et al., 2004; Zavala-Monsivais et al., 2012), entre los limites
de Puebla y Oaxaca (175-172 Ma; Yaiez et al., 1991) y en Chiapas (~191 Ma; Godinez-
Urban et al., 2011). Aunado a esto, se han reportado diferentes cuerpos pluténicos con edades
que van de ~184 a ~160 Ma los cuales han sido cortados por pozos petroleros de PEMEX en
los estados de Coahuila, Nuevo Leon, Tamaulipas y Veracruz (Wilson, 1990; Eguiluz de

Antufio, 2001).

Es importante mencionar que como sefialaron Molina-Garza y Lawton (2014), la actividad
magmatica del arco Nazas continud aun después del depdsito de las formaciones volcanicas
clasicas que lo representan (e.g., Fm. Nazas, Fm. La Boca), teniendo evidencia de esto en la
Fm. La Gloria en Coahuila y mejor ejemplificado, en la Fm. Minas Viejas que contiene

domos riodaciticos datados en 149.4 £+ 1.2 Ma (Cruz-Gamez et al., 2017).

Asi mismo, poblaciones de circones detriticos cubriendo todo el lapso de actividad de este
arco magmatico han sido encontrados en diferentes formaciones a lo largo de México.
Algunos ejemplos incluyen a las formaciones Basomari, Santa Rosa y Lily en Sonora
(Gonzalez-Leon et al., 2009), las areniscas de la Fm. Plomosas en Chihuahua (Villareal-

Fuentes e al., 2014), la Fms. La Casita y La Carbonera en Durango (Molina-Garza y Lawton,
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2014) las areniscas de la Fm. La Casita en Nuevo Leon (Ocampo-Diaz et al., 2014), las Fms.
La Bocay La Joya en el Valle de Huizachal, Tamaulipas (Rubio-Cisneros y Lawton, 2011),
la Fm. La Boca en Miquihuana, Tamaulipas (Barboza-Gudifio et al., 2014), las rocas clasticas
aflorando en la Sierra de Catorce y El Alamito en San Luis Potosi (Venegas-Rodriguez,
2009), la Fm. Tecocoyunca en Oaxaca (Duran-Aguilar, 2014) y los miembros Diamante y

Jerico de la Fm. Todos Santos en Chiapas (Godinez-Urban et al., 2011).

Tradicionalmente, estas rocas han sido consideradas como producto de un arco volcanico
formado en la margen occidental de Norte América durante el Jurasico. Esta hipotesis ha sido
sustentada por distintos autores con datos geoquimicos los cuales sugieren una afinidad
tectonica de arco continental (e.g., Grajales-Nishimura et al., 1992; Jones et al., 1995;
Bartolini et al., 2003; Fastovsky et al., 2005; Barboza-Gudifio et al., 2008; Godinez-Urban
et al., 2011; Zavala-Monsivais et al., 2012; Cruz-Gamez et al., 2017; Sarmiento-Villagrana
et al., 2017). Es importante aclarar que la idea de Jones et al. (1995) de que algunas de estas
rocas volcanicas fueron trasladadas por la megacizalla Mojave-Sonora hacia el centro de
Meéxico ha sido abandonada (Molina-Garza y Lawton, 2014). Por otro lado, Martini y Ortega-
Gutiérrez (2016) han descartado la interpretacion del arco continental, favoreciendo un
escenario en el cual el cinturdn plutonico costero del Jurdsico Inferior-Medio representa el
arco magmatico relacionado a la subduccion del Pacifico y la provincia volcanosedimentaria
Nazas fue desarrollada por atenuacion transtensional de la litésfera continental detras del

arco relacionada a la apertura del océano Atlantico.

2.4. Magmatismo intraplaca del Jurasico Superior (Cuenca La Popa)

Bloques de origen igneo han sido reportados en la Cuenca La Popa dentro de los diapiros
salinos La Popa, El Gordo y El Papalote (Garrison y McMillan, 1999; Lawton y Amato,
2017; Castafieda-Narvaez, 2018). Normalmente, estos se encuentran concentrados en los
bordes de los diapiros, hecho que podria estar relacionado con el flujo lateral que mueve a
estos bloques cuando llegan a la superficie (Garrison y McMillan, 1999). El tamafo de los
xenolitos en el diapiro El Gordo va desde pocas decenas de cm hasta bloques gigantes de
~140 m (Lawton y Amato, 2017), mientras que en el diapiro El Papalote estos bloques pueden

llegar a alcanzar los ~200 m (Garrison y McMillan, 1999). Entre las variedades litologicas
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que conforman los bloques se incluyen dioritas, monzonitas, tonalitas, basaltos alcalinos
(Garrison y McMillan, 1999; Lawton y Amato, 2017; Castaneda-Narvaez, 2018), asi como
bloques de rocas carbonatadas. A estas ultimas se les ha asignado una edad del
Kimmeridgiano (Jurasico Tardio) con base a la presencia de Nanogyra Virgula (Vega y

Lawton, 2011).

Los bloques dentro del diapiro El Papalote estan tipicamente fracturados, en ocasiones
son cortados por diques, carecen de margenes de enfriamiento, de estructuras almohadilladas
o de texturas foliadas indicativas de metamorfismo dinamotermal y donde estan expuestos,
sus bordes consisten de una mezcla de color verde palido de evaporita con roca ignea
brechada intemperizada (Garrison y McMillan, 1999; Castafieda-Narvaez, 2018). Los
minerales igneos han sido sustituidos por un ensamblaje mineral metamorfico de clorita-
epidota-actinolita-sericita el cual ha sido interpretado como producto de un metamorfismo
en las facies de esquistos verdes. La presencia de este tipo de arreglos mineraldgicos en las
rocas metaplutonicas y metavolcanicas sugieren que ambos protolitos experimentaron
temperaturas similares y que probablemente fueron metamorfoseadas durante el mismo
evento termal hace 146.5 + 1.6 Ma (Garrison y McMillan, 1999). De igual manera, no se han
encontrado contactos pristinos entre las rocas igneas y las evaporitas dentro del diapiro El
Gordo, impidiendo la observacion de las texturas primarias desarrolladas durante la

interaccion magma-evaporita (Lawton y Amato, 2017).

De acuerdo a los diagramas de patrones multielementos, de REE y de discriminacion
tectonomagmatica, es posible relacionar la génesis de estas rocas a un ambiente tectonico de
rift continental acompanado de la fusion parcial de un manto heterogéneo (Garrison y
McMillan, 1999; Lawton y Amato, 2017; Castafieda-Narvaez, 2018). Aunado a esto, los
valores positivos de eéNd de 1.5-2.4 indican que estas rocas no fueron derivadas
exclusivamente de corteza continental fundida (Lawton y Amato, 2017). La presencia de
estas rocas con firma de rift continental en los diapiros El Gordo y El Papalote sugiere que
la extension en el noreste de México durante el Jurasico fue suficiente como para permitir la
fusion por descompresion de la astendsfera (Garrison y McMillan, 1999; Lawton y Amato,

2017).
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Recientemente, Lawton y Amato (2017) dataron por el método de U-Pb cuatro bloques
igneos dentro del diapiro El Gordo resultando edades de cristalizacion que van desde 158 a
150 Ma (Oxfordiano Tardio-Titoniano), mismas que fueron interpretadas como el rango de
edad del magmatismo tipo rift continental en el noreste de México. Aunado a esto, infieren
que el deposito de la sal tuvo que haber comenzado hace mas de 158 Ma para que pudiera
alojar las intrusiones, y tuvo que terminar aproximadamente al inicio del diapirismo cerca de

hace 150 Ma.

A diferencia de Garrison y McMillan (1999), quienes pensaban que los bloques alogénicos
en la cuenca La Popa tenian un origen anterior a la depositacion de la sal, Lawton y Amato
(2017) propusieron que el magma intruy6 directamente la sal durante o poco después de su
depdsito, posiblemente de manera concomitante con un diapirismo incipiente iniciado por la
carga de estratos marinos suprayacentes del Jurasico Superior. Al entrar en contacto el
magma y la evaporita, se generd un ambiente hidrotermal (Lawton y Amato, 2017), el cual
pudo haber propiciado las condiciones para metamorfizar los bloques en las facies de
esquistos verdes. Esta hipotesis parece mas factible que la propuesta Garrison y McMillan
(1999), quienes sugieren que este metamorfismo fue el resultado del alto flujo de calor del

rift al final del Juréasico.

El magmatismo basico a intermedio grabado en los diapiros en la cuenca La Popa en forma
de bloques es espacial y geoquimicamente distinto al magmatismo calco-alcalino del arco
Nazas (Lawton y Amato, 2017). Sin embargo, basandose en el registro geocronoldgico
disponible para los dos tipos de magmatismo, ambos terminaron su actividad a los ~150 Ma
(Lawton y Amato, 2017; Cruz-Gamez et al., 2017). Debido a la firma geoquimica de estos
xenolitos, su origen ha sido relacionado tectonicamente a la apertura del Golfo de México
(Garrison y McMillan, 1999; Stern y Dickinson, 2010; Castafieda-Narvaez, 2018). En
conclusion, el magmatismo Jurdsico en México y en la region del Golfo de México
probablemente fue resultado de mas de un proceso tectonico y consecuentemente sigue

siendo un tema de debate (Lawton y Amato, 2017).
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2.5. Depositos de cenizas alteradas del Cretacico Superior (Fm. San Felipe)

La Formacion San Felipe ha sido descrita por diversos autores como un paquete que se
caracteriza por presentar intercalaciones de calizas, margas, areniscas, lutitas, limolitas y
horizontes verdosos de cenizas volcanicas alteradas (e.g., Muir, 1936; Padilla y Sanchez,
1982; Seibertz, 1988; Velasco-Tapia et al., 2016; Almanza-Garcia, 2018). Segtn el Léxico
Estratigrafico del Servicio Geologico Mexicano (2015), la Fm. San Felipe se encuentra
ampliamente distribuida de manera geografica en los estados de Coahuila, Nuevo Leon,
Tamaulipas, Veracruz, San Luis Potosi, Hidalgo y Puebla, aspecto que hace que el espesor

de esta Formacion sea variable, pudiendo superar los 300 m (Pemex, 1988).

De acuerdo a los perfiles estudiados por Velasco-Tapia et al. (2016), ubicados en el estado
de Nuevo Leodn, estos contienen de ocho a cuarenta estratos volcano-sedimentarios color
verde-amarillo los cuales representan los restos alterados de ceniza vitrea-cristalina (granos
principales: cuarzo + feldespato alcalino + plagioclasa sodica + circon + biotita; matriz:
vidrio + calcita + clinocloro + illita) depositada y preservada en un ambiente somero de

plataforma abierta durante el Santoniano-Campaniano.

La geoquimica de elementos traza, indica que el vulcanismo parental tiene una
composicion riodacitica, riolitica y de comandita-pantellerita (Velasco-Tapia et al., 2016;
Almanza-Garcia, 2018). Asi mismo, los diagramas de discriminaciéon tectonomagmatica
sugieren un origen ligado a un arco continental transicional a un ambiente tectonico de
extension, el cual conforme a las edades U-Pb en circones (84-73 Ma), es relacionado al
magmatismo del Arco Cordillerano Mexicano (Velasco-Tapia et al., 2016; Juarez-Arriaga et

al., 2019).

2.6. Provincia Alcalina Oriental

La Provincia Alcalina Oriental (PAO) es una cadena discontinua de complejos
magmaticos con tendencia NO-SE, situados de manera paralela a la paleotrinchera del
occidente de México, comenzando posiblemente en el sureste de los Estados Unidos y
culminando en lo que se conoce como Planicie de Tampico (Fig. 2.2). Demant y Robin (1975)
fueron los primeros en mencionar esta alineacion de complejos alcalinos y de manera

subsiguiente, distintos autores han estudiado las rocas que conforman esta provincia (e.g.,
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Robin y Touron, 1978; Clark et al., 1982; Ramirez-Ferndndez, 2000; Ferrari et al., 2005;
Trevifio-Cazares et al., 2005; Aranda-Goémez, 2005; Molina-Garza et al., 2008; Viera-Décida
et al., 2009; Camprubi, 2013).

Las localidades que conforman a la PAO incluyen la Sierra Maderas del Carmen (SMC),
el Cinturén Candela Monclova (CCM), la Sierra de Picachos (SP), la Sierra de San Carlos-
Cruillas (SSCC), la Sierra de Tamaulipas (ST) y la Planicie Tampico (PT). Estas localidades
se extienden a través de ~900 km de longitud. Ademdas de estos complejos, es de gran
importancia mencionar la posibilidad de que exista una conexion entre la PAO y la provincia
magmatica de Trans-Pecos en Texas (Barker, 1977; Robin y Touron, 1978; Ortega-Gutiérrez
et al., 2014), debido a la similitud de litologias, rango de edades y ambientes tectonicos

involucrados (e.g., Barker, 1987; James y Henry, 1991).

Anteriormente, la Sierra de Otontepec o Tantima, el macizo de Palma Sola y Los Tuxtlas,
figuraban dentro de los mapas de la PAO (e.g., Robin, 1982; Ramirez-Fernandez, 2000;
Ferrari et al., 2005; Viera-Décida et al., 2009). Sin embargo, estas localidades ya no son
consideradas como parte de esta provincia. En el primer caso, el magmatismo presente en la
Sierra de Otontepec fue atribuido a un proceso de slab detachment de la placa de Cocos por
Orozco-Esquivel ef al. (2007), mientras que para el macizo de Palma Sola y Los Tuxtlas,
Gomez-Tuena et al. (2003) identificaron una componente de subduccién la cual fue

relacionada a la Faja Volcanica Transmexicana.

Particularmente, la PAO se caracteriza por presentar abundantes rocas alcalinas y en
menor medida, subalcalinas, con composiciones que van desde ultrabasicas hasta acidas (Fig.
2.3). Aunado a esto, se tiene la presencia de rocas peralcalinas en todos los complejos,
excepto en el CCM (Fig. 2.4) y la coexistencia de rocas sobresaturadas y subsaturadas (Fig.
2.5). Por un lado, las rocas con cuarzo normativo pueden encontrarse en la SMC, CCM, SP,
SSCC y ST, mientras que presentan nefelina normativa, en todas las localidades de la
provincia, excepto en la SMC. Es necesario aclarar que en esta tltima localidad se tienen
muy pocos datos reportados. Aunado a esto, la provincia se distingue por presentar un
magmatismo continuo desde el Eoceno hasta el Pleistoceno (Fig. 2.6; Sewell, 1968;

Bloomfield y Cepeda, 1973; Cantagrel y Robin, 1979; Camacho-Angulo, 1993; Pérez, 1994;
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Romer y Heinrich, 1998; Iriondo et al., 2003, 2004; Chavez-Cabello, 2005; Viera-Décida,
2005; Poliquin, 2009; Levresse et al. 2011). Sin embargo, hacen falta datos que pueden
indicar esta continuidad en cada uno de los complejos que la conforman. A pesar de esto, es
posible distinguir que, en las primeras etapas, este magmatismo estuvo controlado por rocas
pluténicas y subvolcanicas, mientras que, en las ultimas, estuvo dominado por derrames de

lava de composicion basica.
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Fig. 2.2 Complejos magmaticos que conforman la Provincia Alcalina Oriental (PAO). Noétese la posible
extension hacia el noroeste con la provincia magmatica de Trans-Pecos. PMTP: Provincia magmatica de
Trans-Pecos; SMC: Sierra Maderas del Carmen; CCM: Cinturén Candela-Monclova; SP: Sierra de Picachos;
SSCC: Sierra de San Carlos-Cruillas; ST: Sierra de Tamaulipas; PT: Planicie de Tampico; SMO: Sierra
Madre Oriental; FVTM: Faja Volcanica Transmexicana. Las provincias Sierra Madre Occidental y la Faja
Volcanica Transmexicana fueron tomadas de Ferrari et al. (2017) y de Goémez-Tuena et al. (2016),
respectivamente. La PMTP fue tomada de Barker, (1977), la SMC de las cartas H13-D38, H13-D39, H14-
C31 y H14-C41 del Servicio Geoldgico Mexicano, el CCM y la SP de Chavez-Cabello (2005), la SSCC de
Rodriguez-Saavedra (2003), la ST de Ramirez-Fernandez (1996) y la PT de Viera-Décida (2006).
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Fig. 2.3 Clasificacion y caracter de las rocas plutonicas, subvolcanicas y volcanicas de la PAO. El diagrama
para rocas plutdnicas es de Middlemost (1994) y el de rocas subvolcanicas y volcanicas de Le Bas et al.
(1986). Datos tomados de: Robin y Tournon (1978); Nick (1988); Morton-Bermea (1990); Elias-Herrara et
al. (1991); Ramirez-Fernandez (1996); Viera-Décida (1998); Rodriguez-Saavedra (2003); Chavez-Cabello
(2005) y referencias ahi; Viera-Décida (2005); Trevifio-Cazares (2006); Poliquin (2009); Rafael-Aguilera
(2009); Mendoza-Vargas (2010); Elizondo-Pacheco (2017).
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Fig. 2.4 Composiciones y abundancia de las rocas peralcalinas dentro de la PAO. Relacion molar de (Na2O
+K20)/AL20s5 > 1 de Marks y Markl (2017).
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Fig. 2.5 Distribucion de rocas sobresaturadas (normativas en g) y subsaturadas (normativas en ne) en la
Provincia Alcalina Oriental. ¢: cuarzo; ne: nefelina. Nombre de los complejos en Figura 2.2. Para referencias
bibliograficas ir a Figura 2.3.
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Fig. 2.6 Distribucion espacial y temporal del magmatismo presente en la Provincia Alcalina Oriental. Datos
tomados de: Sewell (1968); Bloomfield y Cepeda-Davila (1973); Cantagrel y Robin (1979); Camacho-
Angulo (1993); Pérez (1994); Romer y Heinrich (1998); Iriondo ef al. (2003); Iriondo ef al. (2004); Chavez-
Cabello (2005); Viera-Décida (2006); Molina-Garza et al. (2008); Poliquin (2009); Levresse et al. (2011).
En adicién a lo antes mencionado, existen evidencias de material volcanico dentro de la
Cuenca de Burgos el cual pudo haberse generado durante el magmatismo ocurrido en la
Sierra de San Carlos-Cruillas. Haciendo una equivalencia temporal del magmatismo y de las
formaciones dentro de esta cuenca, se esperaria encontrar material volcanico a partir de la
Fm. Yegua (limite inferior 39.5 Ma; Eguiluz de Antufiano, 2011b), ya que la edad de 43.8 +
1.30 Ma de Viera-Décida (2006) presenta incongruencias con las relaciones de campo
observadas. Sin embargo, Eguiluz de Antufiano (2011b) no reporta este tipo de evidencias
dentro de esta formacion. De acuerdo a Loépez-Ramos (1979) y Salvador (1991), estas
comienzan a aparecer en la Fm. Jackson y en la Fm. Vicksburg (intervalo de depositacion de
ambas de 37 a 32 Ma; Rosen ef al. 1994). En la primera, como horizontes de ceniza
intercalados con areniscas y lutitas arenosas, mientras que en la segunda, como capas de
ceniza volcénica que alternan con arcillas y arenas fosiliferas. De igual manera, Salvador
(1991) y Eguiluz de Antufiano (2011a) mencionan que la Fm. Frio tiene la particularidad de
contener una granulometria gruesa con tobas y abundantes clastos volcanicos de composicion

alcalina.
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Este mismo autor sugiere que el emplazamiento de los plutones de la Sierra de San Carlos-
Cruillas provocé la exhumacion de la columna sedimentaria y por ende, la retirada del mar.
Esto podria explicar la superficie de erosion en la cima de la Fm. Vicksburg (~30 Ma) y el
abundante material de origen igneo en la Fm. Frio. Asi mismo, relaciona a este evento
magmatico una serie de fallas maestras extensionales en la Fm. Vicksburg que profundizan

y afectan a estratos del Mesozoico.

Hace mas de tres décadas, Clark e al. (1982) propusieron que la migracion del arco
magmatico situado en la paleotrinchera en el Pacifico hacia dentro del continente (~1,000
km) y su posterior proceso de roll-back hace ~30 Ma, originé rocas alcalinas y calco-alcalinas
con alto K en el noreste de México y Oeste de Texas. De igual manera, Viera-Décida et al.
(2009) y Poliquin (2009) retratan un origen similar con apoyo de datos geocronologicos y
geoquimicos. Estos autores proponen que el magmatismo en la PAO inicid en el Eoceno en
forma de plutones en el CCM, en la SSCC y en la ST; actividad relacionada directamente
con la subduccion de la Placa Farallon bajo Norteamérica. Después, durante el Oligoceno,
un aumento en el angulo de la placa subducida propici6 el ascenso del manto astenosférico
permitiendo asi la generacion de rocas con caracteristicas geoquimicas de intraplaca. Por otro
lado, Ortega-Gutiérrez et al. (2014) explicaron este magmatismo con un escenario tectonico
en el cual una subduccion de la placa Farallon durante el Eoceno-Oligoceno Temprano
cambid a una dispersion tras-arco en el Oligoceno-Mioceno Temprano. Por tltimo, Ferrari
et al. (2017) sugirieron que las rocas del Cinturéon Candela-Monclova se generaron por la
fusion parcial de un manto litosférico composicionalmente modificado a medida que la placa

Farallon empezaba a ser removida de la base de la litosfera mexicana.

Con base a lo mencionado anteriormente, es posible concluir que atiin no se cuenta con un
modelo tectonico congruente el cual muestre como se generod la Provincia Alcalina Oriental

y hasta que grado puede ser relacionada con la actividad magmatica en Trans-Pecos, Texas.
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2.6.1. Sierra Maderas del Carmen

La Sierra Maderas del Carmen y sus alrededores se caracterizan por presentar diversos
cuerpos plutonicos y subvolcanicos de 1-5 km de diametro (Fig. 2.7) que de acuerdo al SGM,
muestran litologias tales como diorita, monzonita, granito, sienita y porfido riolitico. Algunos
de los cuerpos dentro de este complejo son La Vasca de 44.59 + 0.05 Ma (Iriondo et al.,
2004), el Cerro El Centinela, el Cerro La Cueva estudiado previamente por Daugherty
(1963), Pico Etéreo, el Cerro Agua Chile estudiado por McAnulty et al. (1963), el Cerro
Colorado de 30.07 + 0.02 Ma y el Cerro El Burro de 41.13 + 0.05 Ma (Iriondo et al., 2004).
Cabe mencionar que ademas se report6 una diorita al sureste del Cerro El Burro de 42.51 +
0.02 Ma. Del mismo modo, Levresse et al. (2011) reportaron una edad U-Pb de 28.4 + 0.04
Ma en circones para el cuello riolitico expuesto en El Pilote. Por otro lado, Poliquin (2009)
datd dos sienitas con edades U-Pb en circon de 43.9 = 0.7 Ma y 30.7 = 0.7 Ma. Asi mismo,
analizd elementos mayores y traza en seis muestras, las cuales presentan patrones
multielementos comparables a los de rocas generadas en un ambiente intraplaca, excepto una,

que exhibe una anomalia negativa de Nb-Ta.
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Fig. 2.7 Distribucion de las rocas igneas de la Sierra Maderas del Carmen y regiones adyacentes.
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2.6.2.Cinturon Candela-Monclova

Este complejo se conforma por una serie de plutones alineados E-O los cuales se sitian
en la parte centro oriental del estado de Coahuila y noroeste de Nuevo Leon (Fig. 2.8). Los
cuerpos que componen al CCM son: La Iguana (exposicion mas al este), Cerro Colorado,
Carrizal o Iman, Pico Candela, Cerro Boludo, Lobo Grande, Lobo Chico, Providencia,
Colorado, Panuco-I, Panuco-II, San Lorenzo, Marcelinos o Zarco, Mercado, Soledad y
Reforma (exposicion mas al oeste). Segun Chéavez-Cabello (2005), algunos de estos cuerpos
forman un solo intrusivo en profundidad (e.g., Panuco-I y Panuco-II). La gran mayoria de las
intrusiones son cuerpos subvolcanicos con texturas porfiriticas, composiciones intermedias
y sin foliacién, a excepcion del Cerro Mercado, el cual presenta foliacion magmatica y

texturas cataclasticas-miloniticas (Molina-Garza et al., 2008).
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Fig. 2.8 Distribucion de los cuerpos que conforman al Cinturén Candela Monclova. 1. Reforma, 2. Soledad,
3. Cerro Mercado, 4. Marcelinos o Zarco, 5. San Lorenzo, 6. Panuco I y Panuco 11, 7. Colorado, 8. Carrizal
o Iman, Pico Candela, Cerro Boludo, Lobo Grande, Lobo Chico y Providencia, 9. Cerro Colorado, 10. La
Iguana.
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La variedad de rocas igneas que han sido clasificadas dentro de este complejo magmatico
es amplia, teniéndose cuarzodioritas, monzodioritas, cuarzomonzodioritas, monzonitas,
cuarzomonzonitas, granodioritas, sienitas, cuarzosienitas y granitos. Es importante
mencionar que muestras recolectadas en el Cerro Marcelinos, en el intrusivo La Soledad, en
el Cerro Colorado, en el intrusivo La Reforma y Panuco son normativas en nefelina (Chavez-
Cabello, 2005; Viera-Décida, 2006; Poliquin, 2009). De acuerdo a los estudios de campo
realizados por Chavez-Cabello (2005), las rocas encajonantes de los intrusivos del CCM son
principalmente las formaciones Tamaulipas Superior y Kiamichi del Albiano, con la
excepcion de los intrusivos Reforma, Cerro Colorado, La Iguana y Colorado que estan
encajonados por rocas del Cretacico Superior. El emplazamiento de estos intrusivos ocurrio
a niveles someros de la corteza y estuvo controlado por la reactivacion de fallas de

basamento.

En primera instancia, la edad de la actividad magmatica del CCM fue establecida por
Sewell (1968) mediante dataciones K-Ar entre 43 y 35 Ma. Posteriormente, Chévez-Cabello
(2005) amplio el intervalo hasta 44 Ma con una datacion “°Ar/*° Ar (hornblenda) realizada en
el Cerro Mercado. Por altimo, Poliquin (2009) realiz6 tres dataciones U-Pb en circon para la
localidad de Colorado, en el Cerro Boludo y Panuco, obteniendo edades entre 42 y 39 Ma.
Es de resaltar que de acuerdo a los datos geocronoldgicos disponibles para toda la provincia,

las edades del CCM son de las mas antiguas.

Las rocas dentro del CCM son clasificadas como metaluminosas y tienen patrones que
indican un origen relacionado a procesos de subduccion. Algunas de estas, aunque presentan
composiciones basicas de caracter alcalino, exhiben de igual manera una anomalia negativa
de Nb-Ta (Chéavez-Cabello, 2005; Viera-Décida, 2006). El origen de esta anomalia en tales
rocas no podria ser explicado por asimilacion cortical ya que las relaciones isotdpicas de Sr,
Nd y Pb indican que estas experimentaron baja contaminacion cortical durante su ascenso y
posterior emplazamiento (Chavez-Cabello, 2005). De igual manera, tampoco reproducen un
patron multielementos que se asemeje al del GLOSS II de Plank (2014), pudiendo asi
descartar un origen ligado a la fusion parcial de sedimentos. En virtud de lo antes mencionado
y tomando en cuenta que rocas alcalinas con anomalias negativas de Nb-Ta pueden generarse

a partir de la fusion parcial de mélange (Cruz-Uribe et al., 2018) podria pensarse que las rocas
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del CCM se generaron mediante un proceso similar. En adicion a esto, Chavez-Cabello
(2005) detectd una composicion adakitica en estas rocas lo cual podria fortalecer la hipotesis
antes planteada, aunque para comprobarla se necesitarian realizar modelos de fusion parcial

con las rocas de composicion basica.

2.6.3.Sierra de Picachos

Este complejo se compone de una serie de cuerpos emplazados en la parte sureste y
noroeste de la Sierra de Picachos, localizados cerca de los municipios Ciénega de Flores e
Higueras, Nuevo Le6n (Fig. 2.9). En esta sierra se han reportado litologias tales como gabros,
dioritas, piroxenitas y rocas sieniticas ya sea con cuarzo o con feldespatoides. Aunado a esto,
han sido reconocidos diques fonoliticos con eudialita y diques maficos (Morton-Bermea,

1990; Chavez-Cabello, 2005; Viera-Décida, 2006; Poliquin, 2009).
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Fig. 2.9 Distribucion de las rocas igneas de la Sierra de Picachos.

Por otra parte, los diagramas multielementos y de discriminacion tectonomagmatica
presentados por Morton-Bermea (1990), Chavez-Cabello (2005), Viera-Décida (2006) y

Poliquin (2009) son muy similares e indican una génesis relacionada a un ambiente tectonico
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de intraplaca. Segin Chavez-Cabello (2005), los valores de '*Nd/"**Nd; y de ¥’Sr/*Sr; para
las rocas de la Sierra de Picachos, representan la composicion isotdpica del manto en la
region. Aunado a esto, reconoci6 que los magmas de la Sierra de Picachos no asimilaron de
manera importante corteza continental durante su ascenso. En adicién a lo mencionado
anteriormente, se han datado una microsienita por *°Ar/*® Ar en ortoclasa resultando una edad
de 19.79 £+ 0.10 Ma (Chavez-Cabello, 2005) y una sienita por U-Pb en circones arrojando
una edad de 24.0 + 0.6 Ma (Poliquin, 2009). Es importante sefialar que esta tltima representa

una de las edades mas jovenes de rocas intrusivas en toda la provincia.

2.6.4. Sierra de San Carlos-Cruillas

La Sierra de San Carlos-Cruillas estd conformada por diferentes cuerpos intrusivos,
subvolcénicos y algunos derrames basalticos, localizados en la parte centro-occidental del
estado de Tamaulipas, en los municipios de San Carlos, Cruillas y Burgos (Fig. 2.10). Dentro
de las exposiciones igneas mas importantes de este complejo se encuentran los cuerpos
pluténicos de la Sierra de San Carlos y la Bufa del Diente, un enjambre de diques y sills
emplazados en la periferia de la Sierra de San Carlos, derrames como el que se encuentra en

la Mesa de Morterios y algunos cuellos volcanicos como el Cerro Ibarria.

Dentro de este complejo se tiene una amplia gama litoldgica, desde basaltos alcalinos,
fonotefritas, gabros, dioritas, monzodioritas, monzonitas hasta sienitas con cuarzo o
feldespatoides, teniendo como particularidad la presencia de lamprofidos alcalinos y algunos
xenolitos del manto en diversos derrames (Finlay, 1904; Watson 1937; Bloomfield y Cepeda,
1973; Rodriguez-Saavedra, 2003; Trevino-Cazares et al., 2005; Viera-Décida, 2006;
Mendoza-Vargas, 2010; Elizondo-Pacheco, 2017; Leal-Cuellar, 2018).

Con lo que respecta a las caracteristicas geoquimicas de estas rocas, se ha propuesto que
su génesis podria estar ligada a dos ambientes tectonicos diferentes: subduccion e intraplaca.
El primero se identifico en algunas rocas monzodioriticas y en algunos gabros de la Sierra de
San Carlos (Nick, 1988; Viera-Décida 2006; Poliquin, 2009; Mendoza-Vargas, 2010). Como
se ha mencionado, este ambiente tectonico podria ser producto de asimilacion cortical a
medida que estos magmas ascendian por la corteza (Viera-Décida et al., 2009). Sin embargo,

los datos isotopicos de Sr generados por Nick (1988) no muestran valores que indiquen que
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este proceso fungié un papel importante durante la evolucion de estos magmas. El ambiente
de intraplaca es mostrado por el resto de las rocas, ya sean intrusivas, subvolcdnicas o
volcénicas (Nick, 1988; Rodriguez-Saavedra, 2003; Viera-Décida, 2006; Poliquin, 2009;
Elizondo-Pacheco, 2017).
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Fig. 2.10 Distribucion de las rocas igneas del complejo Sierra de San Carlos-Cruillas.

De acuerdo a los datos geocronologicos correspondientes a las rocas del complejo Sierra
de San Carlos-Cruillas, se cubre un intervalo de edades entre el Eoceno hasta el Mioceno.
Sin embargo, no se descarta que el limite superior de esta actividad sea mas joven,
considerandose la manera en que estdn dispuestos los derrames como el de la Mesa
Morterios. Por una parte, Bloomfield y Cepeda-Davila (1973) dataron mediante K-Ar cuatro
rocas sieniticas pertenecientes a la Sierra de San Carlos, las cuales dieron edades entre 27 y
29 Ma. En contraste, Viera-Décida (2006) realizé dataciones K-Ar de una sienita de
feldespato alcalino y de una sienita nefelinica de esta misma sierra, obteniendo edades de

43.8 + 1.3 y 34.3 £ 2.9 Ma, respectivamente. Asi mismo, obtuvo una edad de 33.7 + 0.7 Ma
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en biotita para un gabro del sur de la sierra y una edad en roca total de 12.0 + 1.8 Ma para un
cuello volcanico de composicion basanitica, situado al noreste del Cerro El Jatero. Por otro
lado, Romer y Heinrich (1998) obtuvieron una edad de 31.6 + 0.3 Ma para el intrusivo de la
Bufa del Diente en una vesubianita por el método U-Pb. Iriondo et al. (2003) daté mediante
40Ar/* Ar una monzonita cerca de la Bufa del Diente en 28.78 = 0.08 Ma y una diorita ubicada
~10 km al oeste del Rancho El Patao en 30.45 £+ 0.06 Ma. Por ultimo, Poliquin (2009) dat6
por U-Pb en circones una cuarzodiorita de 37.6 + 0.7 Ma y una diorita alterada por *°Ar/*’Ar

en biotita de 38.16 + 0.25 Ma.

2.6.5. Sierra de Tamaulipas

El complejo magmatico Sierra de Tamaulipas (en un sentido mas amplio) se encuentra en
la parte meridional del estado de Tamaulipas, a ~30 km al sureste de Ciudad Victoria, entre
los municipios de Llera de Canales y Aldama (Fig. 2.11; Ramirez-Fernandez, 1996).
Geomorfologicamente, consiste de un anticlinorio suave, aislado y con dimensiones
aproximadas de 100 por 60 km, con su eje principal orientado 10°-20° NO (Viera-Décida,
2006).

Ramirez-Fernandez (1996) dividié este complejo en tres sectores principales: el complejo
intrusivo Sierra de Tamaulipas, el complejo El Picacho y las rocas volcanicas periféricas. El
primero incluye las rocas del centro y este del anticlinorio, teniendo un amplio catalogo
litologico el cual incluye rocas dioriticas, monzoniticas, sieniticas y granitos. El segundo, es
un cuerpo intrusivo de ~9 km? ubicado en el Rancho El Picacho el cual tiene litologias que
no son vistas en ninguna otra localidad de la PAO (e.g., ijolitas, melteigitas, carbonatitas,
fenitas; Elias-Herrara et al., 1991; Ramirez-Fernandez et al., 2000). Por ultimo, las rocas
volcénicas periféricas fueron divididas en tres flancos, oeste, este y sur. En el flanco oeste se
encuentra la localidad de Llera de Canales, en el flanco este se tiene el complejo Aldama, la
Sierra de Maratinez y las rocas volcénicas cerca de Lavaderos y en el flanco sur agrupa a el
Cerro Auza, Bernal de Horcasitas y el Cerro del Nopal. En este grupo de rocas volcanicas
periféricas ha sido posible el reconocimiento de xenolitos del manto (e.g., Trevino-Cazares
et al., 2005), excepto en las del flanco este, donde en su lugar, han sido encontrados xenolitos
feldespaticos aparentemente derivados de rocas intrusivas similares a las de la Sierra de

Tamaulipas (Aranda-Gomez ef al., 2005).
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El magmatismo generado en este complejo tiene una afinidad dominante de intraplaca,
aunque han sido reconocidas rocas en el Rancho El Salvador las cuales podrian ser asociadas
a un ambiente tectonico de subduccion (Ramirez-Fernandez, 1996; Viera-Décida, 1998,
2006; Poliquin, 2009). Por otro lado, el intervalo de edades de este complejo es sumamente
amplio ya que oscilan entre los 40.2 + 1.5 Ma y 0.244 £ 0.02 Ma, con ciertos intervalos donde
no se tiene reportada actividad magmatica (Cantagrel y Robin, 1979; Seibertz, 1990;
Camacho-Angulo, 1993; Iriondo et al., 2004; Viera-Décida, 2006; Poliquin, 2009).
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Fig. 2.11 Distribucion de las rocas igneas que conforman el complejo magmatico Sierra de Tamaulipas.

38



CAPITULO 2 MAGMATISMO EN EL NORESTE DE MEXICO

2.6.6.Planicie de Tampico

Esta localidad incluye un conjunto de cuerpos subvolcanicos aislados que se sitiian entre
la Sierra de Tamaulipas y el Macizo de Palma Sola, cerca de Cd. Mante, Tamaulipas y del
municipio de Ebano, San Luis Potosi (Fig. 2.12). Los cuerpos que lo componen son: Cerro
Peiitas, Cerro El Auza, Bernal de Horcasitas, Cerro El Nopal, Cerro El Murciélago, Cerro
Dicha y Cerro La Pez (Viera-Décida, 2006). Es de resaltar que algunos de estos cuerpos
volcanicos fueron agrupados dentro las rocas volcanicas periféricas del complejo magmatico
Sierra de Tamaulipas por Ramirez-Fernandez (1996).
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Fig. 2.12 Distribucion de las rocas igneas dentro de la Planicie de Tampico.

Dentro de las litologias que se pueden encontrar en la Planicie de Tampico destacan
basanitas en el cerro el El Auza, lacolitos con sills fonoliticos en los cerros El Nopal y El
Murciélago, fonolitas peralcalinas en el Cerro Peiiitas y melanefelinitas en el Bernal de
Horcasitas, siendo todas ellas relacionadas a un ambiente de intraplaca (Cantagrel y Robin,

1979; Ramirez-Fernandez, 1996; Aranda-Gomez et al., 2005; Viera-Décida, 2006). Asi
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mismo, es posible encontrar xenolitos mantélicos en los cerros Pefiitas y Auza, a pesar de
que en el primer caso, los magmas portadores presentan composiciones fonoliticas (Trevifio-
Cazares et al., 2005). Los fechamientos que se han reportado para el area corresponden al
Bernal de Horcasitas con una edad K-Ar de 28 + 0.8 Ma, al Cerro Auza de 20 + 0.7 Ma y al
Cerro El Murciélago de 23.5 + 0.7 Ma (Cantagrel y Robin, 1979).

2.6.7. (Es la provincia magmatica de Trans-Pecos una extension de la PAO?

A través de los afios, la provincia magmatica de Trans-Pecos (PMTP) ha sido motivo de
diversos trabajos geoldgicos, petrologicos, geocronoldgicos y estructurales los cuales en
general, han tenido como objetivo principal comprender los procesos tectonicos y
magmaticos que la generaron (e.g., Barker, 1977, 1979, 1987; Price et al., 1987; Nelson et
al., 1987; Henry et al., 1991; James y Henry, 1991; Henry et al., 1994; White y Urbanczyk,
2001; White et al., 2006; Breyer et al., 2007; Parker y White, 2008; Parker et al., 2017).
Como resultado, se ha propuesto que esta provincia ha experimentado diferentes etapas de
magmatismo con variaciones geoquimicas espaciales y temporales, asi como cambios
significativos en el régimen de esfuerzos tectonicos. Ademads, en algunos trabajos ha sido
sugerida la posibilidad de que este magmatismo sea una extension hacia el noroeste de la
Provincia Alcalina Oriental en México (Barker, 1977; Robin y Tournon, 1978; Ortega-
Gutiérrez et al., 2014).

La PMTP se ubica dentro del extremo oeste del estado de Texas, EUA, corriendo desde
la ciudad de El Paso hasta el Parque Nacional de Big Bend. Abarca un 4rea aproximada de
63,000 km? donde se encuentran expuestos mas de 200 cuerpos intrusivos y extensas
secuencias volcanicas complejas de las cuales mucho del material volcanico original ha sido
removido por erosion (Fig. 2.13; Barker, 1977; Barker, 1987; O’Neill et al., 2017). Segun
Barker (1987), las rocas magmaticas de la PMTP pueden ser clasificadas en cinco grupos:
(1) basalto alcalino, hawaiita, mugearita, benmoreita y sus equivalentes de grano grueso; (2)
fonolita, sienita nefelinica y traquita normativa en nefelina; (3) traquibasalto, traquiandesita
y sus equivalentes de grano grueso; (4) traquita de cuarzo y sienita de cuarzo; (5) riolita y
granito; litologias muy similares a las presentes en la PAO (e.g., Morton-Bermea, 1990;
Ramirez-Fernandez, 1996; Rodriguez-Saavedra, 2003; Chavez-Cabello, 2005; Poliquin,
2009; Viera-Décida et al., 2009; Elizondo-Pacheco, 2017).
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Fig. 2.13 Mapa de distribucion de rocas plutdnicas (color negro) y volcénicas (color gris) de la provincia
magmatica de Trans-Pecos, Tx. (Tomada de Barker, 1977).
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La caracteristica petroldgica mas importante de la PMTP es que las rocas mas antiguas
(Eoceno-Oligoceno) pueden ser divididas en un cinturén alcalino del este y un cinturon
alcalino-célcico del oeste, con unidades peralcalinas locales (Barker, 1977; Price et al., 1987;
James y Henry, 1991). Estudios generales sobre las rocas del cinturén alcalino del este han
sido llevados a cabo en diversos lugares, por ejemplo, en las intrusiones de la Meseta Diablo
(Barker, 1977), en el volcan Paisano (Parker, 1983), en la region de las Montafias Davis
(Parker et al., 2017), en la caldera Pine Canyon (White et al., 2006) y en la region oeste de
Big Bend (Parker et al., 2012), asi como en todo el cinturén alcalino en general (Barker,
1977; Barker, 1987; Price et al., 1987; Nelson et al., 1987; James y Henry, 1991; Potter,
1996). A partir de estos estudios se ha obtenido que estas rocas presentan una firma
geoquimica similar a OIB y en algunos casos, ligeras anomalias negativas de Nb (e.g., Parker
et al.,2012), mismas que se han considerado como heredadas del manto litosférico y no como
producto de la placa que descendia asociada a la subduccion. En cambio, autores como James
y Henry (1991) y O’Neill et al. (2017), estudiaron geoquimicamente las rocas presentes en
la parte oeste de la provincia, proponiendo que presentan una firma relacionada a subduccion.
Cabe mencionar que James y Henry (1991) mencionan que esta firma puede considerarse

anomala si se compara con la tipica firma de arco volcénico.
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Por otro lado, en esta provincia también se ha detectado la coexistencia de rocas sub y
sobresaturadas (e.g., Barker, 1977; Barker, 1987; Nelson et al., 1987; White y Urbanczyk,
2001), la cual ha sido atribuida a una extrema contaminacion cortical (Potter, 1996) y en
otros casos, particularmente en el volcan Bofecillos, a una mezcla entre magmas
subsaturados y fundidos corticales, seguido de cristalizacion fraccionada (White y
Urbanczyk, 2001). Segiin Henry y McDowell (1986), el magmatismo de la PMTP puede ser
dividido en cuatro periodos: 48-39 Ma, 38-31 Ma, 31-27 May 24-17 Ma (Fig. 2.14), aunque
cabe mencionar que recientemente rocas del Cretacico Superior han sido datadas (Glimer et
al.,2003; Breyer et al., 2007; Befus et al., 2008). Este intervalo de actividad magmatica (48-
17 Ma) coincide en gran medida con las edades que han sido reportadas para la PAO las

cuales van desde los ~44 hasta los 0.244 Ma (Camacho-Angulo, 1993; Iriondo et al., 2004).
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Figura 2.14 Periodos de magmatismo de la PMTP (Tomada de James y Henry, 1991).

De acuerdo a las interpretaciones realizadas en la PMTP, algunos autores han sugerido
que este magmatismo es producto de un rift continental (e.g., Baker, 1977; White et al.,
2006). Otros autores propusieron que no existe evidencia de esta condicién y que

probablemente el magmatismo tampoco es producto de dispersion tras-arco (Barker, 1987),
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mientras que otros han dicho que algunas rocas de esta provincia pueden relacionarse a un

diapirismo mantélico desencadenado por procesos de subduccion (Parker, 1983).

Por otra parte, las rocas generadas durante el régimen compresional (48-32 Ma), en
particular los magmas de la region Montanas Davis y Big Bend, han sido atribuidos a un
proceso de ascenso astenosférico asociado con el hundimiento de la placa Farallon a medida
que la tasa de convergencia entre la placa de Norte América y la placa Farallon disminuia
hace 50 Ma (Parker et al., 2012; Parker et al., 2017). En este modelo, la astenosfera pudo
haber calentado la base de la litosfera continental desencadenando la fusion de corteza,
heredando de esta manera pequefias anomalias de Nb en algunos de los magmas generados.
Es importante mencionar que este modelo podria ser adoptado para el caso de la PAO ya que

es probable que ambas regiones estuvieron sujetas a procesos tectonicos muy similares.

Después de esto, se tiene registrado un cambio tectonico a los 31-28 Ma desde un régimen
compresional a uno extensional en base a campos de paleoesfuerzos determinados a partir de
analisis de patrones de diques (Henry et al., 1991). A pesar de que esto es generalmente
aceptado, el periodo en el que ocurrid este cambio es controversial (White et al., 2006). Rocas
igneas con ambas caracteristicas (compresionales y extensionales) fueron emplazadas
durante un periodo transicional de extension temprana entre 31 y 25 Ma y no fue hasta hace
~24 Ma que el fallamiento normal y magmatismo asociado al Basin & Range comenzo (Price
et al.,1987). Cabe mencionar que, para la PAO, este tipo de estructuras de fallamiento normal
no han sido observadas. Sin embargo, existe un magmatismo tardio a lo largo de esta

provincia el cual se encuentra dominado por derrames de composicion basica muy similares.

Al comparar estas dos provincias es posible reconocer que la PMTP es semejante a la
PAO. Estas pueden conectarse espacialmente, las litologias presentes en ambas son muy
parecidas, los periodos de actividad magmatica coinciden en gran medida, ambas presentan
rocas con firmas geoquimicas de ambientes intraplaca y “arc-like”, asi como una coexistencia
de rocas sub y sobresaturadas. Debido a esto, en el presente trabajo la PMTP es considerada

como la extension hacia el noroeste de las localidades que componen la PAO en México.
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3. GEOLOGIA DE LA SIERRA DE SAN CARLOS

3.1. Sierra de San Carlos

Se le conoce como Sierra de San Carlos o Sierra Chiquita al conjunto de plutones que
fueron emplazados durante el Cenozoico, en rocas calcéreas y arcillosas del Cretacico, en la
parte occidental del complejo magmatico Sierra de San Carlos-Cruillas, en el estado de
Tamaulipas, México (Fig. 3.1). Esta sierra se situa entre la cabecera municipal de San Carlos
y los ejidos de Guadalupe y San Lézaro, pertenecientes al municipio de Villagran. Dentro de
las caracteristicas mas importantes de esta sierra, destaca su gran variedad litologica la cual
incluye desde rocas ultrabasicas hasta rocas altamente evolucionadas, asi como zonas con
mineralizaciones econdmicamente importantes y otras con potencial para la extraccion de

rocas dimensionables.

Dentro de los aspectos geologicos que han sido tratados en trabajos previos en el area se
encuentran estudios petrograficos, geoquimicos, geocronologicos e isotdpicos de las rocas
pluténicas (Finlay, 1904; Watson, 1937; Bloomfield y Cepeda, 1973; Nick, 1988; Viera-
Décida, 2006; Viera-Décida et al., 2009; Poliquin, 2009; Mendoza-Vargas, 2010; Leal-
Cuellar, 2018), el estudio petrografico y geoquimico de las rocas hipabisales (diques y sills)
que afloran dentro y fuera de ella (Finlay, 1904; Watson, 1937; Nick, 1988; Rodriguez-
Saavedra, 2003; Mendoza-Vargas, 2010; Elizondo-Pacheco, 2017), asi como el estudio del
derrame Mesa Morterios y sus xenolitos ultramaficos expuesto a las faldas del flanco

occidental de la sierra (Trevifio-Cazares et al., 2005).

Segtin Nick (1988), la Sierra de San Carlos puede ser dividida litologicamente en tres
sectores principales: (a) el norte, donde afloran rocas monzodioriticas y monzoniticas; (b) el
central, constituido por rocas sieniticas (sienitas de feldespato alcalino y nefelinicas); y (c) el
sur, conformado por rocas gabroicas y monzoniticas (Fig. 3.2a-d). Trabajos realizados de
acuerdo con esta division incluyen a Poliquin (2009) y Mendoza-Vargas (2010) en el sector
norte, por Leal-Cuellar (2018) en el sector sur y por Viera-Décida (2006) estudiando
localidades distribuidas en toda la sierra. De acuerdo con los datos geocronologicos que se
tienen hasta la fecha (Bloomfield y Cepeda-Davila, 1973; Viera-Décida, 2006; Poliquin,

2009), se sabe que la actividad pluténica inici6é hace ~38 Ma y culminé hace ~27 Ma.
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Fig. 3.1 Mapa geoldgico de la Sierra de San Carlos y de su periferia occidental. Modificado del mapa geoldgico de Nick (1988) y de la carta G14C69 del INEGI
(1979) y SGM (2001). Referencias: 1 — Nick (1988); 2 — Rodriguez-Saavedra (2003); 3 — Mendoza-Vargas (2010); 4 — Elizondo-Pacheco (2017); 5 — Este trabajo.

Aclaracion: Todas las muestras de geoquimica tienen petrografia.
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Sierra de San Carlos _ .

.| Camptonita |

~ | Cuerpo gabroico a

=

Fig. 3.2 Litologias generales dentro de la Sierra de San Carlos. a) Vista panoramica de la Sierra de San Carlos
tomada desde el ejido de Guadalupe, en Villagran, Tamaulipas. b) Rocas monzodioriticas del sector norte
cortadas por un dique de camptonita en el area de San José (Tomada de Elizondo-Pacheco, 2017). ¢) Cuerpo
sienitico por diques maficos en el area de Carricitos (sector central). d) Cuerpo de gabro de olivino cortado por
un dique sienitico sobre el arroyo Boca de Alamos (Muestra EPD1).

De manera general, el sector norte estd dominado por rocas monzodioriticas y se
caracteriza por presentar una zona mineralizada cuya explotacion tuvo su apogeo a finales
del siglo XIX y a principios del siglo XX. Segun Mendoza-Vargas (2010), una
mineralizacion diseminada o en vetillas de sulfuros de Cu y Fe se observa dentro del intrusivo
(endoskarn), caracterizandose por una asociacion de pirita, calcopirita, bornita, calcocita,
covelita y minerales secundarios de cobre como azurita, malaquita, crisocola y turquesa (Fig

3.3a). Ademas, este autor reportd leyes metalicas con valores mayores a 10,000 ppm de Cu

y hasta 19,200 ppb de Au con bajas concentraciones de Ag, Zn y Mo.

Por otro lado, las rocas plutonicas del sector central se caracterizan por presentar
relaciones de campo que indican un emplazamiento mas joven con respecto a las rocas del
sector sur. En localidades como Carricitos y Boca de Alamos es posible reconocer zonas
transicionales entre gabros y sienitas, donde estas tltimas presentan abundantes enclaves de

rocas maficas, indicando un posible emplazamiento posterior (Fig. 3.3b). En cambio, las
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rocas gabroicas del sector sur se distinguen por mostrar los afloramientos mas extensos, una
foliacidn magmatica muy marcada, asi como cambios mineraldgicos importantes controlados
por la predominancia de minerales maficos o félsicos (Fig. 3.3c). Aunado a esto, es comun
encontrar abundantes diques sieniticos cortando a las masas gabrdicas en los diferentes
cafiones de este sector, apoyando de esta manera la idea que las rocas gabroicas se formaron

antes que las sieniticas (Fig. 3.3d).

Fig. 3.3 Caracteristicas mas destacadas de los diferentes plutones de la Sierra de San Carlos. a) Cuerpo de skarn
conocido como “Piedra Iman” con minerales supergénicos de cobre en el area de San José. b) Enclaves maficos
dentro de rocas sieniticas al fondo del arroyo Boca de Alamos. c) Contraste mineraldgico dominado por
minerales félsicos (parte inferior) y maficos (parte superior) dentro del cuerpo gabroéico aflorando en el area de
Carricitos. d) Dique de sienitico cortando rocas gabroéicas en el area de Carricitos (Muestra CD1).

Cabe mencionar que a las caracteristicas identificadas por Nick (1988), se le puede afiadir
que en el area de San José se tienen masas gabroicas dentro de los cuerpos monzodioriticos,
asi como la presencia de un derrame de basaltos alcalinos sobre las rocas sieniticas en la
localidad de El Rosario (Watson, 1937; Nick, 1988; Viera-Décida, 2006). Aunado a esto, se
destaca que todos los plutones de la sierra son cortados por diferentes generaciones de diques
con variaciones composicionales importantes. Los cuerpos mds comunes son los de

composicion mafica, aunque se puede llegar a tener diques de sienita foiditica y de manera
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especial, lamprofidos alcalinos (Fig. 3.4a-c; Watson, 1937; Bastin, 1937; Bloomfield y
Cepeda-Davila, 1973; Nick, 1988; Mendoza-Vargas, 2010; Elizondo-Pacheco, 2017; Leal-
Cuellar, 2017). Por otro lado, solamente en el arroyo Las Nueces, cerca de la localidad de
Carricitos se ha podido reconocer un sill de ~6 m de espesor y de composicion sienitica el
cual se emplazé en un cuerpo de gabros bandeados (Fig. 3.4d). El hecho de que este cuerpo
tenga esas dimensiones podria sugerir la cercania de la cAmara magmatica que lo alimento.
En este caso, podrian ser los plutones sieniticos del sector central que se encuentran
relativamente cerca de este afloramiento. Estas relaciones de campo sugieren que el
emplazamiento de las sienitas es posterior a los gabros, por lo menos en esta localidad. De
igual manera, es posible encontrar evidencias de deformacion en los cuerpos gabroicos en la
localidad de Carricitos, la cual podria relacionarse a los esfuerzos ejercidos sobre los plutones

gabroicos durante el emplazamiento de los cuerpos sieniticos.

ol 8 Gabros bandeados o

el . [

Fig. 3.4 Ejemplos de estructuras hipabisales que cortan a los plutones de la Sierra de San Carlos. a) Diques
maficos cortando a un dique sienitico y a su vez, ambos cortando una masa de rocas gabroicas en la localidad
de Rincon Murillo. b) Dique de sienita foiditica cortando rocas sieniticas en el arroyo Boca de Alamos. ¢) Dique
de camptonita cortando rocas monzodioriticas en el area de San José. d) Sill sienitico de ~6 m de espesor
emplazado en gabros bandeados en el arroyo Las Nueces (Muestra CS1).
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La naturaleza de las rocas que encajonan a los plutones que conforman la Sierra de San
Carlos permitié que se generaran rocas metamorficas de contacto como skarns en la region
de San José, corneanas principalmente en la periferia occidental y marmoles en el arroyo La
Cuesta y La Unién (SGM, 2001). En este ultimo punto, en ocasiones, se han identificado
bloques de marmol dentro de rocas gabroicas (Fig. 3.5a-b). Por otro lado, la periferia de esta
sierra se caracteriza por presentar algunos cuerpos sieniticos y derrames de lava en ambos
flancos (Mesa Morterios y Marmolejo), el primero de ellos con xenolitos del manto (Fig.
3.5c; Trevino-Cazares, 2006), un cuello volcanico (Cerro Ibarria) de composicion
fonotefritica que se eleva ~650 msnm (Rodriguez-Saavedra, 2003), asi como numerosos
diques y sills ordenados radialmente al sur y al oeste de la sierra (Fig. 3.5d; Elizondo-

Pacheco, 2017).

Fonotefrita

Fig. 3.5 Litologias presentes en la periferia de la Sierra de San Carlos. a) Corneanas cortadas por un dique
méfico en el arroyo Boca de Alamos. b) Bloque de marmol con granate dentro de rocas gabroicas en el arroyo
La Unién. ¢) Flujo fonotefritico de la Mesa Morterios sobre una capa de suelo de ~1 m de espesor. d) Dique
mafico cortando lutitas de la Fm. Méndez cerca del arroyo San Lazaro.
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3.2. Enjambre de diques y sills

Como se ha mencionado, la actividad magmatica relacionada a la Sierra de San Carlos no
se limita unicamente a esta serie de plutones. Existe una gran cantidad de cuerpos hipabisales
(diques y sills) emplazados al sur y oeste de la sierra. Estos presentan una gran variedad
litologica y son encajonados por rocas de la Fm. Méndez. La mayoria de estos cuerpos se
concentran en la periferia occidental, cerca de los ejidos de Buenos Aires, San Lézaro,
Guadalupe, Boca de Alamos y El Pedregal. Por un lado, los diques estan dispuestos de
manera radial y concéntrica con respecto a la sierra, mientras que los sills presentan
generalmente orientaciones NO-SE. En el primer caso, se asume una estrecha relacion con
los patrones de fracturas que se pudieron haber generado a medida que los plutones ascendian
y se emplazaban en la secuencia mesozoica sedimentaria. En el segundo caso, es evidente
que se debe a la posicion actual de los estratos de la Fm. Méndez en la zona. Asi mismo,
dentro de este enjambre existen diferentes generaciones de cuerpos subvolcanicos. Esto es
evidenciado por la intrusion de diques radiales en estructuras preexistentes como sills y

diques con orientaciones N-S.

3.1.1. Diques

Los diques son las estructuras subvolcdnicas mds abundantes en el 4rea. Presentan
espesores variados (0.3 - 2 m) y sobresalen de la topografia plana de la zona como pequefias
crestas que pueden alcanzar hasta los 5 km de longitud. Frecuentemente tienen margenes de
enfriamiento de ~20 cm desarrollados por el contraste térmico con las rocas encajonantes.
Estos muestran un tamano de grano fino y en ocasiones, arreglos mineralogicos fluidales. En
algunos casos, cuentan con baked zones de hasta 40 cm como producto del metamorfismo de
contacto que experimentaron las rocas de la Fm. Méndez. En adicion a esto, los diques suelen
estar segmentados, presentan meteorizacion esferoidal, bloques no asimilados del
encajonante y diferentes episodios de emplazamiento. Asi mismo, pueden llegar a presentar

una tonalidad verdosa debido a una alteracion parcial de su mineralogia primaria (Fig. 3.6a-

d).

Una gran variedad de litologias ha sido documentada: gabros, dioritas, monzodioritas
monzonitas, sienitas, sienitas foiditicas y lamprofidos alcalinos (Fig. 3.7a-d; Rodriguez-

Saavedra, 2003; Elizondo-Pacheco, 2017). La mayoria exhibe texturas porfiriticas, aunque
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también se han observado variedades afaniticas. Los fenocristales mas comunes son de
clinopiroxeno, anfibol, plagioclasa, sanidino y flogopita. Sin embargo, en algunos casos se
ha identificado nefelina (e.g., en sienitas foiditicas). Las formas van de anhedrales a
euhedrales y normalmente rondan la escala milimétrica, pudiendo llegar hasta los ~2 cm de
largo. Por otro lado, xenolitos de origen igneo, al igual que xenocristales de olivino, anfibol
y flogopita han sido reconocidos en algunos lamprofidos alcalinos. En el caso de los
xenolitos, pertenecen a rocas plutonicas de composicion gabroica, sienitica, ijolitica y
granitica. En estos es posible observar bordes que van desde redondeados a subredondeados

y tamafios que llegan a alcanzar hasta los ~15 cm (Fig. 3.8a-d).

Fig. 3.6 Caracteristicas generales de los diques presentes en la periferia de la Sierra de San Carlos. a) Dique
monzodioritico con un margen de enfriamiento de ~15 cm y una baked zone de ~40 cm. Nétese las estructuras
en capa de cebolla como producto de la meteorizacion esferoidal. b) Bloque de lutita no asimilada dentro de un
dique mafico. ¢) Diferentes etapas de emplazamiento de un dique mafico. d) Coloraciones verdosas en un dique
monzodioritico debido a la alteracion de la mineralogia primaria a clorita. 1 — centro del dique; 2 - margen de
enfriamiento; y 3 - baked zone.
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B Dique de sienita nefelinica
N W

Fig. 3.7 Ejemplos de las litologias que presentan los diques en la periferia de la Sierra de San Carlos. a) Dique
monzodioritico cerca del ejido Boca de Alamos. b) Dique sienitico cortando corneanas en el arroyo Boca de
Alamos. ¢) Dique de sienita foiditica (Muestra BAD5). d) Dique de monchiquita (Muestra SLZ4). ¢) y d) se
encuentran en la planicie del flanco occidental de la sierra.

Fig. 3.8 Tipos de xenolitos dentro de lampréfidos. a) Xenolitos de composicion sienitica y gabroica en una
monchiquita de flogopita cerca del ejido Boca de Alamos. b) Xenolito de ijolita de ~15 cm (Muestra BAX1).
¢) Xenolitos feldespaticos en una monchiquita de anfibol. d) Xenolito cuarzo-feldespatico con biotita (Muestra
XMONT1). a) y b) pertenecen al dique BAD1, mientras que c¢) y d) al dique SLZ4.
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3.1.2. Sills

Estos ocurren en menor medida en comparacion a los diques. Se emplazaron de manera
concordante a los estratos de la Fm. Méndez y alcanzan espesores de hasta ~6 m (Fig. 3.9a).
Ademas, suelen formar mesetas con orientaciones NO-SE y exhibir coloraciones rojizas.
Esto, como producto de la erosion diferencial, ya que, en comparacién con las rocas
encajonantes, las primeras presentan mayor resistencia al intemperismo. Asi mismo, carecen
de margenes de enfriamiento y en algunos casos se tienen baked zones de hasta ~1 m de
espesor (Fig. 3.9b). A diferencia de los diques, s6lo han sido reconocidos sills de gabros,
monzogabros y monzodioritas. Estos tienen un color negro en muestra fresca, asi como
textura porfiritica con fenocristales euhedrales y subhedrales de clinopiroxeno y plagioclasa
dispuestos en una matriz de grano mas grueso que la de los diques (Fig. 3.9¢). Probablemente,
esto se debe a que, al tener mayores espesores, experimentaron un enfriamiento mas lento.
De acuerdo a las relaciones de campo, el emplazamiento de los sills precede al de los diques.
Esto es evidenciado ya que, en todos los casos son cortados por diques con orientaciones N-

S o por diques radiales.

Ea ) ’:: -‘g

Fig. 3.9 Caracteristicas generales de los sills presentes en la periferia de la Sierra de San Carlos a) Sill gabréico
cerca del ejido La Majada sobre la carretera NL 22. b) Muestra de mano del sill en la imagen a). Noétese la
abundancia de fenocristales de clinopiroxeno. c¢) Baked zone de ~1 m de espesor en un sill de composicion
mafica.
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3.1.3. Muestreo

Diferentes factores controlaron el muestreo realizado en el presente trabajo. La
informacion mas importante de las muestras tomadas es descrita a continuacion y es resumida
en la Tabla 3.1. Primero, se dio preferencia a afloramientos de lamproéfidos alcalinos, ya que
su informacion geoquimica es limitada. De esta forma, se consideraron las muestras CD3,
MMD, BADI1, M-MED1 BAD6, ACDL1 y BAD?7 situadas cerca de las localidades de
Carricitos, Boca de Alamos, Conrado Castillo y Mesa Morterios. Es importante mencionar
que las primeras tres son lamprofidos ricos en flogopita, mientras que las restantes son ricas
en anfibol. De estas, las primeras seis fueron analizadas por mayores y traza, excluyendo la

BAD7 ya que no se pudo obtener muestra fresca. (Fig. 3.10).

Fig. 3.10 Fotografias de los lampr6fidos muestreados para analisis geoquimicos de elementos mayores y traza.
Para mayor informacion sobre estas muestras ir a la Tabla 3.1.

Aunado a lo anterior, se seleccionaron algunas muestras de diques sieniticos (CD4 y
EPDI1), de gabro (EPDS), de tingiiaita (BADS) y de dos xenolitos corticales (XMONI1 y
BAX1). Las primeras dos pertenecen a estructuras que cortan a masas gabroicas sobre el
arroyo Las Nueces (en Carricitos) y sobre el arroyo Boca de Alamos (Fig. 3.11a-b). La
muestra EPD5 fue seleccionada ya que se considerd que potencialmente podria presentar
caracteristicas de un magma primario (Fig. 3.11c). La muestra BADS proviene de un dique
de sienita foiditica de ~2 m de espesor, ubicado a unos cuantos km del ejido Boca de Alamos.

Este se caracteriza por presentar una tonalidad verdosa muy intensa, abundantes fenocristales
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de sanidino de hasta 1 cm y amigdalas que pueden llegar a medir hasta ~7 cm (Fig. 3.11d).
Cabe mencionar que los dos xenolitos que fueron seleccionados para los analisis representan
una parte importante de este trabajo, ya que tales litologias no han sido reportadas con

anterioridad (Fig. 3.11e-f).

Fig. 3.11 Litologias muestreadas para los analisis geoquimicos de elementos mayores y traza. a) y b) Diques
sieniticos cortando rocas gabroicas en los arroyos Boca de Alamos y las Nueces, respectivamente. ¢) Dique
gabrobico cerca de la localidad de El Pescado. d) Dique de sienita foiditica con abundantes fenocristales de
sanidino. e) Xenolito ijolitico rico con importantes cambios texturales encontrado dentro del dique BAD1, cerca
del ejido Boca de Alamos. f) Xenolito granitico dentro del dique SLZ4 cerca del arroyo San Lazaro.
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Tabla 3.1 Informacion mas relevante de las muestras colectadas dentro y en la periferia de la Sierra de San Carlos

Muestra Localidad N Coordenadas 5 Estructura Litologia Petrografia Geoquimica Mineraloquimica
CD3 Carricitos 2720013 495313 Dique Lamproéfido X X
M-MED1 Conrado Castillo 2730292 474433 Dique Lamproéfido X X
MMD Mesa Morterios 2726381 477751 Dique Lamprofido X X X
SLZ4 San Lazaro 2718895 479526 Dique Lamproéfido X X
ACDLI Boca de Alamos 2721610 489476 Dique Lamproéfido X X
BAD1 Boca de Alamos 2719605 485220 Dique Lamproéfido X X
EPDS5 Boca de Alamos 2719907 488272 Dique Gabro X X
CD1 Carricitos 2720038 495467 Dique Sienita X
CD2 Carricitos 2720059 495513 Dique Sienita X
CD4 Carricitos 2720013 495313 Dique Sienita X X
BEA3 Boca de Alamos 2720322 484260 Dique Sienita X X
EPDI1 Boca de Alamos 2719933 487687 Dique Sienita X X
XMONI1 San Lazaro 2718883 479273 Xenolito Granito X X X
XMON2 San Lazaro 2718883 479273 Xenolito Sienita de FA con nefelina X
BAX1 Boca de Alamos 2719605 485220 Xenolito Foidolita X X
EPS1 Boca de Alamos 2719670 486949 Sill Monzonita X
BAD7 Boca de Alamos 2721362 485987 Dique Lamproéfido X
BAD6 Boca de Alamos 2721077 485700 Dique Lamprofido X X
SLZ5 San Lazaro 2718977 479443 Dique Sienita foiditica X X X
BADS Boca de Alamos 2721050 485671 Dique Sienita foiditica X X
CSl1 Carricitos 2719668 494501 Sill Sienita
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Finalmente, se consideraron cuatro muestras para el analisis mineraloquimico. Tres de
estas corresponden a lamprofidos (SLZ4, MMED1 y MMD), ya que, como se discutird
después, su estudio permiti6é reconocer diferentes procesos magmaticos importantes. A su
vez, se seleccion6 ademas un dique de sienita foiditica (SLZS5) ya que al ser una roca
peralcalina, minerales exéticos podrian estar presentes (Fig. 3.12). Cabe mencionar que la
muestra SLZ4 y SLZ5 son muestras previamente trabajadas por Elizondo-Pacheco, 2017) y
se encuentran muy cerca una de otra, cortando rocas de la Fm. Méndez cerca del arroyo San

Lazaro.

Fig. 3.12 Muestras tomadas para el analisis mineraloquimico. a) Lamprofido SLZ4. b) Sienita foiditica SLZ5).
Muestras MMED1 y MMD en Figura 3.11.

57



CAPITULO 4 PETROGRAFIA

4. PETROGRAFIiA

4.1. Introduccion

El analisis petrografico se llevd a cabo en 22 ldminas delgadas mediante el uso de un
microscopio Leica DM750P de luz transmitida, mientras que la toma de fotomicrografias se
realiz6 con una cdmara Leica DFC295 utilizando el software Leica Application Suite (LAS).
La mayor parte de las muestras, a excepcion de los lamprofidos, fueron graficadas en el
diagrama de Streckeisen (1976) mostrado en la Figura 4.1. Asi mismo, en la Tabla 4.1 se
tiene la litologia, textura y mineralogia de todas las muestras analizadas. A continuacion, se
describiran las caracteristicas mds importantes que fueron observadas en las diferentes

muestras.

4.2. Lamprofidos con micas
4.2.1. Muestra CD3 — Monchiquita

Esta muestra se caracteriza por presentar una textura glomeroporfiritica con matriz
isotropica (analcima?), la cual en ocasiones, se encuentra siendo reemplazada por parches de
calcita. Los glomerocristales se componen principalmente de clinopiroxeno, aunque en
ocasiones se tienen pequefas biotitas y algunos minerales opacos (Fig. 4.2a). Por un lado, los
cristales de clinopiroxeno presentan formas euhedrales, macla simple, zonacion y de manera
escasa, nucleos de color verde en NII. Por otra parte, los fenocristales de biotita son tabulares
alargados con arce moteado y un color café fuerte bajo NII. Estas no presentan un clivaje
marcado, pueden llegar a tener habitos hexagonales (corte basal) y una zonacion donde el
borde exhibe una tonalidad mas suave con respecto al centro del cristal, el cual parece haber
sido reabsorbido (Fig. 4.2b). Aunado a esto, fueron reconocidas estructuras ocelli rodeadas
por biotita en la ldmina (Fig. 4.2a). Una caracteristica importante de esta muestra es que
presenta segregaciones (i.e., estructuras globulares con bordes irregulares gradacionales
hacia su roca huesped; Rock, 1991) de hasta ~1.7 mm las cuales se clasificaron en dos tipos.
El primero constituido por cristales radiales de natrolita y calcita (Fig. 4.2c), mientras que el
otro por zeolitas teniendo a su vez cristales aciculares de biotita y clinopiroxeno (Fig. 4.2d).
Por ultimo, se observaron algunos xenocristales serpentinizados(?) de lo que muy
probablemente fue olivino en base a la forma del cristal (Fig. 4.2¢) asi como pequeiias vetillas

milimétricas rellenas de calcita y analcima (Fig. 4.2f).
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Fig. 4.1 Diagrama de clasificacion para rocas plutonicas de Streckeisen (1976) aplicado a las muestras
utilizadas en este trabajo (excepto lamprofidos). la: Cuarzolita; 1b: Granitoide rico en cuarzo; 2: Granito
de feldespato alcalino; 3a: Sienogranito; 3b: Monzogranito; 4: Granodiorita; 5: Tonalita; 6*: Cuarzosienita
de feldespato alcalino; 8%*: Cuarzomonzonita; 9%*;
Cuarzomonzodiorita/Cuarzomonzogabro; 10*: Cuarzodiorita/Cuarzogabro/Cuarzoanortosita; 6: Sienita de
feldespato alcalino; 7: Sienita; 8: Monzonita; 9: Monzodiorita/Monzogabro; 10: Diorita/Gabro/Anortosita;

6’: Sienita de feldespato alcalino con feldespatoides; 7’: Sienita con feldespatoides; 8’: monzonita con
10’: Diorita/Gabro/Anortosita con

feldespatoides; 9’: Monzodiorita/Monzogabro con feldespatoides;
feldespatoides; 11: Sienita foiditica; 12: Monzosienita foiditica; 13: Monzodiorita/Monzogabro foiditico;

7*: Cuarzosienita;

14: Diorita/Gabro foiditico; 15: Foidolita.
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Tabla 4.1 Composiciéon modal de las estructuras subvolcanicas y xenolitos estudiados.

Muestra Litologia Estructura  Textura Qz Afs Pl Nph Cpx Amp Bt Ph Ol Opq Ap Ttn Zm Cal Ser Zeo Ccn Chl Ep Srp FI Matriz
CD3 Dique G 45.75 19.45 7.67 4.66 9.32 0.55 12.60
M-MED1 L Dique G 2622 1.2 12.90 30.65 3.87 1.29 2.58 8.39 12.90
MMD L Dique G 19.00 39.33 9.67 1.67 6.33 2.00 4.00 8.67 9.33
SLZ4* L Dique G 32.35 17.65 6.86 1.96 0.33 0.98 0.98 0.33 38.56
ACDL1 L Dique Porfiritica 0.38 11.83 41.60 573 0.38 6.49 32.44 1.15

BADI1 L Dique Porfiritica 0.44 3496 1.77 18.58 4.87 0.44 0.44 3.10 17.26 5.75 2.21 0.44 9.73
BAI2* L Dique Porfiritica 8.64 10.30 16.28 27.57 5.98 1.00 11.30 18.94
BEAS* L Dique PF 28.84 17.21 19.07 20.93 7.44 047 0.93 1.86 3.26
EPD5 GB Dique Porfiritica 1.82 29.79 26.44 25.84 3.95 11.55 0.30 0.30

CDl1 S Dique HF 81.57 11.78 1.21 3.63 0.30 0.30 1.21

CD2 S Dique HI 59.10 16.72 030 13.73 1.19 2.69 2.99 2.99 0.30

CD4 S Dique HI 59.21 25.00 7.57 428 033 0.66 2.96

BEA3* S Dique Porfiritica ~ 1.00 72.14 23.88 0.50 1.49 0.50 0.50

EDPI S Dique HE 57.74 24.84 0.65 0.97 0.97 0.32 032 0.65 6.45 3.87 3.23
XMONI GR  Xenolito Granoblastica 40.89 29.56 16.26 6.90 1.48 4.93
XMON2 SFAN Xenolito Al 86.40 030 8.16 1.21 0.60 0.60 0.30 1.21 0.30 0.60 0.30

BAXI1 I Xenolito HI 8.22 54.93 30.92 1.32 0.66 3.95

EPS1 M Sill Porfiritica 56.00 37.33 2.33 1.67 233 033

BAD7 L Dique Porfiritica 13.56  7.63 18.22 39.83 6.78 4.24 5.08 3.81 0.85
BAD6 L CHM Porfiritica 17.95 10.26 18.59 30.77 4.49 4.49 13.46
BADG6 L ST PF 15.38 2.56 21.15 32.05 7.05 0.64 10.90 0.64 9.62
BAD6 L Centro  Porfiritica 321 449 20.51 35.26 3.21 0.64 23.08 1.28 8.33
SLZ5* SF Dique G 31.00 4.67 5033 133 0.33 0.33 0.33 3.00 0.67 8.00
BADS SF Dique G 24.00 4.67 49.33 1.00 1.00 18.33 0.67 1.00

Abreviaturas: Qz = Cuarzo, Afs = Feldespato alcalino, Pl = Plagioclasa, Nph = Nefelina, Cpx = Clinopiroxeno, Amp = Anfibol, Bt = Biotita, Ph = Fengita, Ol = Olivino, Opq
= Opaco, Ap = Apatito, Ttn = Titanita, Zrn = Circén, Cal = Calcita, Ser = Sericita, Zeo = Zeolita, Ccn = Cancrinita, Chl = Clorita, Ep = Epidota, Srp = Serpentina, FI = Foides
isotropicos, Matriz: componentes no distinguibles bajo miscroscopio, L = Lampréfido, GB = Gabro, S = Sienita, GR = Granito, SFAN = Sienita de feldespato alcalino con
nefelina, I = [jolita, M = Monzonita, SF = Sienita foiditica, CHM = borden de enfriamiento, SI = Sector intermedio, G = Glomeroporfiritica, PF = Porfiritica fluidal, Al =

Alotriomorfica inequigranular, HI = Hipidiomorfica inequigranular, HE = Hipidiomorfica equigranular. Las muestras con un * son de Elizondo-Pacheco (2017).
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Fig. 4.2 Fotomicrografias de la muestra CD3. a) Glomerocristal compuesto por clinopiroxenos zonados en
una matriz isotropica. Notar la estructura ocelli bordeada de biotitas sefialada con la flecha. b) Fenocristal de
biotita con un nucleo reabsorbido color café fuerte. ¢) Segregacion de natrolita y calcita. d) Segregacion de
zeolita sosteniendo cristales aciculares de clinopiroxeno y biotita. ) Xenocristal serpentinizado de olivino(?).
f) Vetilla milimétrica rellena de calcita y analcima. a), ¢) y €) bajo NX; b), d) y f) bajo NIL

4.2.2. Muestra MMD — Sannaita

Presenta una textura glomeroporfiritica con cristales de clinopiroxeno zonados y
fenocristales de biotita en una matriz con abundantes feldespatos alcalinos aciculares y
analcima (Fig. 4.3a-b). En el caso de los fenocristales de biotita, tienen formas subhedrales,
textura de arce moteado, alcanzan tamafios de hasta ~2 mm, tienen un color café fuerte bajo
NII, en algunos casos se encuentran zonados, tienen kink bands y de manera andmala,
exhiben macla polisintética (Fig. 4.3c). Por otro lado, los clinopiroxenos se presentan

comunmente en forma tabular y rara vez con hébitos octagonales. Lo mas caracteristico de
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estos fenocristales es su fuerte zonacidon. En ocasiones, se tienen cambios contrastantes
dentro de un mismo cristal, desde zonas incoloras pasando a ser rosadas y verdosas (Fig.
4.3d). Cabe resaltar que algunos cristales presentan tinicamente bordes de rebordes color
verde (Fig. 4.4e). Un aspecto caracteristico de esta muestra, es la presencia de xenocristales
de olivino de hasta ~2 mm, con bordes corridos los cuales tienen coronas de reaccion
compuestas de clinopiroxeno y biotita (~1 mm). En algunos de estos es posible observar kink
bands y bordes iddingsitizados (Fig. 4.5f). Finalmente, se tienen apatitos hexagonales y

minerales opacos dispersos en toda la lamina.

Fig. 4.3 Fotomicrografias de la muestra MMD. a) Glomerocristal compuesto por clinopiroxenos y algunas
biotitas. b) Cristales de feldespato alcalino aciculares en la matriz. ¢) Fenocristal de biotita con macla
polisintética. d) Fenocristal de clinopiroxeno zonado. e) Reborde color verde en clinopiroxeno. f) Xenocristal
de olivino parcialmente iddingsitizado con kink bands y un borde de reaccion de clinopiroxeno y biotita. b),
¢) y ) bajo NX; a), d) y e) bajo NIL
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4.2.3. Muestra BAD1 - Monchiquita

Esta muestra presenta una textura porfiritica con fenocristales de biotita y clinopiroxeno
en una matriz muy alterada isotropica (analcima?). Los primeros tienen formas tabulares y
en ocasiones hexgonales, con arce moteado y un color café fuerte, mientras que los segundos
tienen formas subhedrales y estan zonados. Estos ultimos comunmente exhiben nucleos
verdes y pocas veces pequefios rebordes color verde intenso en los bordes (Fig. 4.4a). En
adicion a lo antes mencionado, se reconocieron tres tipos de estructuras ocelli, todas ellas
siendo rodeadas por biotita. El primer tipo esta rellenado por analcima (isotropica) y calcita
(Fig. 4.4b), el segundo se caracteriza por presentar plagioclasa y el tercero tiene un aspecto
mas homogéneo y unicamente presenta zeolita. Asi como la muestra CD3, esta también
presenta segregaciones rellenas por zeolita las cuales llegan a medir hasta ~2 mm. Por otro
lado, se tienen escasos xenocristales de anfibol reabsorbidos, de clinopiroxeno parcialmente
alterados a clorita y de olivino completamente serpentinizados, todos estando rodeados por
biotita (Fig. 4.4c-d). La matriz en ciertos lugares esta fuertemente alterada a minerales
secundarios como clorita, zeolita, epidota y calcita (Fig. 4.4e). Cabe resaltar que algunas
biotitas pequefias en la matriz estan siendo cloritizadas. Por ultimo, se reconocieron distintos
cristales de clinopiroxeno que estando en contacto con una segregacion de analcima

desarrollaron bordes finos color verde (Fig. 4.4f).

4.3. Lamprofidos con anfibol
4.3.1. Muestra M-MED1 — Sannaita

Esta muestra presenta una textura glomeroporfiritica con abundantes cristales de
clinopiroxeno y anfibol en una matriz rica en analcima y feldespatos alcalinos (Fig. 4.5a).
Los fenocristales mas comunes en la ldmina son de anfibol. Estos tienen formas tabulares y
hexagonales que comunmente estan incompletas (Ver Fig. 4.5a), con un color café y una
fuerte zonacion (Fig. 4.5b). Por otra parte, los clinopiroxenos tienen habitos octagonales, son
incoloros, aunque ciertos cristales presentan bordes de color verde en sus bordes o anillos
verdes dentro del mismo (Fig. 4.5¢). Cabe mencionar que al igual que en la muestra BADI,
estos bordes se desarrollaron en contacto con segregaciones rellenadas por analcima y calcita
(Fig. 4.5d), con la tnica diferencia que en esta muestra algunos cristales de anfibol también

se vieron afectados. En la matriz se encuentran algunos cristales con habitos tabulares de
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feldespato alcalino con macla simple de ~0.15 mm (Fig. 4.5¢), asi como, cristales dentriticos.
De igual manera, los cristales de feldespato se concentran en zonas donde hay analcima. Se
resalta también la abundancia de cristales de apatito, ya sean hexagonales o tabulares

alargados con sus comunes fracturas perpendiculares al eje mayor.

Fig. 4.4 Fotomicrografias de la muestra BAD]1. a) Fenocristal de clinopiroxeno con nucleo color verde. Notar
el borde verde en el cristal sefialado por la flecha. b) Estructura ocelli rellenada por analcima rodeada por
cristales curveados de biotita. c) Xenocristal reabsorbido de anfibol con bordes irregulares. d) Xenocristal de
olivino serpentinizado. ¢) Matriz cloritizada. f) Interaccion entre fenocristal de clinopiroxeno y segregacion
de analcima. b) y d) bajo NX; a), c¢), e) y f) bajo NII.
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Fig. 4.5 Fotomicrografias de la muestra M-MED]1. a) Glomerocristal de clinopiroxeno. b) Fenocristal de
anfibol zonado. Notar su forma incompleta en el centro. ¢) Fenocristal zonado de clinopiroxeno con bordes
color verde en contacto con analcima. d) Segregacion de analcima y calcita. Notar que los cristales de
clinopiroxeno dentro de esta desarrollaron bordes verdes. e) Cristales de feldespato alcalino con macla
simple. f) Cristales dentriticos de feldespato alcalino. e) bajo NX; a), b), ¢), d) y f) bajo NIL

4.3.2. Muestra SLZ4 - Monchiquita

Esta muestra tiene una textura porfiritica con fenocristales de clinopiroxeno y anfibol en
una matriz criptocristalina la cual contiene abundantes microcristales aciculares de
clinopiroxeno (Fig. 4.6a). Los fenocristales de anfibol son de color café, se encuentran
fuertemente zonados y tienen héabitos hexagonales y tabulares. Este tipo de minerales tienen
nicleos que varian entre verde oscuro y café¢ fuerte llegando a ser café claro en los bordes
(Fig. 4.6b). Ademas, estos exhiben huecos en los nucleos, al igual que anillos de minerales

opacos rodeando un nucleo de diferente color. En un solo cristal se reconoci6 un centro de
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anfibol rodeado de minerales opacos y después un borde de clinopiroxeno (Fig. 4.6¢). Algo
que resaltar de los anfiboles con anillos de minerales opacos, es que los nucleos no tienen
una forma definida mientras que el contorno tiene una forma euhedral (Fig. 4.6d). Los
fenocristales de clinopiroxeno tienen hdbitos octagonales y tabulares, con una zonacién muy
marcada. Normalmente muestran un color real ligeramente rosado, aunque algunos tienen
nucleos color verde y una textura de criba. Otros, presentan una zonacién en forma de parches
rosados y verdosos (Fig. 4.6f). Asi mismo, es posible encontrar cristales parcialmente
alterados a clorita. Por lltimo, se tienen minerales accesorios como apatito y titanita en toda

la lamina.

Fig. 4.6 Fotomicrografias de la muestra SLZ4. a) Textura porfiritica con fenocristales de clinopiroxeno y
anfibol en una matriz criptocristalina oscura. b) Fenocristales de anfibol zonados. ¢) Cristal de anfibol con
un anillo de minerales opacos y un borde de clinopiroxeno. d) Feenocristal de anfibol con un nucleo
reabsorbido(?) y un borde de minerales opacos. e) Cristales de clinopiroxeno de nucleo verde con textura de
criba (sefialado por la flecha roja). f) Fenocristal de clinopiroxeno parcialmente reemplazado por clorita. a)
y ) bajo NX; b), ¢), d) y e) bajo NIIL.
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4.3.3. Muestra ACDL1 — Monchiquita

Textura porfiritica con fenocristales euhedrales de clinopiroxeno y anfibol en una matriz
muy fina compuesta principalmente por cristales aciculares de anfibol y de manera escasa
clinopiroxenos, ambos sin orientacion alguna teniendo de manera intersticial microcristales
de zeolita(?) y calcita secundaria (Fig. 4.7a). Los anfiboles (fenocristales mas abundantes)
son generalmente hexagonales, presentan inclusiones de apatito, son color café fuerte,
aunque en escasos cristales fueron observados pequenos crecimientos color verde turquesa
bajo NII (Fig. 4.7b). Estos parecen estar relacionados a cavidades dentro de los anfiboles, las
cuales a su vez, se componen de calcita y raramente epidota. Por otro lado, los fenocristales
de clinopiroxeno presentan zonacion, macla simple, son generalmente incoloros, aunque rara
vez presentan una ligera tonalidad verdosa (Fig. 4.7c). Pocos cristales presentan nticleos
verdes amarillentos, zonacion de reloj de arena y habitos octagonales. En adicion a esto, se
reconocieron clinopiroxenos parcialmente uralitizados (i.e., convertidos a anfibol) en sus
bordes (Fig. 4.7d). Aunado a lo antes mencionado, esta muestra presenta abundantes
segregaciones de ~0.4 mm con calcita, analcima epidota y plagioclasa (Fig. 4.7¢). En estas,
la epidota resalta por su relieve moderado y color verde muy tenue con respecto a los otros
minerales. Solo un cristal de plagioclasa con macla polisintética fue visto en una de estas
estructuras. Finalmente, existen vetillas tardias de ~0.18 mm compuestas de analcima y
calcita o unicamente de calcita. Estas llegan incluso a cortar a las estructuras a las

segregaciones ya sefialadas, indicando asi, un origen posterior (Fig. 4.7f).

4.3.4. Muestra BAD7 - Sannaita

A diferencia de las demas muestras, esta presenta una textura porfiritica con fenocristales
de anfibol y clinopiroxeno, en una matriz compuesta mayormente por feldespato alcalino.
Los fenocristales de anfibol son los mas abundantes y tienen habitos frecuentemente
tabulares estando en ocasiones zonados con un nucleo color café (siendo raras veces color
verde oscuro) mas fuerte que el del borde. A veces, estos nucleos presentan evidencias de
reabsorcion (Fig. 4.8a). En cambio, los clinopiroxenos tienen formas tabulares, siendo
normal encontrarlos parcialmente reemplazados por epidota, calcita y clorita (azul Berlin).
La matriz se compone de feldespato alcalino, anfiboles aciulares, clinopiroxenos,

plagioclasa, clorita, calcita y epidota (Fig. 4.8b). Asi mismo se tienen minerales opacos
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dispersos en toda la [amina. Tanto como en campo como en lamina delgada, se ha reconocido
cierto grado de alteracion en esta muestra. Sin embargo, los anfiboles no estan alterados,
unicamente los clinopiroxenos (en algunos casos solamente los bordes son lo unico que queda
de estos minerales). Esta muestra no tiene clinopiroxenos con bordes color verde ni

estructuras globulares.

Fig. 4.7 Fotomicrografias de la muestra ACDLI. a) Aspecto de la matriz compuesta por cristales de anfibol,
clinopiroxeno y zeolita(?). b) Fenocristal de anfibol con pequefios crecimientos color verde turquesa. c)
Cristales de clinopiroxeno con una ligera tonalidad verdosa. d) Cinopiroxenos parcialmente uralitizados. e)
Segregacion compuesta de calcita y epidota. f) Vetilla milimétrica compuesta por calcita y analcima. a) y e)
bajo NX; b), ¢), d) y f) bajo NIL
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Fig. 4.8 Fotomicrografias de la muestra BAD?7. a) Fenocristal de anfibol con niicleo reabsorbido. b) Aspecto
de la matriz alterada mostrando cristales de epidota, calcita y feldespato alcalino intersticial. a) y b) bajo NX.

4.3.5. Muestra BADG6 - Sannaita

Esta lamina es en extremo particular ya que pertenece a la division entre el chilled
margin y el centro del dique, teniendo un sector intermedio entre estos. Ya que cada uno es
texturalmente diferente, se describirdn de manera separada. (1) Chilled margin: se caracteriza
por la presencia de fenocristales de plagioclasa y feldespato alcalino de hasta ~0.720 mm, de
formas tabulares y en ocasiones zonadas. Es importante mencionar que estos cristales tienen
bordes gradacionales hacia la matriz de la roca (Fig. 4.9a). Ademas, este sector contiene
fenocristales aciculares de anfibol color café fuerte y en menor medida, de clinopiroxeno
zonados de hasta ~1.50 mm. Estos ultimos dos muestran rebordes color verde cuando se
encuentran normalmente cerca de analcima. Todos los minerales ya mencionados se
encuentran sostenidos por una matriz criptocristalina de aspecto sucio acompafiada de
analcima. Este sector no presenta orientacioén alguna. (2) Zona intermedia: Dominado por
una textura fluidal la cual es paralela a la division entre los sectores 1 y 3. Se compone de
una mineralogia similar a la ya descrita con la excepciéon de que la abundancia de
fenocristales de feldespato y plagioclasa es menor. En este sector es notorio el aumento en la
cantidad de fenocristales de clinopiroxeno. De igual manera, en los anfiboles aumenta la
presencia de bordes color verde turquesa en contacto con analcima (Fig 4.9b). En este sector
la matriz criptocristalina y la analcima sostienen abundantes cristales aciculares y
hexagonales de anfibol, asi como cristales octagonales de clinopiroxeno y feldespato. (3)
Centro del dique. Como ya habia sido reconocido en campo, presenta amigdalas de hasta ~5

mm rellenas por zeolita (Fig. 4.9¢). Se destaca la escasez de cristales de feldespato en este
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sector y los que se tienen estan mayormente restringidos a la matriz. De manera general, el
tamafio de los fenocristales de anfibol y clinopiroxeno aumentan en este sector. Disminuyen
los cristales de anfibol con bordes verde terquesa en contacto con analcima. Aunado a todo,
los sectores 2 y 3 presentan minerales totalmente reemplazados a clorita. Estos aumentan de

tamafio y abundancia en el sector 3 (Fig. 4.9d).

Fig. 4.9 Fotomicrografias de la muestra BAD6. a) Cristales de feldespato acompafiados de anfiboles
aciculares y clinopiroxeno en una matriz muy fina. Notar los bordes gradacionales hacia la matriz de los
feldespatos. b) Fenocristales de anfibol con bordes verde turquesa en contacto con analcima. ¢) Segregacion
de zeolita. d) Cristal reemplazado a clorita. a) y c) bajo NX; b) y d) bajo NII.

4.4. Xenolitos
4.4.1. Muestra XMON1 — Granito

Xenolito dentro del dique con clave SLZ4. De manera general, presenta un tipo de
foliacion marcada por cristales de biotita color café los cuales separan bandas compuestas
por cuarzo, feldespato alcalino y plagioclasa. Presenta bordes redondeados como producto
de la fusion parcial de los cristales en los bordes (Fig. 4.10a). La mayoria de los cristales
tienen formas anhedrales, aunque algunas plagioclasas muestran habitos tabulares (Fig.

4.10b-c). Este xenolito, presenta una textura granoblastica pobremente desarrollada. En esta
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es posible reconocer muy pocas uniones triples las cuales tienen mayormente bordes
irregulares y en muy pocos casos bordes regulares (Fig. 4.10d). Existen sectores dentro de la
lamina, comunmente los que estan cercanos a la roca ignea, donde los cristales de feldespato
se presentan parcialmente alterados. Ademas, se tienen “conductos” entre los cristales con
una tonalidad café¢ suave (NII), estos siempre cercanos a las zonas donde estan los cristales
de biotita (Fig. 4.10e). Esto puede interpretarse de dos maneras: fluidos provenientes del
magma pudieron haber penetrado hacia el xenolito por medio de estos conductos alterando
la roca ligeramente; o que los sectores con biotita eran mas suceptibles a ser afectados por el
calor del magma y pudieron fundirse parcialmente y por esto se tenga tal aspecto. En tales
sectores, los feldespatos tienen un aspecto sucio y estan alterados a sericita con un poco de
clacita, mientras que los cuarzos al ser mas resistentes no estan afectados en gran medida.
Por ultimo, se resalta que el xenolito presenta una cantidad considerable de cristales

prismaticos de circon de ~0.05 mm (Fig. 4.10f).

4.4.2. Muestra XMON?2 — Sienita de feldespato alcalino con nefelina

Xenolito dentro del dique SLZ4. Presenta una textura alotriomorfica inequigranular de
grano medio (cristales no mayores a 5 mm) dominada por cristales de feldespato alcalino y
en menor medida, clinopiroxenos verdes. La mayoria de los cristales de feldespato alcalino
presentan estructuras de exsolucion y tienen un aspecto sucio, llegando a alcanzar en algunos
casos tamanos de hasta ~4 mm (Fig. 4.11a). Acompafniando a estos, se tienen cristales de
clinopiroxeno con un color verde intenso (NII), estando en ocasiones oxidados ya sea en sus
bordes o a lo largo de fracturas. Existen variaciones en el color real de estos cristales, unos
van desde amarillo-verdoso a verde esmeralda y otros que unicamente tienen este ultimo
color. Por otro lado, se tienen cristales de biotita color café fuerte con su caracteristico arce
moteado visible hasta en NII y escasos cristales de cancrinita (Fig. 4.11c). Aunado a lo
anterior, pequefos cristales tabulares de nefelina estan dispersos en la lamina. También es
posible encontrar minerales accesorios tales como titanita y circon (Fig. 4.11d), asi como

minerales secundarios como epidota, calcita y clorita.
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Fig. 4.10 Fotomicrografias de la muestra XMONI. a) Arreglo mineraldgico de las bandas leucocraticas. b)
Cristales de siderofilita separando bandas cuarzofeldespaticas. ¢) Borde redondeado en contacto con la
muestra SLZ4. d) Union triple con bordes regulares en cristales de cuarzo. e) Zonas alteradas color café entre
los cristales cercanas a las bandas de siderofilita. f) Cristal de circon fracturado dentro de una plagioclasa.
a), b), ¢), d) y f) bajo NX; e) bajo NII. Sda: Siderofilita.

4.4.3. Muestra BAX1 - Ijolita

Xenolito acarreado por el dique con clave BADI. Esta lamina muestra una textura
hipidiomérfica inequigranular de grano medio. Los minerales que dominan esta roca son
nefelinas totalmente alteradas a cancrinita, clinopiroxenos color verde y de manera
intersticial, feldespato alcalino (Fig. 4.12a-b). Los cristales de clinopiroxeno tiene formas
subhedrales y en menor medida, anhedrales con un color verde muy fuerte y un pleocroismo
que va de amarillo fuerte a verde. Aunado a esto, es posible encontrar cristales de nefelina
totalmente reemplazados a cancrinita los cuales en algunos casos muestran una zonacion

relicta (Fig. 4.12c). Ademas, es posible observar una gran cantidad de titanitas rombohédricas
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las cuales en algunos casos llegan a tener ~1.2 mm y presentar macla simple. Gran parte de
ellas estan agrupadas en ciertos sectores de la lamina (Fig. 4.12d). Asi mismo, se tienen

cristales tabulares y hexagonales de apatito y minerales opacos dispersos en toda la [amina.

Fig. 4.11 Fotomicrografias de la muestra XMON2. a) Cristal de feldespato alcalino con pequefias estructuras
de exsolucion. b) Cristales de clinopiroxeno color verde acompaiiados de feldespato alcalino. c) Cristal de
cancrinita intersticial. d) Cristales de titanita y clinopiroxenos color verde. a), ¢) y d) bajo NX; b) bajo NII.

4.5. Sienitas
4.5.1. Muestras CD1, CD2 y CD4

Estas tres laminas han sido agrupadas ya que presentan ensamblajes mineraldgicos
similares, aunque con pequenas diferencias en las proporciones de algunos minerales. En
primer lugar, la ldmina CD1 se diferencia de las otras dos ya que exhibe una textura
hipidiomorfica fluidal (Fig. 4.13a). Este debe estar ligado al poco espesor del dique (~3 cm),
siendo de esta forma, el encajonante el que controla tal arreglo. Asi mismo, este cuerpo es el
que contiene mayor porcentaje modal de clinopiroxenos (color verde NII) y de feldespato
alcalino. En cambio, en las ldminas CD2 y CD4 abunda en mayor medida el anfibol (Fig.
13b). En los tres casos, los feldespatos alcalinos muestran estructuras de exsolucion. En el

caso de la lamina CD2, se tienen cristales de plagioclasa zonados con bordes de feldespato
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alcalino exhibiendo estructuras en exsolucion (Fig. 13c). Por otra parte, todas las laminas
contienen biotita color amarillo la cual en ocasiones es reemplazada en sus bordes por mica
blanca (Fig. 13d). Es de resaltar que en las muestras CD2 y CD4 se tienen anfiboles zonados
con un nucleo rojizo y un borde verde oscuro (Fig. 13e). Algunos de estos cristales tienen un
color verde tan intenso que llega a enmascarar los colores de interferencia. Por tltimo, es
notorio el alto contenido de titanita con hébitos rombohédricos y con macla simple en todas

las muestras (Fig. 13f).

Fig. 4.12 Fotomicrografias de la muestra BAX1. a) Cristales de clinopiroxeno y de nefelina reemplazados a
concrinita con feldespato alcalino intersticial. b) Reemplazamiento de nefelina por cancrinita. c) Cristales
zonados de nefelina alterados a cancrinita. d) Cristales de titanita rombohédricos de titanita. Todas bajo NX.

4.5.2. Muestra EPD1

Esta muestra presenta una textura hipidiomorfica equigranular. Se compone
principalmente de cristales subhedrales de feldespato alcalino y plagioclasa. Es comun que
ambos presenten pequefios cristales aciculares de sericita en sus nticleos o a lo largo de las
maclas polisintéticas en el caso de las plagioclasas (Fig. 4.14a). Aunado a esto, se tiene una
cantidad considerable de cristales de clorita azul Berlin los cuales son producto de la

cloritizacion de biotitas, mismas que en ocasiones se encuentran sin alterar o estdn como
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relictos dentro de las cloritas (Fig. 4.14b-c). En adicion a esto, se tienen escasos
clinopiroxenos verdes con formas anhedrales los cuales estdn siendo parcialmente
biotitizados. Como minerales accesorios, se tienen escasos cristales de titanita, apatito y una
gran cantidad de circones ~0.1 mm, algunos prismaticos bipiramidales y otros con bordes

redondeados.

Fig. 4.13 Fotomicrografias de las muestras CD1, CD2 y CD4. a) Ordenamiento fluidal de los feldespatos
alcalinos y clinopiroxenos. b) Cristales de anfibol color café intenso junto con feldespatos alcalinos y
pequeiias titanitas. c¢) Cristal de plagioclasa zonado con bordes de feldespato alcalino con estructuras de
exsolucion. d) Biotita ligeramente reemplazada por mica blanca (sefialado por la flecha roja). ) Cristal de
anfibol zonado. f) Cristal de titanita de ~0.7 mm. a), ¢), d) bajo NX; b), ¢) y f) bajo NII. CD1: a); CD2:¢)y
f); CD4:b),d) ye).
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Fig. 4.14 Fotomicrografias de la muestra EPD1. a) Cristal de plagioclasa sericitizado a lo largo de sus maclas
polisintéticas. b) Biotitas cloritizadas. ¢) Clinopiroxeno biotitizado. d) Cristales de circones con formas
tabulares y subredondeadas. a) y d) bajo NX; b) y ¢) bajo NIIL.

4.6. Gabros
4.6.1. Muestra EPD5

Muestra con textura porfiritica representada por fenocristales de plagioclasa, en una
matriz compuesta este mismo mineral, clinopiroxeno y en menor medida, feldespato alcalino.
Dentro de la matriz, se tiene una gran cantidad de cristales anhedrales de biotita producto de
la biotitizacion de los clinopiroxenos (Fig. 4.15a). Estos ultimos, presentan una tonalidad
verde muy ligera. Las plagioclasas pueden llegar a tener macla polisintética, macla simple y
zonacion en un mismo cristal. En raras ocasiones estan deformadas (Fig. 4.15b). En especial,
esta muestra tiene xenocristales de olivino y clinopiroxeno. Los primeros alcanzan tamafios
de hasta ~6 mm, exhiben coronas de reaccion compuestas por clinopiroxeno y biotita (esta
ultima por biotitizacion), estan alterados a iddingsita y presentan lineas paralelas de
inclusiones negras muy pequefias (50x) en todo el cristal que pueden llegar a confudirse como
clivaje (Fig. 4.15¢c-d). Por otro lado, los xenocristales de clinopiroxeno alcanzan tamaios de
~7 mm, son rosados bajo (NII) y presentan un clivaje marcado (Fig. 4.15¢). Un solo cristal

de circon fue reconocido en la ldmina (Fig. 4.15f).
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Fig. 4.15 Fotomicrografias de la muestra EPDS5. a) Fenocristales de plagioclasa en una matriz compuesta
principalmente por plagioclasa, clinopiroxeno y biotita. b) Plagioclasa deformada. ¢) Xenocristal de olivino
iddingsitizado con una corona de reaccion de clinopiroxeno y biotita. d) Inclusiones de 6xidos orientadas
dentro de un olivino. €) Xenocristal de clinopiroxeno color rosa. f) Cristal de circon dentro de una plagioclasa
zonada. a), b)y d) bajo NX; c), d) y e) bajo NII.

4.7. Sienitas foiditicas
4.7.1. Muestra SLZ5

Lamina con textura porfiritica mostrando fenocristales de anfibol, clinopiroxeno,
nefelina y feldespatos alcalinos, embebidos en una matriz compuesta mayormente por
clinopiroxenos aciculares de color verde, feldespato alcalino, feldespatoides y analcima. Lo
mas revelante es que los fenocristales de feldespato alcalino alcanzan tamafios de hasta un
centimetro (Fig. 4.16a). Los fenocristales de anfibol ocurren de formas tabulares con macla

simple y un color café¢ intenso (Fig. 4.16b), mientras que los de clinopiroxenos estan zonados,
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tienen un color verde el cual aumentan su intensidad hacia el borde (Fig. 4.16¢). Las nefelinas
estan agrupadas (clusters) con formas hexagonales o cuadradas teniendo en algunos casos
inclusiones concéntricas o una extincidn en parches. En ocasiones pueden observarse
cristales reemplazados por cancrinita o tener pequefias vetillas de cancrinita cortandolos (Fig.
4.16d). Por otro lado, en la matriz se tiene una gran cantidad de cristales aciculares de
clinopiroxeno color verde, feldespatos con un aspecto sucio bajo NII, analcima y
feldespatoides, ya sean nefelinas cuadradas o cristales isotrépicos hexagonales (Fig. 4.16e-
f). Como mineral accesorio se tienen escasas titanitas, ademds de tener minerales opacos
dispersos en la lamina. En general, los feldespatoides y la analcima en la matriz (ambos
isotropicos) se distinguen ya que los primeros tienen formas euhedrales y comunmente tienen
inclusiones de clinopiroxenos aciculares (al igual que las nefelinas) o pueden estar siendo
alterados a cancrinita o calcita. Por otro lado, la analcima esté rellenando espacios entre los
cristales y presenta una birrifringencia anémala. En general, la roca es cortada por vetillas

milimétricas de cancrinita.

4.7.2. Muestra BADS

Seccion delgada con textura porfiritica representada por fenocristales de nefelina,
clinopiroxeno, feldespato alcalino y xenocristales de biotita en una matriz compuesta
mayormente por clinopiroxenos sddicos color verde, cristales isotropicos (feldespatoide y
analcima) y feldespato alcalino. Los fenocristales de clinopiroxeno presentan formas
octagonales y tabulares, con un color verde intenso ademds de zonacion (Fig. 4.17a). Es
importante mencionar que estos no exhiben alguna evidencia de alteracion deutérica. Por otro
lado, los fenocristales de nefelina estan alterados parcialmente desde sus bordes hacia sus
centros o estan acompafnados de cancrinita (Fig. 4.17b), mientras que en los feldespatos estan
totalmente reemplazados teniendo zonas con feldespato relicto (Fig. 4.17¢c-d). Se interpretan
las biotitas (~3 mm) como xenocristales ya que muestran bordes reabsorbidos y coronas de
reaccion con cristales de clinopiroxeno (Fig. 4.17¢). La matriz de esta roca también presenta
evidencias de alteracion deutérica teniendo los feldespatos un aspecto similar al de los
fenocristales, ademas de tenerse cancrinita intersticial entre cristales isotrdpicos (muy
probablemente feldespatoides). La caracteristica mas relevante es su alto contenido de
segregaciones de hasta ~7 mm rellenadas por zeolitas. En algunos casos se tiene analcima

isotropica con birrifringencia andmala y subgranos anormales (Fig. 4.17f), mientras que en
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otros se pueden distinguir natrolitas con su comun hébito radial. El hecho de tener una gran
cantidad de estas ultimas, y que Uinicamente los feldespatos y nefelina hayan sido alterados,
apunta fuertemente a que esta alteracion es deutérica ocurriendo durante los ultimos estadios
de cristalizacion. De otro modo, si la alteracion fuera posterior y mas agresiva, los

fenocristales de clinopiroxeno deberian estar afectados de igual manera.

Fig. 4.16 Fotomicrografias de la muestra SLZ5. a) Fenocristal de feldespato alcalino de ~1 cm de largo con
macla simple. b) Macla de penetracion en anfiboles color café intenso. ¢) Fenocristal de clinopiroxeno
zonado. d) Fenocristal de nefelina parcialmente reemplazado a cancrinita. ) Matriz compuesta por nefelinas
cuadradas, clinopiroxenos verdes y feldespato alcalino. f) Feldespatoide isotropico hexagonal. a), d) y f) bajo
NX; b), ¢) y e) bajo NII.
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Fig. 4.17 Fotomicrografias de la muestra BADS. a) Fenocristal de clinopiroxeno verde. b) Cristales de
nefelina parcialmente alterados. ¢) y d) Fenocristal de feldespato alcalino reemplazado. Notar su macla de
Carsbald relicta y la zona que se preservo sin alterarse. e) Xenocristal de biotita reabsorbido. Notar sus bordes
sefialados por la flecha. f) Segregacion rellanada por analcima. Todas bajo NX excepto a).

4.8. Monzonita

4.8.1. Muestra EPS1

Presenta una textura porfiritica pobremente orientada. Los fenocristales se componen
unicamente de feldespato alcalino y plagioclasa tabulares. Estos alcanzan tamafios de hasta
~2.3 mm y pueden presentar macla simple y polisintética al mismo tiempo o estar zonados
(Fig. 4.18a). En raras ocasiones muestran kink bands. La matriz estd compuesta por estos
mismos minerales en diferentes proporciones. Aunado a esto, se tienen pequefios
clinopiroxenos xenomorficos, algunos de ellos parcialmente biotitizados (Fig. 4.18b).
Ademas se tienen opacos y apatitos dispersos en toda la ldmina, estos ltimos con habitos

tabulares y hexagonales.
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Fig. 4.18 Fotomicrografias de la muestra EPS1. a) Fenocristales de plagioclasa y feldespato alcalino en una
matriz compuesta por esos mismos minerales. b) Clinopiroxeno parcialmente biotitizado. Ambas bajo NX.
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5. MINERALOQUIMICA

5.1. Introduccion

Para el andlisis mineraloquimico se consideraron tres muestras de lamprofidos (MONI,
M-MEDI1 y MMD) y un dique de sienita foiditica (SLZS5). En estas muestras se midieron
principalmente clinopiroxenos, anfiboles, micas, feldespatos y olivinos. En estos se trazaron
perfiles con el fin de observar los cambios composicionales que ocurrian en el sistema a
medida que cada tipo de cristales se formaba. Estos andlisis se llevaron a cabo en el CNME
(Centro Nacional de Microscopia Electronica) en Madrid, Espafia; mediante el uso de una
microsonda de electrones JEOL Superprobe JXA-8900M. De manera conjunta, imagenes BSE
de los minerales analizados fueron tomadas con un microscopio electronico de barrido (SEM).
La medicion se realizo acelerando una corriente de 20 nA con un voltaje de 15-20 kV con un haz
de electrones de ~1 mm. Las concentraciones fueron corregidas por el método ZAF (detalles en
Reed, 2005) para el nimero atomico (Z), absorcion (A) y fluoresencia (F). para la calibracion del
equipo se utilizaron minerales de referencia de la Institucion Smithsoniana (Jarosevitch et al.,
1980). Por ultimo, cabe mencionar que a modo de comparacion, datos de piroxenos, olivinos y
micas de los plutones de la Sierra de San Carlos (Nick, 1988) y de algunos cuellos volcanicos
(litologias en Capitulo 6), cumulatos gabroicos (en cuellos volcanicos) y de un flujo lavico
fonotefritico (Trevifio-Cazares, 2006) fueron utilizados para la generacion de los diagramas que

se presentaran a continuacion.

5.2. Clinopiroxenos

En primer lugar, todos los datos de clinopiroxenos (Anexo 1) fueron procesados en la
hoja de calculo PX-NOM de Sturm (2002) con el fin de calcular los cationes
correspondientes. Una vez obtenidos, se procedié a usar los tres diagramas propuestos por
Morimoto (1988) para la clasificacion mineraldgica. En la Figura 5.1a se observa el diagrama
de clasificacion preliminar utilizado para separar los piroxenos entre los cuatro grupos
diferentes: Quad (Ca-Mg-Fe), Ca-Na, Na y otros. Como es apreciable, la mayoria de los
clinopiroxenos se proyectan dentro del campo Quad mientras que unos pocos se encuentran
dispersos dentro del campo Ca-Na. El hecho de que algunas fases se grafiquen fuera de la
linea Q +J = 2, cerca de los grupos Ca-Na y Na, se debe a que experimentaron dos tipos de

sustituciones acopladas (Morimoto, 1988). La primera de ellas (Na-R3*-Si»-O¢) hace que los
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cristales presenten un exceso de Na y Fe¥en los sitios M2 y M1, respectivamente (e.g.,
aegirinas), mientras que la segunda [Na-(R?*/2)-(Ti**/2)-Si»-O¢] provoca un exceso de Na en

el sitio M2 y la presencia Ti*" en el sitio M1 (e.g., augita aegirinica).

Los piroxenos dentro del grupo Quad pueden ser posteriormente clasificados con el
diagrama Wo-En-Fs o cuadrilateral (Fig. 5.1b). Cabe aclarar que algunas muestras presentan
porcentajes ligeramente mayores al 50% de Wo, aspecto relacionado a la manera de
normalizar los datos (Morimoto, 1988) o a una excesiva sustitucion de elementos no
cuadrilaterales (e.g., Bédard et al, 1988). Aunque la mayoria de los piroxenos son
clasificados como diopsidos, se tiene una parte importante de hedenbergitas. De manera
particular, en los lamprofidos, los valores mas bajos de Fs (<10%) se tienen en nucleos
oscuros que pueden ser separados en dos grupos. El primero incluye nticleos parcialmente
reabsorbidos los cuales presentan hasta 0.16% de Cr2Os. El segundo grupo estd conformado
por nucleos euhedrales de cristales en coronas de reaccion en olivinos (0.30 y 0.63% de
Cr203) (Fig. 5.1c-d). Debe mencionarse que, aunque estos nucleos oscuros se llegan a solapar
con los clinopiroxenos peridotiticos de Trevifio-Cazares (2006) no sélo graficamente, sino
también con las concentraciones mas bajas de Cr20;3 (0.39-2.07%), no existe relacion entre
ellos. Esto es interpretado ya que los nucleos reabsorbidos del grupo I no tienen suficiente
Cr203, mientras que los nucleos del grupo II, aunque son relativamente ricos en Cr2Os, sus

habitos indican que fueron cristalizados a partir de un magma.

Por otra parte, las zonas o cristales clasificados como hedenbergitas se encuentran en
diques de sienita foiditica (al igual que en sus equivalentes intrusivos) y en lampréfidos. En
el primer caso, las hedenbergitas estan en forma de fenocristales euhedrales color verde,
mientras que en los lamprofidos se presentan como zonas color verde en fenocristales
zonados de diodpsido. Estas se presentan en forma parches irregulares y como bandas de
crecimiento (>0.01 mm) con caras bien formadas o bordes reabsorbidos. De igual manera, es
posible encontrar hedenbergitas en forma de nucleos reabsorbidos de color verde (green-core

pyroxenes) los cuales normalmente exhiben textura celular o de criba.

Por otro lado, los piroxenos de los grupos Ca-Na y Na fueron adicionalmente
clasificados mediante el diagrama Ae-Di-Hd (Fig. 5.1e). En este se resalta de manera

importante que los piroxenos mas ricos en Na y Fe® (aegirinas) se encuentran en los
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lamprofidos y no en las rocas sieniticas, como cabria esperar. Es importante mencionar que
las composiciones de tipo aegirina en lamprofidos se restringen Unicamente a pequefios
rebordes pobremente desarrollados. Estos exhiben un color verde intenso bajo nicoles

paralelos y son muy brillantes en las imagenes BSE (Fig. 5.1f).
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Fig 5.1 a) Diagrama de clasificacion preliminar de piroxenos entre los grupos Quad, Ca-Na, Na y otros. Q =
(Ca+ Mg+ Fe*)™; J = 2(Na)M. b) Diagrama cuadrilateral Wo-En-Fs para clasificar piroxenos tipo Quad. ¢)
y d) Imagenes BSE de diopsidos zonados nucleos oscuros con bajos % de Fs. e) Diagrama Ae-Di-Hd para
piroxenos sodicos (Larsen, 1976). Diamante: rocas plutonicas; Cuadrado: rocas subvolanicas; Triangulo:
rocas volcanicas. Para este y los proximos diagramas, ver el apartado 5.1 para los datos bibliograficos.
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A diferencia de los diques de sienita foiditica, los lampréfidos presentan una gran
cantidad de fenocristales zonados de clinopiroxeno. Con el fin de observar graficamente estos
cambios composicionales, se trazaron perfiles a lo largo de cristales representativos. En
primer lugar, todos los fenocristales muestran zonaciones de tipo oscilatoria. En las Figs.
5.2a-c se tienen nucleos oscuros reabsorbidos ricos en MgO (12.57-15.30%) los cuales en
algunos casos preservaron caras bien definidas. Aunque en las Figs 5.2a-b los nucleos son
quimicamente similares en todos los elementos mayores, en la Fig. 5.3¢ se tienen aumentos
en SiO2, AL,O3 y TiO,. Aunado a esto, los tres fenocristales presentan crecimientos internos
de hedenbergita ya sea con caras bien definidas o con bordes reabsorbidos. Estas zonas se
caracterizan por un aumento de FeO, MnO, Na;O y una disminuciéon en MgO, CaO, ALOs y
Ti0,. En todos los casos, estas zonas estan recubiertas por didpsido. Cabe mencionar que en
el fenocristal mostrado en la Fig. 5.3c, se tienen rebordes xenomorficos de aegirina en ambos
extremos. Estos se caracterizan por un aumento abrupto de FeO, MnO, Na>O, TiO> y una

disminucioén drastica de MgO, CaO y Al>Os.

Por otro lado, existen fenocristales euhedrales zonados con dos tipos de nucleos
hedenbergiticos rodeados por didpsido. Estos nucleos pueden ser separados quimica y
texturalmente. El primer tipo se caracteriza por presentar 15.97-16.45% de FeO, 0.63-0.72%
de MnO y 1.43-1.45% de Na>O. Exhibe un color verde bajo nicoles paralelos, bordes
redondeados y una textura celular. Es de notar que el proceso de reabsorcion que experimentd
este cristal fue pervasivo, ya que ademas de producir la disolucion de sus caras, lo afectd
internamente. Esto estd representado por el crecimiento de didpsido rodeando los sectores
internos disueltos el cual es composicionalmente similar al que se encuentra en el borde del
fenocristal (Fig. 5.2d). El segundo tipo contiene menores concentraciones de FeO, MnO y
Na,O (12.97-14.94, 0.32-0.51 y 1.01-1.14%, respectivamente), muestra una tonalidad
rosacea-verdosa (NII), zonacion y bordes irregulares reabsorbidos. Estos nucleos se
encuentran bordeados por hedenbergita color verde la cual presenta una quimica similar a del
nucleo con textura de criba. Asi mismo, estos crecimientos son recubiertos por una zona

delgada de diopsido (5.2e-f).

Por ultimo, fueron reconocidos fenocristales euhedrales de clinopiroxeno que aunque se

encuentran zonados, no exhiben variaciones quimicas importantes. En ocasiones estos
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pueden tener nticleos reabsorbidos los cuales son recubiertos por zonas de didpsido con una
composicion similar, mismos que a su vez, tienen un borde con mayores concentraciones de

FeO, Al,Os y TiO; (Fig. 5.2g).
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Fig. 5.2 Perfiles composicionales de fenocristales zonados de clinopiroxeno. a) - ¢) Didpsidos zonados con
sectores verdosos de hedenbergita. d) Piroxeno de nticleo verde con textura celular (Green-core pyroxene).
e) -f) Fenocristales euhedrales zonados de hedenbergita. g) Fenocristal euhedral zonado de didpsido.
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Continuacion de la Figura 5.2.
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Continuacion de la Figura 5.2.

5.3. Anfiboles

Antes de usar los andlisis de anfiboles obtenidos (Anexo 2), estos fueron procesados con
la hoja de calculo AMFORM (Ridolfi et al., 2018), que permite calcular la distribucion de
cationes necesaria para su clasificacion, ademas de indicar el grupo al cual pertenecen. Para
esto ultimo, se utilizaron los diagramas para anfiboles calcicos propuestos por Leake et al.
(1997) (Fig. 5.3a). De manera general, los anfiboles pertenecientes al dique de sienita
foiditica (SLZ5) fueron clasificados como hastingsitas, mientras que los que se encuentran
en los lamprofidos (MON1 y MMEDI) se clasificaron como kaersutitas. Sin embargo,

existen unas pocas excepciones que seran abordadas mas adelante.

Aunado a lo anterior, se utilizo el diagrama VAl vs K de Ridolfi y Renzulli (2012) para
diferenciar entre anfiboles en equilibrio con liquidos alcalinos y calcoalcalinos (Fig. 5.3b).
Este diagrama reafirma el caracter alcalino de los lamproéfidos, mismo que ya habia sido

inferido por los ensamblajes mineraldgicos observados en tales rocas.
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Fig. 5.3. a) Diagrama de clasificacion de anfiboles célcicos (Leake ef al., 1997). b) Diagrama discriminatorio
entre anfiboles en equilibrio con liquidos pertenecientes a las series alcalinas o calcoalcalinas (Ridolfi y
Renzulli, 2012). Coordenadas VAI/AK: 1.10/0.230, 1.97/0.191, 2.25/0.139.

Primeramente, se analizaron algunos fenocristales de hastingsita subhedrales sin
zonacion en el dique de sienita foiditica. Estos presentan mayores concentraciones de FeO
(21.02-23.19%), MnO (0.75-0.79%), y menores de Al,O3 (10.53-2.89%), MgO (4.87-
5.15%), CaO (10.56-11.51%) y #Mg (27.23-30.01%) en comparacién con los anfiboles
presentes en los lampréfidos (10.00-20.73%, 0.11-0.55%, 13.64-15.23%, 5.13-13.08%,
11.55-13.50% y 30.61-69.99%, respectivamente).

Al igual que en los clinopiroxenos, se realizaron diversos perfiles a lo largo de varios
fenocristales anfibol en lamproéfidos. En la Fig. 5.4a-c se tienen fenocristales hexagonales de
kaersutita con zonacion de tipo oscilatoria y nucleos brillantes reabsorbidos los cuales
presentan mayores contenidos de FeO (13.48-17.61%) y MnO (0.11-0.22%) y una caida
abrupta en el #Mg (43.88-58.89%) con respecto al resto del cristal (10.00-12.36%, 1.95-
2.56% y 62.08-69.99%, respectivamente). Asi mismo, es de resaltar el borde de
magnesiohastingsita en la Fig. 5.4a [Ti = 0.489, Mg/(Mg+Fe?*") = 0.776, AIV! < Fe*'] y la
zona interna brillante ligeramente reabsorbida que es composicionalmente similar a los

nucleos en la Fig. 5.4c.

90



CAPITULO 5 MINERALOQUIMICA

a)

Borde Niicleo Borde Niicleo Borde Nicleo Borde
14.5 20.0 17.0
12,0 MgO 13.0 4 120 &
FeO
95 6.0 7.0
40.0 40.0 380
o
390 |
Q 380
©n 380 F

37.0 36.0

270 25

2.0

0.6

0.4

0.2

0.0

15.0 15.5 15.5

ALO

140 135 . - 135

5.0 6.0 58

TiO,

40 40 . . 48
16 20 21
1%
Q, s s \/\
M L. 17
14 . . . . . . Ls 15
02 025
020 03
0.5 2
C“? oLy 0.10 ’
M : 01
005
00 0.00 00
720 680 .0
g d
o 680 610 6.0
S 640 540 570
+
60.0 470 510
56.0 400 450
35 3 3 32 31 3% 29 0% 5 6 7 8 1415 16 17 18 19 20 21 22 23 24 25 26 27
Anélisis Analisis Analisis

Fig. 5.4 Perfiles composicionales realizados en cristales zonados de anfibol. a) — d) Cristales de kaersutita
con nucleos reabsorbidos brillantes ricos en FeO. e) Cristal de kaersutita con un borde brillante de
ferrokaersutita. f) Cristal de kaersutita con una zona brillante interna de magnesiohastingsita.
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Por otra parte, en la Fig. 5.4d se tiene un fenocristal euhedral de kaersutita con zonacion

oscilatoria y un centro reabsorbido que, a su vez, presenta un borde brillante rico en FeO,

Na;O y MnO. De manera contraria, en la Fig. 5.4e se tiene un fenocristal de kaersutita mal

desarrollado con un borde muy brillante de ferro-kaersutita el cual exhibe la mayor

concentracion de FeO (20.73 %), MnO (0.55%) y el menor #Mg (30.61). Por ultimo, en la

Fig. 5.4f se tiene una zona concéntrica brillante clasificada como magnesio-hastingsita

(Analisis 42). Esta presenta una ligera diferencia en las concentraciones de FeO, Na,O, MnO

y una caida importante en el #Mg con respecto a las zonas de kaersutita contiguas.

BaO K,0 TiO, ALO, MnO Na,0 Si0,

#Mg

1.90

025
020
015
0.10

0.05

66.0
56.0

46.0

r//
—
—
e
]
S

36.0

12 il 10 9 13
Analisis

260
Analisis

Continuacion de la Fig. 5.4.

Anélisis

92



CAPITULO 5 MINERALOQUIMICA

Con el fin de determinar las condiciones geotermobarométricas (P y T) a las cuales estos
anfiboles se formaron, se utilizaron las ecuaciones proporcionadas por Ridolfi y Renzulli
(2012), en conjunto con las recomendaciones de Gorini et al. (2018). De los 43 analisis con
los que se cuenta, solamente seis pudieron ser utilizados. Dichos andlisis caen dentro de los
campos de confiabilidad sugeridos por Ridolfi y Renzulli (2012) en los diagramas H2Omelc Vs
T (°C) y T (°C) vs P (MPa) (Figs. 5.5a-b). En la Fig. 5.5¢ se tienen las imagenes BSE junto
con las condiciones calculadas para un fenocristal de la muestra MMEDI1. Es importante
mencionar que los analisis 30 y 31 fueron descartados ya que estan situados en un nucleo
externo reabsorbido y es probable que a esto se deba la inmediata diferencia en las
condiciones P-T calculadas. Esto puede apoyarse en el hecho de que en los andlisis 32-34 se
tienen valores muy similares entre si (valores promedio: Pcaic = 974 MPa; Teae = 1049.2 °C;
h =37 km), contrastando totalmente con los andlisis 31. En adicion, se pudieron calcular las
condiciones P-T en un borde de kaersutita de la muestra MONI1. A diferencia, este presenta

una Pcaic de 663 MPa, una Teaic de 1025.5 °C lo cual equivale a una profundidad de ~25 km.
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Fig. 5.5 Condiciones geotermobarométricas de fenocristales de kaersutita. a) y b) Diagramas con campos de
confiabilidad sugeridos por Ridolfi y Renzulli (2012). c) Imagenes BSE de cristales de kaersutita junto con
los valores calculados para cada punto analizado. Izquierda: MMEDI; Derecha: MONI.
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5.4. Micas

Los datos obtenidos de micas (Anexo 3) fueron introducidos al software MICA+ (Yavuz et
al.,2003) ya que este ademads de obtener la formula estructural para cada anélisis, clasifica el tipo
de mica segin Tischendorf (1997) y segun el esquema de la IMA (Asociacion Mineraldgica
Internacional) descrito en Rieder ef al. (1998). En el primer caso, todas las micas de los
lamprofidos fueron clasificadas como biotitas magnésicas y unas pocas como flogopitas,
mientras que las micas del xenolito granitico pertenecen al campo de biotitas ricas en hierro (Fig.
5.6d). Sin embargo, de acuerdo a los nombres acreditados por la IMA, se tienen flogopitas y
siderofilitas, respectivamente. Al observar las imagenes BSE de cada uno de estos tipos de micas,
es posible distinguirlas facilmente por la intensidad de brillo que presentan. En este caso, las
siderofilitas son mas brillantes debido a que presentan mayores concentraciones de FeO (21.60-
22.92%) que las flogopitas (7.13-11.47%) (Fig. 5.6a-c). Esto ultimo también puede ser observado
en el diagrama I.E vs #Mg donde es notable la diferencia de Fe y Mg entre las flogopitas y las
siderofilitas (Fig. 5.6d). También se utilizé el diagrama ternario 10Ti0,-FeO*-MgO de Nachit
et al. (2005) el cual es 1til para distinguir entre biotitas primarias, reequilibradas y neoformadas.
Este diagrama muestra que las siderofilitas del xenolito granitico son primarias, mientras que las
flogopitas de los lamprofidos y cumulatos, se encuentran en el campo de cristales reequilibrados.
Finalmente, usando el geobarometro y geotermémetro de Uchida et al. (2007) y Wu y Chen
(2015), respectivamente, se calculdé una presion y una temperatura promedio de 180 MPa y

626.22 °C (n=7), equivalente a una profundidad de ~6.8 km para el xenolito granitico.

5.5. Feldespatos

Para este caso, se analizaron distintos cristales en la matriz de algunos lamprofidos,
cristales del xenolito granitico, asi como fenocristales en el dique de sienita foiditica (Anexo
4). Posteriormente, fueron clasificados de acuerdo a los diagramas ternarios Or-Ab-An de
Smith y Brown (1988). En los lamproéfidos, los feldespatos pueden ser divididos de manera
textural y mineralogica. En la muestra MMEDI, se tienen feldespatos calcosodicos
clasificados como oligoclasa-andesina (plagioclasa) los cuales raramente exhiben caras bien
desarrolladas, mientras que la muestra MMD presenta una gran abundancia de cristales
aciculares de sanidino (feldespato alcalino). En ambos casos, los feldespatos se encuentran
sostenidos por analcima (Fig. 5.7a-c). Por otro lado, el xenolito granitico tiene tanto

plagioclasas (oligoclasas) como feldespatos alcalinos (ortoclasas) con héabitos subhedrales.
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Asi mismo, un perfil composicional en un fenocristal subhedral de sanidino zonado en la

muestra SLZ5 permite reconocer una zonacién de tipo oscilatoria con un aumento importante

de K>O hacia el borde del cristal. En este mismo fenocristal, se tiene la presencia de dos

sectores que pueden ser clasificados como feldespatos ricos en Ba ya que su contenido de

BaO supera el 2 % en peso.
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Fig. 5.6 Caracteristicas mineraloquimicas generales de las micas medidas. a)-c) Imagenes BSE de flogopitas
y siderofilitas. d) Diagrama mgli vs feal para la clasificacion de micas (Tischendorf, 1997). ) Diagrama I.LE
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Fig. 5.7 Caracteristicas mineraloquimicas generales de los feldespatos medidos. a)-b) Cristales de oligoclasa-
andesina y sanidino, respectivamente, en la matriz de diferentes lamprofidos. a) Diagrama ternario Or-Ab-
An de Smith y Brown (1988). d) Perfil composicional en fenocristal zonado de sanidino. Phl = flogopita; Ol
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5.6. Olivinos

Los olivinos analizados en el presente estudio (Anexo 5) pertenecen a la muestra MMD
y se presentan en forma de xenocristales reabsorbidos con coronas de reaccion compuestas
principalmente por diopsido (Fig. 5.8a-d). Con el objetivo de encontrar alguna similitud entre
estos xenocristales de olivino y los datos reportados en rocas del complejo magmatico bajo

estudio, se procedié a construir diagramas bivariados donde se grafico el %Fo del olivino
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contra diversos elementos mayores. El %Fo varia drasticamente dependiendo la litologia o
estructura: Intrusivos gabroicos (51-77%); cuellos volcanicos (69-86%); cumulatos
gabroéicos en cuellos volcéanicos (84-88%); flujo fonotefritico (83%); lamprofidos (85-89%);
peridotitas (86-92%). Al observar los diagramas bivariados en la Fig. 5.8e-h, es posible
reconocer dos grupos en los olivinos peridotiticos estudiados por Trevifio-Cézares (2006). El
primero de ellos presenta los valores mas altos de NiO, MgO y %Fo de 89-92 (xenolitos del
Cerro Burgos, El Cuervo y Mesa Morterios) mientras que el segundo, en comparacion con el
anterior, se encuentra ligeramente enriquecido en MnO, FeO y tiene %Fo de 86-88 (xenolito
del Cerro La Paz). Es a este Gltimo grupo al cual los xenocristales de olivino en la muestra

MMD se encuentran quimicamente asociados.

5.7. Oxidos

Primero, todos los cristales analizados (Anexo 6) fueron procesados con el software
ILMAT de Lepage (2003) el cual clasifica y obtiene la distribucion de los cationes de cada
cristal. De acuerdo a esto, los 6xidos pueden dividirse en dos grupos: magnetitas e ilmenitas.
Aunque los primeros fueron reconocidos en ambas litologias, estos cristales presentan una
quimica ligeramente diferente. En la muestra MMD (lampréfido) se tienen magnetitas en la
matriz, como inclusiones y formando parte de coronas de reaccion en olivinos. Estos pueden
diferenciarse a partir de sus concentraciones de elementos mayores: los primeros son los mas
ricos en MnO (2.06%), los segundos en CaO (0.272%; inclusion en didpsido) y los terceros
en Cr203 (1.57%). Para el caso de la magnetita analizada en la muestra SLZ5, se tienen

mayores contenidos de TiO2 (15.79%) y FeO (73.93%) sin la presencia de MgO.

Por otro lado, en la sienita foiditica se analizaron distintos cristales aciculares de ilmenita
intersticiales, asi como en bordes de reemplazamiento en titanitas los cuales se caracterizan
por presentar altos contenidos de MnO y NbyOs (Fig. 5.9a-b). Debido a que tal ocurrencia
mineraldgica puede considerarse exodtica o poco comun, se realizd una base de datos con
informacion de complejos de todo el mundo para poder comparar quimicamente cada uno de
estos (Tsusue, 1973; Mitchell, 1978; Gaspar y Wyllie, 1983; Tompkins y Haggerty, 1985;
Ramirez-Fernandez, 1996; Chakhmouradian y Mitchell, 1999; Sakoma y Martin, 2002;
Zaccarini et al., 2004; Castillo-Oliver et al., 2017; Xu et al., 2018).
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Fig. 5.8 Caracteristicas mineraloquimicas generales de los xenocristales de olivino medidos. a)-d)
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Primero fue utilizado el diagrama ternario Geikielita-Pirofanita-Ilmenita de Mitchell y
Liferovich (2004) y unicamente fueron graficadas ilmenitas con contenidos mayores al 2%
de MnO. En este diagrama es posible reconocer que las ilmenitas presentes en la muestra
SLZS5 se encuentran totalmente empobrecidas en el componente geikielita y aunque no llegan
a proyectarse dentro del campo de la pirofanita, algunos de estos cristales son de los mas
enriquecidos en MnO (9.09-21.25%) en el mundo (Fig. 5.9¢). Por ultimo, las ilmenitas ricas
en MnO y Nb,Os fueron graficadas en el diagrama bivariado MnO vs Nb>Os (Fig. 5.9d). En
este se siguio el criterio de Mitchell (1978) para considerar a una ilmenita rica en MnO (>2%
de MnO) y debido a que para el Nb2Os no existe tal criterio, se aplicd el mismo limite
composicional. En este diagrama se resalta un cristal de ilmenita que a pesar de no ser rico
en MnO, contiene hasta 4% de NbOs, siendo superado solamente por las ilmenitas
contenidas en kimberlitas de Rusia.
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Fig. 5.9 Caracteristicas generales de los 6xidos medidos. a) Imagenes BSE de ilmenitas aciculares ricas en
Nb y Mn. b) Cristales de ilmenitas ricas en Nb y Mn reemplazando a una titanita y junto a una hedenbergita.
c¢) Diagrama ternario Geikielita-Pirofanita-Ilmenita (Mitchell y Liferovich, 2004). d) Diagrama ternario FeO-
Fe203-TiO: (Buddington y Lindsley, 1994). Datos usados en ¢) y d) introducidos en % mol. e) Diagrama
bivariado MnO vs Nb20Os el cual clasifica las ilmenitas de alto Nb y Mn.
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5.8. Otras fases

Aunado a los minerales antes mencionados, también fueron analizadas algunas fases que
se encontraban en pequefias cantidades (Anexo 7). Diversos cristales zonados de titanita
fueron reconocidos en el dique de tingiiaita y en los lamproéfidos, sin embargo, estos no
presentan concentraciones mayores del 1.5% de NbOs. De igual manera, se midieron
cristales de apatito los cuales, en algunos casos llegan a presentar hasta 1.32% de Ce2O;
(muestra MON1), 0.547 de La>O3 (muestra MMED1) y de manera general, valores menores
a 0.023 de ThO.. En la sienita foiditica se midieron algunos fenocristales de nefelina y de
manera muy particular, fluoritas con inclusiones de Sr-burbankita (Fig. 5.9a). Por tltimo, en
la mayoria de las muestras se midieron algunos cristales de analcima en la matriz (excepto

MONI1).
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6. GEOQUIMICA

6.1. Introduccion

Para el presente estudio se consideraron 12 muestras para el anlisis de elementos
mayores y traza (Tabla 6.1). Estos fueron realizados en los laboratorios de Bureau Veritas
Commodities (Vancouver, Canadd). Todas las muestras fueron preparadas mediante el
procedimiento PRP70-250 excepto la XMONI, de la cual solo se contaba con 6 g y fue
preparada por PULHP. El paquete utilizado para el andlisis fue el LF200 mismo que incluye
elementos mayores (ICP-OES) y un conjunto de elementos traza (ICP-MS). Estos resultados,
en conjunto con una base de datos construida a partir de la informaciéon geoquimica de Nick
(1988), Rodriguez-Saavedra (2003), Trevifio-Cazares et al. (2005), Trevifio-Cazares (2006),
Poliquin (2009), Mendoza-Vargas (2010) y Elizondo-Pacheco (2017) fueron utilizados para
construir todos los diagramas que se presentaran a continuacion. Los cuerpos considerados
en esta base de datos fueron los cuerpos intrusivos de la Sierra de San Carlos, el enjambre de
diques y sills dentro y fuera de esta misma, los cuellos volcanicos cerca de Burgos, el derrame
lavico de Mesa Morterios y, por ltimo, los xenolitos corticales encontrados. Todos los datos
fueron procesados con el programa IgRoCS (Verma y Rivera-Gémez, 2016), version
actualizada y corregida de SINCLAS (Verma et al., 2002). Esto, con el fin de obtener las
concentraciones recalculadas al 100% en base anhidra (expresadas en % m/m), asi como la

norma CIPW.

6.2. Diagramas de clasificacion

Para la clasificacion geoquimica de todas las rocas igneas presentes en la Sierra de San
Carlos y en su periferia (incluyendo subvolcanicas y plutonicas), fue utilizado el diagrama
de TAS (Le Bas et al., 1986). En el caso de las rocas de alto Mg, nefelinitas y melanefelinitas,
se utilizaron los diagramas de Verma et al. (2016) y Verma y Rivera-Gomez (2017),
respectivamente. De manera general, es posible observar que en el diagrama de TAS, los
diques se asocian a los plutones de composiciones sieniticas y monzodioriticas (Fig. 6.1). En
contraste, los cuerpos de composicion basica y ultrabasica muestran una suma de alcalis
mayor a la que presentan los plutones gabroéicos. Este comportamiento también es observado

en sills, cuellos volcanicos y en el derrame de Mesa Mesa Morterios.
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Tabla 6.1 Datos de elementos mayores (%m/m) y traza (ppm) para las muestras analizadas en el presente trabajo.

Muestra CD3 BADI1 MMD ACDL1 M-MED1 BAD6 EPD1 CD4 BADS EPD5 XMONI1 BAX1
Estructura Dique Dique Dique Dique Dique Dique Dique Dique Dique Dique Xenolito Xenolito
Litologia L L L L L L S S SF Ga Gr Ij
Composicion UB UB B UB B B I I I B A B
Roca Foi,np Tep,mnp Foi, np Foi, np Tph Tep, mnp T Ta, lat Ph Tb, haw R Pht
SiO2 39.7 39.86 45.61 38.58 47.43 4421 59.5 56.59 52.57 47.14 74.55 46.29
TiO2 2.14 2.49 1.48 2.34 1.24 1.98 0.89 1.52 0.37 2.12 0.1 1.53
ALO3 14.27 14.37 17.4 15.69 18.78 15.72 18.27 19.17 20.3 14.56 12.49 18.91
Fe:0sr 9.74 10.7 7.56 10.95 7.42 9.89 247 4.79 4.29 11.95 0.67 8.83
MnO 0.22 0.23 0.22 0.23 0.18 0.19 0.08 0.18 0.23 0.19 0.03 0.36
MgO 5.96 7.23 3.49 4.66 2.37 6.17 1.1 0.96 0.2 8.22 0.19 1.81
CaO 11.71 13.16 7.81 11.82 5.85 10.28 4.45 3.8 1.56 8.37 1.49 9.24
Na:O 6.68 3.26 7.1 5.79 6.67 3.99 9.12 5.83 10.75 3.88 1.87 4.9
K:O 3.33 247 4.13 3.08 4.33 3.08 0.39 4.92 5.39 1.77 6.93 2.87
P20s 0.73 0.84 0.65 1.21 0.47 0.79 0.23 0.17 0.05 0.62 0.06 0.33
Cr203 0.022 0.036 0.013 - 0.003 0.02 - - - 0.026 - -
LOI 4.8 4.5 3.8 4.9 4.7 3.1 32 1.2 39 0.7 1.3 4.2
Suma 99.48 99.37 99.49 99.46 99.64 99.57 99.73 99.62 99.67 99.63 99.9 99.41
La 132.4 154.6 127.3 126 97.1 88 55.9 136.1 137.4 44.4 9 154.9
Ce 209.9 291.9 198.1 207.1 155.7 148.3 99.5 255.8 193 86.7 17.5 248.1
Pr 21.05 31.06 19.81 22.73 14.72 15.38 10.73 26.94 16.37 10.21 1.75 24.77
Nd 73.1 109 67.1 81.4 48.5 55.9 37.1 87.5 50.5 40.2 6.4 76
Sm 11.06 16.64 10.42 14 7.37 9.2 6.64 12.44 6.85 7.5 1.35 10.19
Eu 3.25 4.55 322 4.08 225 2.72 1.68 3.72 2.08 2.11 0.82 29
Gd 8.88 12.03 8.65 11.54 6.16 7.54 5.51 8.79 6.03 6.22 1.35 7.52
Tb 1.1 1.51 1.13 1.58 0.86 1.01 0.79 1.34 0.96 0.88 0.19 1
Dy 598 7.82 6.03 8.14 4.75 5.58 4.47 7.48 6.1 5.03 1.04 5.12
Ho 1.09 1.29 1.13 1.46 0.92 1 0.88 1.43 1.31 0.88 0.21 0.87
Er 2.75 323 3.1 39 2.48 2.85 247 4.1 4.22 243 0.59 2.26
Tm 0.4 0.43 0.43 0.52 0.36 0.33 0.36 0.55 0.66 0.33 0.07 0.31
Yb 2.29 2.55 2.78 3.19 241 2.14 2.5 3.19 4.47 2.06 0.46 1.93
Lu 0.34 0.37 0.41 0.47 0.33 0.33 0.36 0.45 0.68 0.31 0.08 0.3
A\ 275 279 197 338 120 252 33 60 16 231 14 183
Co 31.7 36.3 19 34.9 17.2 34.1 4.2 1.9 1.9 48.2 1.1 142
Ni 51 70 26 - - 49 - - - 117 - -
Rb 125.6 76.6 151.4 76.2 1335 77.6 7.4 822 265.6 40.4 98.1 75.5
Cs 3.8 12.7 24 1.2 1.2 15.5 0.2 1.3 6.2 0.8 1.3 413
Ba 1859 1563 1788 1469 1681 1433 242 4174 465 651 1899 1596
Sr 1488 2286.9 1872.7 1968.9 1318.7 1377.4 1082.3 1562.6 517.2 681.2 539.9 2762.6
Y 29.5 33.1 31.1 39.8 254 26.6 232 37.8 393 22.8 6.2 24
Zr 224.4 290.5 449.7 294.7 262.2 2459 524.1 347.4 674.8 3142 43.4 273.8
Nb 133.1 200.9 241.6 1313 131.7 93 65.4 211.6 339.2 45.7 2.5 364.5
Hf 4.5 6.1 7.4 6 4.8 55 11 7.9 10.5 6.5 1.2 4.2
Ta 6.3 15.8 11.2 7.7 6.9 4.8 3.8 17.1 12.4 2.7 0.2 19.9
Th 16 36.4 332 19.5 18.5 13.5 134 13.6 67.3 4.8 3.6 14.4
U 4.8 4.6 10.8 34 4.7 3.1 3.3 3.1 17.5 1.7 0.6 3.1

Limites de deteccion: Elementos mayores — 0.01% excepto Cr>O; (0.002%) y Fe,03 (0.04%); La, Ce (0.1 ppm); Pr, Eu, Ho (0.02 ppm); Nd (0.3 ppm); Sm, Gd, Dy, Yb (0.05 ppm);
Er (0.03 ppm); Lu, Tb, Tm (0.01 ppm); V (8 ppm); Co (0.2 ppm); Ni (20 ppm); Rb, Cs, Y, Zr, Nb, Hf, Ta, U (0.1 ppm); Ba (1 ppm); Sr (0.5 ppm); Th (0.2 ppm). Abreviaciones: L =
Lamprofido; S = Sienita; SF = Sienita de foides; Ga = Gabro; Gr = Granito; Ij = Jjolita; UB = Ultrabésico; B = Basico; | = Intermedio; A = Acido; Foi, np = Foidita, nefelinita; Tep,
mnp = Tefrita melanefelinita; Tph = Tefrifonolita; T = Traquita; Ta, lat = Traquiandesita, latita; Ph = Fonolita; Tb, haw = Traquibasalto, hawaiita; R = Riolita; Pht = Fonotefrita.
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Por otra parte, los xenolitos dentro de la Sierra de San Carlos, reportados por Nick
(1988), se clasifican de manera similar al xenolito ijolitico de Boca de Alamos. El xenolito
granitico contrasta con el resto de las litologias en el complejo. Es importante sefialar que la
mayoria de las rocas se grafican en el campo alcalino de acuerdo a la division de El-Hinnawi

(2016).

Para el caso de los cuellos, diques y xenolitos clasificados como nefelinitas y
melanefelinitas, se utilizd el programa en linea IgRoClaMSys ilr disponible en

http://tlaloc.ier.unam.mx/index.html (Fig. 6.2). De igual manera, para las rocas de alto Mg se

utiliz6 el programa en linea HMgClaMSys mlr disponible en la misma pagina. Estas ultimas
fueron clasificadas en su mayoria como picritas, a excepcion de una muestra clasificada como

meimechita (Fig. 6.3).
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< 124 .
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Fig. 6.1 Diagrama de alcalis totales vs SiO2 (TAS) para la clasificacion de rocas igneas volcanicas (Le Bas
et al., 1986) aplicado a las rocas subvolcéanicas y volcénicas expuestas en el complejo Sierra de San Carlos-
Cruillas. A modo de comparacion, también se graficaron las rocas de los plutones centrales con el fin de
conocer sus equivalentes extrusivos (diamantes). Las concentraciones de elementos mayores estan
recalculados al 100% en base anhidra. Frontera alcalino-subalcalino con un indice de Rittman de 2.2 (EI-
Hinnawi, 2016). Rocas de alto Mg, al igual que nefelinitas y melanefelinitas no estan graficadas.
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Fig. 6.2 Diagramas para la clasificacion de nefelinitas y melanefelinitas basados en relaciones il-
transformadas de elementos mayores (Verma y Rivera-Gomez, 2017) aplicados para algunos diques, cuellos
y xenolitos presentes en el complejo Sierra de San Carlos-Cruillas. Los datos fueron procesados con el
programa IgRoClaMSys _ilr. U: Ultrabasico; Bsn: Basanita; Tep: Tefrita; Foi: Foidita; np: nefelinita; mnp:
melanefelinita.

6.3. Diagramas bivariados

Las muestras que conforman la base de datos fueron representadas en los diagramas
propuestos por Frost y Frost (2008) (Fig. 6.4). El diagrama MALI [(Na,O + K>O — CaO) vs
SiO02] fue utilizado principalmente para graficar las rocas sieniticas alcalinas y
monzodioriticas alcalino-célcicas (Fig. 6.4a). Cabe mencionar que en esta figura también se
incluyeron algunos monzogabros y los xenolitos corticales. Con el fin de determinar el
caracter ferroso o magnesiano de las rocas, se utilizo el indice de Fe [FeO/(FeO + MgO) vs
Si0:]. A diferencia del diagrama anterior (SiO2> 52), este permite graficar rocas con SiO; >
48. En este ultimo, las rocas sieniticas se ubican dentro del campo ferroso, mientras que las
rocas monzodioriticas se distribuyen entre este y el magnesiano (Fig. 6.4b). Las rocas
gabroicas se ubican en el campo magnesiano, mientras que gran parte de las rocas hipabisales

de composicion basica presentan un cardcter ferroso. Asi mismo, los xenolitos clasificados

105



CAPITULO 6

GEOQUIMICA

quimicamente como fonotefritas y tefrifonolitas son de caracter ferroso, contrastando con el

xenolito granitico ya que este es magnesiano. Las Figuras 6.4c y 6.4d muestran el diagrama

FSSI vs AI [Al = Al — (K + Na); FSSI = Q — ((Lc + 2 (Ne + Kp)) /100] en el cual se incluy6

toda la base de datos. Es evidente un dominio de rocas subsaturadas (alcalinas), ya sean

metaluminosas o peralcalinas con feldespatoides. Es de notar que las rocas monzodioriticas

debido a su normatividad en ¢, se ubican dentro del campo de rocas metaluminosas y

peraluminosas con cuarzo. Segun Frost y Frost (2008) estas rocas no son alcalinas. Es

necesario aclarar que algunas rocas de este tipo, al ser normativas en ne, se encuentran dentro

del espacio delimitado por AI >0 > FSSI.
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Fig. 6.3 Diagramas de clasificacion para rocas de alto Mg (Verma et al., 2016) aplicados a rocas plutonicas
y subvolcanicas de la Sierra de San Carlos y su periferia. Los datos fueron procesados con el programa
HMgClaMSys_mlr. Bon: Boninita; Mei: Meimechita; Kom: Komatita; Pic: Picrita. El cuadro representa la
meimechita y el diamante a las picritas.
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Fig. 6.4 Diagramas para la clasificacion geoquimica de rocas feldespaticas (Frost ef al., 2001; Frost y Frost,
2008) aplicados a las rocas plutonicas y subvolcanicas de la Sierra de San Carlos y zonas adyacentes. a)
Diagrama MALI. Ver ecuaciones para las fronteras en Frost ef al. (2001). b) Diagrama de indice de Fe vs
Si0s2. FeO*/(FeO*+MgO) = 0.46 + (0.005*Si0z). ¢) Diagrama FSSI vs Al. d) Acercamiento de las rocas en
la parte central de ¢). Composiciones usadas en a) y b) son ajustadas al 100% en base anhidra. Diamante:
rocas plutdnicas; Cuadrado: rocas subvolcanicas. En las rocas hipabisales con color azul en b)-d) se
englobaron las litologias que presentan una composicion basica y ultrabasica. FSSI = Q-(Lc+2(Ne+Kp)/100);
Al = Al-(Na+K). Minerales normativos: cuarzo (Q), leucita (Lc) , nefelina (Ne) y kaliofilita (Kp).

Por otra parte, una de las caracteristicas geoquimicas mas importantes de las rocas igneas
presentes en este complejo es se relativamente alto contenido en Ba y Sr (Fig. 6.5a-b). De
manera general, las rocas gabrdicas tienen concentraciones de Ba menores en comparacion
con las rocas hipabisales de composicion basica y ultrabasica, mientras que en el caso del Sr
mantienen concentraciones similares. Por otro lado, las rocas sieniticas (sin foides) se
comportan de manera variable para ambos elementos, mientras que la que contienen foides
se agrupan en ambos casos. Por tltimo, las rocas monzodioriticas presentan concentraciones

de Ba y Sr en intervalos composicionales mas cerrados.
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En esta misma figura, también se tienen dos diagramas que muestran diferencias
importantes en el contenido de La y Ce con respecto al SiO; (Fig. 6.5¢-d). Las mayores
concentraciones se tienen en lampréfidos y en xenolitos corticales de composicion basica y
ultrabasica. Sin embargo, es posible observar concentraciones similares en los diques de
sienita foiditica de composicion intermedia. En ambos casos (La y Ce), las menores

concentraciones se tienen en las rocas gabroicas del sector sur de la sierra y en el xenolito

granitico.
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Fig. 6.5 Diagramas bivariados de %Si0O:aj vs Ba, Sr, La y Ce. Diamante: plutonica; Cuadrado: subvolcénica.

Se construyeron diagramas de variacion geoquimica con el fin de inferir caracteristicas
petrogenéticas generales de las rocas basicas presentes en la Sierra de San Carlos y en su
periferia. Primero, el diagrama Ta/Yb vs Th/Yb permite contrastar las rocas en relacion a los
mantos D-DMM, E-DMM (Workman y Hart, 2005) y el PM (Sun y McDonough, 1989). En
este diagrama, las rocas siguen una tendencia hacia mantos enriquecidos, incluso a uno con
relaciones mas altas que el OIB promedio (Fig. 6.6a). De manera contrastante, las rocas del
area de San José se separan de este arreglo siguiendo la tendencia de enriquecimiento por
procesos de subduccion, ubicandose cerca de los promedios de IABsubcale y IABaic calculados

por Li ef al. (2015). A modo de comparacion, se grafico el xenolito granitico el cual se
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caracteriza por relaciones comparables a las observadas en corteza superior promedio
(Rudnick y Gao, 2003). Cabe destacar que una muestra de gabro tiende hacia esta referencia,

lo que podria sugerir un proceso de asimilacion cortical.

Con el proposito de ahondar en la relacion quimica de las rocas basicas del area de San
José con un ambiente IAB, se construyeron los diagramas (Ta/La)x vs (Hf/Sm)x de Fléche y
Jenner (1998) y (Nb/Th)pm vs (Ta/U)pm de Niu y Batiza (1997). En el primero, las rocas de
San José se asocian claramente a un metasomatismo por procesos de subduccion, mientras
que, en el segundo se observa una estrecha relacion con el ambiente IAB (Fig. 6.6b-c).En
adicion, se construy6 el diagrama Nb vs Nb/U en el cual es posible separar las muestras en
dos grupos, uno con Nb > 10 y el otro con Nb < 10 (Fig. 6.6d). En el primer grupo esta la
mayoria de las muestras exhibiendo valores ligeramente mdas bajos que el promedio
establecido para el MORB y OIB (Hofmann et al., 1986). El segundo grupo estd compuesto
por las rocas de San José y una sola muestra de gabro las cuales presentan relaciones Nb/U
menores a las del grupo antes mencionado. En la Fig. 6.6e se tiene el diagrama La/Yb vs
Nb/La de Smith et al. (1999) donde es posible relacionar las rocas del area de San José a un
manto litosférico. Por otra parte, la mayoria de los cuellos volcanicos y rocas gabroicas caen
dentro del campo que representa la interaccion entre un manto litosférico y uno astenosférico.
Por otro lado, los lamproéfidos, diques, sills y xenolitos se ubican en el campo del manto
astenosférico. Por ultimo, se utilizé el diagrama de Ba/Rb vs Rb/Sr (Furman y Graham, 1999)
con el fin de inferir la fase hidrata involucrada en el proceso de fusion parcial de la fuente
mantélica. En este se graficaron todos los lamprofidos, un sill y las muestras pertenecientes
a cuellos volcanicos. En general, las rocas presentan valores de Rb/Sr < 0.1 y valores de

Ba/Rb que pueden llegar hasta 40, indicando una fuerte tendencia hacia el anfibol (Fig. 6.6f).

6.4. Diagramas de REE
6.4.1 Rocas basicas y ultrabasicas

En la Figura 6.7 se presentan los patrones REE de las rocas gabroicas, xenolitos, diques,
sills y cuellos volcanicos dentro del complejo magmatico Sierra de San Carlos-Cruillas. En
el primer caso, los patrones se caracterizan por enriquecimientos menores a 100 para todas
las LREE y relaciones (La/Lu)n entre 5.22 y 13.75. Dentro de este grupo de rocas, se tienen

dos excepciones las cuales presentan enriquecimientos de LREE mayores a 100 y con
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relaciones (La/Lu)n entre 20.27 y 23.49 (Fig. 6.7a). Por otro lado, los xenolitos plutonicos
presentan un patron inclinado, enriquecido en LREE vy relaciones (La/Lu)n entre 22.41 y
53.20. Se resalta que este ultimo valor pertenece al xenolito ijolitico siendo el mas alto de
todas las rocas basicas y ultrabasicas (Fig. 6.7b). En cambio, las rocas subvolcanicas, ya sean
diques (incluyendo lamprofidos), sills o cuellos volcanicos, tienen patrones inclinados muy

similares entre si. Estos tienen enriquecimientos que superan los 100 en la mayoria de las

LREE, valores de HREE semejantes y relaciones (La/Lu)n de hasta 43.05.
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Fig. 6.6 a) Diagrama Ta/Yb vs Th/YDb. b) Diagrama (Ta/La)n vs (Hf/Sm)n de Fléche y Jenner (1998). c)
Diagrama Nb* vs Ta* de Niu y Batiza (1997). d) Diagrama Nb vs Nb/U. Promedio de MORB-OIB de
Hofmann et al. (1986) y valor de fluidos de subduccion de Ayers (1988). ¢) Diagrama La/Yb vs Nb/La de
Smith ef al. (1999). f) Diagrama Ba/Rb vs Rb/Sr de Furman y Graham (1999). En b) y ¢) los valores fueron
normalizados a manto primitivo (Sun y McDonough, 1989). D-DMM y E-DMM (Workman y Hart, 2005);
PM y OIB (Sun y McDonough, 1989); Corteza superior ¢ inferior (Rudnick y Gao, 2003); IABsubcaic y IABaic
(Li et al. (2015). Diamante: plutonica; Cuadrado: subvolcénica.
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Fig. 6.7 Diagramas de REE de las rocas basicas y ultrabasicas de la Sierra de San Carlos y su periferia. a)
Intrusivos. b) Xenolitos. ¢) Diques. d) Lamproéfidos. e) Sills. f) Cuellos. Datos normalizados con datos de
Haskin et al. (1968) y Nakamura (1974). Diamante: plutonica; Cuadrado: subvolcanica.

6.4.2 Rocas intermedias

Este grupo estd compuesto por las rocas sieniticas (con o sin foides) y a las rocas
monzodioriticas emplazadas en la Sierra de San Carlos y en su periferia. En primer lugar, los
patrones de las sienitas foiditicas ya sean plutdnicas o subvolcénicas, son muy similares entre
si. Estos difieren solamente en las veces que se encuentran enriquecidas las REE con respecto
a la condrita, siendo mayores en el grupo de rocas subvolcanicas (Fig. 6.8a). De manera
contraria, las rocas monzodioriticas exhiben patrones y enriquecimientos semejantes en

ambos tipos de roca (Fig. 6.8b). Por tultimo, en la Fig. 6.8c-d se tienen los patrones de las
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rocas sieniticas plutdnicas y subvolcanicas. De manera general, estos son similares en su

morfologia (excepto dos muestras), aunque con enriquecimientos de REE variables.
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Fig. 6.8 Diagramas de REE de las rocas intermedias de la Sierra de San Carlos y su periferia. a) Sienitas
foiditicas. b) Rocas monzodioriticas. c) Rocas sieniticas intrusivas. d) Rocas sieniticas subvolcéanicas.
Diamante: plutonica; Cuadrado: subvolcénica.

6.4.3 Rocas acidas
La mayoria de las rocas de composicion acida en la Sierra de San Carlos se localizan en
el area de San José (monzodioritas), a excepcion de un dique sienitico emplazado cerca de la
localidad de Boca de Alamos. Cabe mencionar que este ultimo es el Ginico cuerpo
subvolcénico de composicion acida que ha sido reportado en el complejo. En el primer caso,
las rocas monzodioriticas guardan uniformidad en su patron de REE, al igual que las rocas

intermedias en la Fig. 6.8b.

Por otro lado, el patron del dique sienitico presenta un enriquecimiento en LREE mayor
a 100 veces con respecto a la condrita. A modo de comparacion, se graficd el xenolito
granitico el cual muestra el patron mas empobrecido de todo el complejo, ademas de mostrar

una anomalia positiva de Eu (Fig. 6.9).
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Fig. 6.9 Diagrama de REE de las rocas acidas de la Sierra de San Carlos y su periferia. A modo de
comparacion se graficd el xenolito granitico cerca de la localidad de San Lazaro. Diamante: plutonica;
Cuadrado: subvolcénica.

6.5. Diagramas multielementos

Como se pudo notar, los diagramas REE se construyeron con el propdsito de encontrar
similitudes entre los intrusivos y los cuerpos subvolcanicos en la Sierra de San Carlos y en
su periferia. Con el fin de profundizar en esto, se procedio a la construccion de diagramas
multielementos utilizando los mismos grupos de rocas que en el apartado anterior y poder
asi, observar si las muestras con patrones REE similares siguen asociandose. Se aclara que
en los diagramas que incluyen rocas pluténicas se muestra su nombre con base al diagrama
de TAS. Esto con la finalidad de reconocer diferencias quimicas entre rocas que modalmente

fueron clasificadas de la misma manera.

6.5.1 Rocas basicas y ultrabasicas

En la Fig. 6.10 se graficaron patrones multielementos de muestras representativas de
composicion basica y ultrabésica, acompafiados del patron REE. Es importante sefialar que
debido a que los patrones multielementos de las rocas gabrdicas de Nick (1988) estaban
fragmentados por la falta de datos, se optd por excluirlos ya que era complicado realizar
inferencias petrologicas a partir de ellos. En lugar de esto, se realiz6 una comparacion entre
los diques vy sills con el objetivo de encontrar similitudes. En la Figura 6.10a-e se muestran
diferentes patrones multiclementos y de REE de muestras representativas los cuales, sin
importar si se comparan diques o sills, son casi idénticos. Es resaltar que, a pesar de estas

similitudes, estos cuerpos se encuentran distanciados geograficamente por varios kildmetros.
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En la Fig. 6.10f se muestran los patrones de dos intrusivos y un dique del 4rea de San
José los cuales se caracterizan por tener patrones similares con una anomalia negativa de Nb-
Ta. Por otra parte, en la Fig. 6.10g se tienen los patrones de los xenolitos reportados por Nick
(1988) y el xenolito ijolitico encontrado en el presente trabajo. Como es notable, sus patrones
difieren totalmente, resaltdndose en la muestra BAX1 una importante anomalia positiva de

Nb-Ta.

Para el caso de los cuellos volcanicos, se tiene un grupo importante cuyo patrén
multielementos es muy similar al de la muestra PSAR del sill de Puerto Sardinas con una
anomalia negativa de K (Fig. 6.10h). De igual manera, el patron REE de este sill cae dentro
del intervalo que exhiben los cuellos volcanicos. Dentro de estas estructuras, se tienen tres
muestras que presentan patrones multielementos y REE diferentes los cuales son mostrados
de manera separada (Fig. 6.10i1). Por otro lado, los patrones de los lampréfidos pueden ser
divididos en tres grupos al ser comparados con el patron del lamprofido alcalino promedio
de Rock (1991). El Grupo I se caracteriza por presentar enriquecimientos de Cs-Nd mayores
al LAP; el Grupo II normalmente presenta patrones con enriquecimientos por debajo del
LAP; mientras que el Grupo III tiene patrones con enriquecimientos por encima del LAP y a

diferencia del Grupo I, tiene una anomalia negativa marcada de K (Fig. 6.10j-1).

6.5.2 Rocas intermedias

Con lo que respecta a las rocas de composicion intermedia, los patrones multielementos
de las muestras pertenecientes a intrusivos y diques del 4rea de San José presentan
uniformidad con una anomalia negativa de Nb-Ta, a pesar de que existen diferencias
litologicas (Fig. 6.11). Los patrones mostrados por las rocas sieniticas sin foides son diversos
con anomalias negativas de Sr, P y K. Solamente en un caso fue posible encontrar similitudes
con los cuerpos intrusivos, aunque en este los patrones REE difieren (Fig. 6.12a-c). Por otra
parte, se tienen rocas monzogabroicas de composicion intermedia intrusivas e hipabisales
que presentan patrones muy semejantes (Fig. 6.12d). Para las sienitas foiditicas, los patrones
de las rocas subvolcanicas se caracterizan por tener anomalias negativas muy marcadas de
Ba, P y Ti (Fig. 6.12e-f). En el caso de las rocas plutonicas se tienen dos patrones distintos.
El primero siendo muy similar al antes descrito, mientras que el segundo difiere al presentar

solamente una anomalia negativa de P.
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Fig. 6.10 Diagramas con patrones multielementos representativos de las rocas de composicion basica y
ultrabasica de la Sierra de San Carlos y su periferia. a) - ¢) Comparacion de patrones entre sills y diques. f)
Comparacion de patrones entre rocas plutdnicas y diques del area de San José. g) Patrones de xenolitos
corticales encontrados en la Cafiada de los Caballos (Nick, 1988) y en Boca de Alamos. h) Comparacion de
algunos cuellos volcéanicos y el sill del area de puerto Sardinas. En todos los diagramas se muestra el patron
de REE, asi como el contenido de SiO2 (en %m/m) de todas las muestras. Abreviaciones de tipos de rocas en
Verma et al. (2002). Datos de normalizacion de Palme y O’Neill (2014).
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Continuacion de la Fig. 6.10. i) Patrones de los cuellos que difieren del patréon general mostrado en h). j)
Grupo I de lamproéfidos. En el recuadro pequefio se muestran los patrones REE de los tres grupos. k) Grupo
II de lamprofidos. 1) Grupo III de lamproéfidos.
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Fig. 6.11 Diagramas con patrones multielementos representativos para rocas intermedias del area de San
José. a) Rocas intrusivas. b)-d) Comparacion entre diques e intrusivos clasificados como traquita, benmoreita
y latita. En el pequefio recuadro con los patrones REE se graficaron las muestras en a) y d).
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Fig. 6.12 Diagramas con patrones multielementos representativos para rocas intermedias sieniticas (con/sin
foides) y monzogabrdicas. a)-c) Rocas sieniticas. d) Rocas monzogabroicas. ¢) y f) Rocas sieniticas con
foides.

6.5.3 Rocas acidas

Por ultimo y a modo de comparacién, se grafico el patron del dique sienitico y se

compard con el de una sienita de la Bufa del Diente. Estos presentan patrones que se cruzan,

ambos con una anomalia negativa de Sr-P, asi como patrones REE diferentes (Fig. 6.13a).

Aunado a esto, se compararon los patrones multielementos de las rocas monzodioriticas del

sector norte y el del xenolito granitico. En el primer caso, los patrones son muy similares a

los que exhiben las rocas monzodioriticas de composicion intermedia. En cambio, el xenolito

cortical presenta un patréon menos enriquecido, al igual que una anomalia de Nb-Ta mas

pronunciada (Fig. 6.13b).
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Fig. 6.13 Diagramas con patrones multielementos representativos para rocas de composicion acida. a)
Comparacion del patréon de un dique sienitico con una sienita de la Bufa del Diente. b) Comparacion del
patrén de rocas monzodioriticas del area de San José con el xenolito granitico encontrado en la periferia de
la Sierra.

6.6. Diagramas tectonomagmaticos
6.6.1. Rocas basicas y ultrabasicas

La discriminaciéon tectonomagmatica de rocas de composicion basica y ultrabasica se
realiz6 con los diagramas de Agrawal ef al. (2008) y Verma y Agrawal (2011). Esto, ya que
como ha sido senalado por Verma (2010) y Li et al. (2015), los diagramas convencionales
presentan severos problemas al discriminar los diferentes ambientes tectonicos. De manera
general, los 10 diagramas utilizados para la discriminacion tectonica muestran que estas rocas
fueron generadas en un ambiente de rift continental (Fig. 6.14 y Fig. 6.15). Sin embargo,
existe un pequefio grupo de rocas, especificamente las rocas del area de San José, que caen
dentro del campo de arco de isla. Es importante mencionar que, si se comparan los dos
conjuntos de diagramas, el segundo presenta resultados mas claros, aunque con un menor

namero de muestras.

6.6.2. Rocas intermedias

Para la discriminacion de las rocas de composicion intermedia se usaron dos de los tres
conjuntos de diagramas propuestos por Verma y Verma (2013). Esto debido a que el tercero
requeria de elementos con los cuales no se contaba. En el primero de ellos, construido a partir
de elementos mayores, se tiene que las rocas sieniticas y monzogabroicas caen dentro del
campo de rift continental + isla oceanica, mientras que las monzodioriticas en el colisional
(Fig. 6.16). Asi mismo, en el segundo conjunto de diagramas construido con elementos traza

inmoviles, las muestras se comportan de la mismo modo (Fig. 6.17).
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Fig. 6.14 Diagramas de discriminacion tectonomagmatica de rocas basicas y ultrabasicas (Agrawal et al.,
2008) aplicados a rocas subvolcanicas y plutonicas de la Sierra de San Carlos y zonas adyacentes. CRB:
Rocas basicas de rift continental; OIB: Rocas basicas de isla ocednica; IAB: Rocas basicas de arco de isla;
MORB: Rocas basicas de dorsal centro-oceénica.
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Fig. 6.15 Diagramas de discriminacion tectonomagmaética de rocas basicas y ultrabasicas (Verma y Agrawal,
2011) aplicados a rocas subvolcanicas y plutonicas de la Sierra de San Carlos y zonas adyacentes. CRB:
Rocas basicas de rift continental; OIB: Rocas basicas de isla oceanica; IAB: Rocas basicas de arco de isla;
MORB: Rocas basicas de dorsal centro-oceénica.
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Fig. 6.17 Diagramas multidimensionales de funcion discriminante basados en relaciones loge-transformadas
de elementos traza inmoviles para la discriminacion tectonica de rocas intermedias (Verma y Verma, 2013)
aplicados a rocas subvolcéanicas y plutonicas de la Sierra de San Carlos y zonas adyacentes. CR: Rift
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diques y el diamante cuerpos intrusivos.
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6.6.3. Rocas acidas

Finalmente, para la discriminacion de rocas é4cidas, se utilizaron dos de los conjuntos
de diagramas propuestos por Verma et al. (2013) ya que se tenian escasos datos de REE para
la construccion del tercero. Para la realizacion de estos, se consideraron las rocas acidas
presentes en el area de San José y el tnico dique de composicidon dcida encontrado en todo
el complejo. A modo de comparacion, se utilizaron las sienitas de la Bufa del Diente ya que,
para estas ultimas, no se habian construido diagramas tectonomagmaticos anteriormente. En
el primer conjunto de diagramas, las sienitas de la Bufa del Diente y el dique sienitico caen
dentro del campo rift continental + isla oceanica. Al igual que en los diagramas
discriminantes para rocas intermedias, las monzodioritas de San José¢ caen en el campo
colisional (Fig. 6.18). Esto mismo sucede para el conjunto de diagramas donde fueron
utilizados elementos mayores y traza (Fig. 6.19). Es de destacar que el xenolito granitico cae
dentro del campo colisional en ambos diagramas, aunque este pertenezca al campo de VAG

cuando es graficado en los diagramas de Pearce (1984) (No mostrado).

6.7. Modelado de fusion parcial

Como ya ha sido sefialado en la Fig. 6.6, las rocas subvolcanicas presentes en este
complejo magmatico fueron potencialmente generadas a partir de una fuente mantélica
enriquecida, previamente metasomatizada. Con el fin de probar esto, se utilizaron ligeras
modificaciones de los diagramas Yb vs Dy/Yb de Hoang et a/l. (2018) y La/Yb vs Sm/YDb de
Almandaz et al. (2000) con curvas de fusion parcial de tipo batch-melting no modal con
diferentes ensamblajes mineraldgicos. Los criterios tomados en cuenta para considerar una
roca como primaria, en un ambiente continental, fueron: (1) SiO2 < 52% (base anhidra); (2)
#Mg > 62; y (3) MgO > 6% (Luhr, 1997; Velasco-Tapia y Verma, 2001). Como es posible
ver en la Fig. 20a, los cuellos, sills y lampréfidos se ubican entre las curvas pertenecientes a
lherzolitas con diferentes proporciones de granate, anfibol y flogopita con grados de fusion
parcial entre 5 y 7%. Asi mismo, existe un pequefio grupo, mayormente conformado por
rocas gabrdicas las cuales caen cerca de la curva de lherzolita de granate (E-DMM) con
grados de fusion parcial entre 10 y 12%. A diferencia de esto, en la Fig. 6.20b estas ultimas
muestras se distribuyen entre las curvas de lherzolita de granate y la de granate-anfibol-

flogopita con una fuente PM. En este mismo diagrama, las muestras de cuellos, sills y
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lamprofidos se grafican cerca de la curva de gt-amp-phl con grados de fusion parcial

extremadamente bajos (~0.1%). Es de mencionarse que algunas de estas sugieren la fusion

de una fuente mas enriquecida que el PM ya que tienen valores de La/Sm tan altos, que no

se localizan sobre ninguna de las curvas trazadas.
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Fig. 6.18 Diagramas multidimensionales de funcion discriminante basados en relaciones loge-transformadas
de elementos mayores para la discriminacion tectonica de rocas acidas (Verma et al., 2013) aplicados a rocas
subvolcanicas y plutonicas de la Sierra de San Carlos y zonas adyacentes. CR: Rift continental; OI: Isla
oceanica; Col: Colisional; IA: Arco de islas; CA: Arco continental. El cuadro representa diques y el diamante

cuerpos intrusivos.
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Fig. 6.19 Diagramas multidimensionales de funcion discriminante basados en relaciones loge-transformadas
de elementos mayores y traza inmdviles para la discriminacion tectonica de rocas acidas (Verma et al., 2013)
aplicados a rocas subvolcanicas y plutonicas de la Sierra de San Carlos y zonas adyacentes. CR: Rift
continental; OI: Isla ocednica; Col: Colisional; IA: Arco de islas; CA: Arco continental. El cuadro representa
diques y el diamante cuerpos intrusivos.
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Fig. 6.20 Diagramas de Yb vs Dy/Yb (a) y La/Yb y Sm/YDb (b) mostrando curvas construidas a partir de la
ecuacion de batch-melting no modal de Shaw (1970). Las curvas pertenecen a lherzolitas de espinela,
espinela-granate, granate, granate-anfibol y de granate-anfibol-flogopita. Las proporciones modales de la
fuente y fundido fueron tomadas de Hoang et al. (2018), Gurenko ef al. (2005) y de Duggen et al. (2005).
Las proporciones usadas para la curva color amarillo son modificadas de Gurenko et al. (2005). Los
coeficientes de particion usados fueron tomados de McKenzie y O’Nions (1991) y Halliday ef al. (1995).
Las composiciones utilizadas como fuente fueron el E-DMM (Workman y Hart, 2005) y PM (Sun y
McDonough, 1989).
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7. DISCUSION
7.1. Rocas igneas en el complejo SSCC

El estudio de rocas magmaticas en el complejo SSCC se ha llevado a cabo de manera
intermitente desde 1904. Trabajos pioneros como el de Nick (1988) han sido fundamentales
para el entendimiento geologico del area y a su vez, sentaron las bases para el desarrollo de
futuros trabajos petroldgicos. Diversos cuerpos y estructuras como intrusivos, diques, sills,
cuellos volcanicos y flujos lavicos han sido reconocidos en todo el complejo magmatico
(Nick, 1988; Rodriguez-Saavedra, 2003; Treviio-Cazares et al., 2005; Trevifio-Cézares,
2006; Viera-Décida, 2006; Elizondo-Pacheco, 2017). Uno de los mayores problemas ha
sido identificar la sucesion de eventos magmaticos debido a la falta de informacion
geocronologica. Sin embargo, con los pocos datos disponibles y relaciones de campo,
pueden realizarse inferencias importantes (Tabla 7.1).

Tabla 7.1 Datos geocronologicos del complejo magmatico Sierra de San Carlos-Cruillas

Referencia Localidad Litologia Método Mineral Edad (Ma)
4 El Rosario Sienita de f. alcalino K-Ar Feldespato alcalino 43.8+1.30
5 San José Diorita alterada Ar/Ar Biotita 38.16 £ 0.25
5 San José Cuarzodiorita U-Pb Circon 37.6+0.7
4 Sector central de la SC Sienita nefelinica K-Ar Clinopiroxeno 34.3+2.90
4 Rincon Murillo Gabro K-Ar Biotita 33.7+£0.70
2 Bufa del Diente Capa de meta-argilita U-Pb Vesubianita 31.6+0.30
3 - Diorita Ar/Ar Biotita 30.45+0.06
1 Carricitos Sienita nefelinica K-Ar Biotita 29.6 +£1.20
1 Carricitos Monzonita K-Ar Biotita 29.3+1.20
3 - Monzonita Ar/Ar Biotita 28.78 £0.08
1 Carricitos Monzonita K-Ar Hornblenda 28.5+1.40
1 Carricitos Pulaskita K-Ar Biotita 27.9+1.10
4 El Panaderal Basanita K-Ar Roca total 12.0+1.80

Referencias: 1 = Bloomfield y Cepeda-Davila (1973); 2 = Romer y Heinrich (1998); 3 = Iriondo et al. (2003);
4 = Viera-Décida (2006); 5 = Poliquin (2009).

En la Sierra de San Carlos, Poliquin (2009) dat6 rocas monzodioriticas de la parte norte
de la sierra entre 38 y 37 Ma. A pesar de que existe una edad mas antigua para una sienita
de la localidad del Rosario (~43 Ma; Viera-Décida, 2006), en el presente trabajo se
interpretan las rocas del area de San José¢ como las mds antiguas. Esto con base en las
relaciones de campo que indican que las sienitas son mas jovenes (Nick, 1988). De igual
manera, Watson (1937), interpretd que las sienitas foiditicas (~34 Ma; Viera-Décida, 2006)
al sur de los intrusivos monzodioriticos del area de San José se formaron después. Por otra

parte, Viera-Décida (2006) datd biotitas secundarias de un cuerpo gabroico del sector sur,
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obteniendo una edad de ~33 Ma. Basandose en las relaciones de campo observadas, es
posible inferir que las rocas sieniticas se formaron después que las gabroicas ya que, en
todos los arroyos del sector sur de la sierra, se tienen diques y de manera escasa, sills
cortando intrusivos de tales litologias. Este argumento puede ser apoyado por las dataciones
realizadas por Bloomfield y Cepeda-Davila (1973) ya que obtuvieron edades entre 29 y 27

Ma en rocas sieniticas y monzoniticas de la localidad de Carricitos.

En adicidon a esto, se tienen diversos cuellos volcanicos que, en su mayoria, estan
concentrados cerca del municipio de Burgos, Tamaulipas. El hecho de que estas estructuras
se encuentren aun preservadas, podria indicar que su origen es relativamente reciente, en
comparacion con los plutones dentro del complejo magmatico. Esto es confirmado ya que
Viera-Décida (2006) obtuvo una edad de ~12 Ma mediante el método de K-Ar (roca total)
para cuello volcénico de la localidad de El Panaderal. Aunado a esto, es posible inferir que
la actividad magmatica se reanud6 de nuevo ya que diversos derrames lavicos han sido
reportados en el area (e.g., Trevifio-Cézares, 2006). Aunque estos no estan fechados, se
infiere que son muy recientes ya que en la localidad de Mesa Morterios, se encuentran

sobre un paquete de suelo que sobreyace la superficie erosionada de la Fm. Méndez.

En el caso de los diques vy sills, no se cuenta con ninguna datacion, lo que hace dificil
definir el intervalo en el que estos se emplazaron. No obstante, podria inferirse que estos
comenzaron a emplazarse durante la actividad del sector norte de la sierra ya que como ha
sido senalado en el capitulo de Geoquimica, existen diques que se asocian quimicamente a
dichos intrusivos. De igual manera, se tienen cuerpos subvolcanicos cortando a todos los
intrusivos del sector central y sur, haciendo posible el extender esta actividad hasta el
Oligoceno. Por ultimo, no existen reportes de diques o sills que estén relacionados a los
cuellos subvolcanicos o que los corten. Sin embargo, el sill de Puerto Sardinas es

quimicamente similar a tales estructuras.

Por ultimo, la presencia de diversos xenolitos de rocas plutdnicas encontrados dentro y
fuera de la sierra permite hacer inferencias geologicas importantes en el area de estudio.
Primero, Watson (1937) report6 ijolitas al sur de los intrusivos del area de San José. Sin
embargo, el hecho de que en este trabajo se haya encontrado un xenolito ijolitico en una

monchiquita fuera de la sierra, indica la existencia de intrusivos de esta composicion bajo

128



CAPITULO 7 DISCUSION

superficie. Esto es importante ya que este hallazgo, al igual que el de otros xenolitos
gabroicos y sieniticos, sugiere que el magmatismo que llevé a la formacion de este
complejo no se limita a lo que se observa en superficie, sino que existen otros cuerpos

emplazados en la corteza que no habian sido reportados anteriormente.

7.2. Lamprofidos en la Sierra de San Carlos y en su periferia
7.2.1. Trabajos previos

La presencia de lamprofidos ha sido reportada por Finlay (1904), Watson (1937) y
Mendoza-Vargas (2010) en el area de San José, por Bloomfield y Cepeda-Davila (1973) en
el arroyo Las Nueces (Carricitos) y por Elizondo-Pacheco (2017) en la periferia de la sierra,
cerca del arroyo San Lazaro. Aunque estos cuerpos han sido clasificados principalmente
como camptonitas y monchiquitas, Finlay (1908) report6é un dique de vogesita en el area de
San José. Nick (1988) denomind a un cierto grupo de diques como basélticos. Sin embargo,
de acuerdo con sus descripciones petrograficas, podrian ser considerados como
lamprofidos. Es importante sefialar que la presencia de lamprofidos también se ha
documentado en el complejo Sierra Maderas del Carmen (Hamblock, 2002) y en la Sierra
de Tamaulipas (Ramirez-Fernandez, 1996). Asi mismo, se han encontrado fragmentos de
lamproéfidos cerca de la localidad de Sombreretillo, en la Sierra de Picachos. Esto sugiere
que la presencia de lamprofidos alcalinos es una caracteristica particular de la Provincia

Alcalina Oriental, siendo la inica en México con tales litologias.

7.2.2. Clasificacion

En el presente trabajo, diversos diques fueron clasificados como sannaitas, camptonitas
y monchiquitas, aunque ciertos aspectos sobre su clasificacion deben ser sefialados.
Primero, los ensamblajes mineralogicos no coinciden totalmente con los presentados en la
clasificaciéon de Le Maitre et al. (2002). Por ejemplo, no se encontrd ningin lampréfido
donde coexistieran cristales de anfibol y biotita (exceptuando xenocristales). Por esta razon,
fueron divididos petrograficamente en lamprofidos de anfibol y en lamprofidos de mica.
Por otro lado, fueron realizados andlisis mineraloquimicos en tres muestras y en ninguna se
cuenta con augitas ricas en Ti. En cambio, estos cuerpos presentan fenocristales
clasificados como diopsido. Ningun cristal de olivino fue reconocido, a excepcion de

xenocristales reabsorbidos con coronas de reaccion. De igual manera, tampoco se tienen
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cristales de feldespatoides o vidrio en la matriz. De esta forma, estas rocas no cumplen con
los requisitos para ser clasificados como sannaitas, camptonitas o monchiquitas. Sin
embargo, estos cuerpos tampoco pueden ser clasificados como las cuatro litologias
restantes dentro del esquema ya que, en los lamproéfidos de anfibol, no se cuenta con
hornblenda y lo mismo ocurre con la augita diopsidica y el olivino. Cabe mencionar que
Stoppa et al. (2014) han sefialado problemas de clasificacion similares en el caso de

lamprofidos alcalinos en Italia.

Todo lo antes mencionado lleva a preguntar si en realidad estas rocas pueden ser
consideradas como lamproéfidos o si la manera de clasificarlas requiere modificaciones. En
primera instancia, estos cuerpos son clasificados como lamprofidos debido a la ausencia de
fenocristales de feldespatos o feldespatoides. De acuerdo con Streckeisen (1979), los
lamprofidos también pueden ser clasificados como calcoalcalinos y alcalinos. El primer
grupo se compone por la minetta, kersantita, vogesita y espesartita, mientras que el segundo
por la sannaita, camptonita y monchiquita. Segin Rock (1991), los lamprofidos
calcoalcalinos se caracterizan por presentar anomalias negativas de Nb-Ta-Ti y los
alcalinos por un patrén multielementos similar al de los basaltos alcalinos. Adicionalmente,
este autor sugiere que los lamprofidos alcalinos presentan didpsido en lugar de augita,
piroxenos soédicos, kaersutita en lugar de hornblenda y estructuras globulares con calcita y
analcima. Conforme a esto, todos los lamprofidos estudiados son clasificados como
alcalinos ya que tienen patrones que carecen de anomalias negativas de Nb-Ta-Ti y
cumplen con las caracteristicas mineraldgicas mencionadas. En virtud de todo lo antes
sefialado, los nombres usados para clasificar a los lamprofidos estudiados fueron sannaita,
camptonita y monchiquita. La sannaita, cuando or>pl, la camptonita cuando pl>or y la
monchiquita cuando no se reconocieron feldespatos en la matriz. En las muestras con
feldespatos, estos se presentan en forma de masas irregulares o con texturas tipo quench
(e.g., formas dendriticas o de gavilla), estando cominmente acompanados de analcima. Es
necesario mencionar que, en la mayoria de los casos, las matrices de estas rocas exhiben un
tamano de grano tan fino que es imposible reconocer las fases presentes con un
microscopio petrografico. No se descarta la posibilidad que las matrices de las

monchiquitas hayan tenido vidrio, pero este se haya alterado.
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7.3. Evidencias de procesos en un sistema abierto

En la mayoria de los lamproéfidos fueron reconocidas texturas de desequilibrio. Estas
comunmente se presentan como multiples bandas de crecimiento de hedenbergita color
verde a lo largo del cristal. De igual manera, aunque s6lo en las muestras MON1 y BADI,
se tienen fenocristales con nticleos euhedrales y reabsorbidos de hedenbergita color verde
los cuales llegan a mostrar texturas de criba. En comparacion con las zonas de didpsido que
las cubren, las zonas de hedenbergita presentan composiciones mas evolucionadas teniendo
alto Fe, Mn y Na con bajo Mg, Ca, Al y Ti. Al igual que las bandas de crecimiento, un
cristal con textura celular es una indicacion clara de que el sistema magmatico se
encontraba abierto (Streck, 2008). A pesar de que los nticleos verdes podrian ser explicados
como xenocristales tomados del encajonante, no son interpretados de esta manera. Se
propone que magmas de composicion basica interaccionaron con pequeias fracciones de un
magma mas evolucionado (rico en Fe, Mn y Na) donde los nticleos de hedenbergita
cristalizaron (e.g., Bédard ef al., 1988; Arzamastsev et al., 2009; Panina et al. 2017).
Algunos de estos al entrar en contacto con un magma mas caliente fueron reabsorbidos,
mientras que otros solamente funcionaron como puntos de nucleacion. Esto explicaria la
presencia de nucleos hedenbergiticos euhedrales. Asi mismo, las bandas de crecimiento
entre el nucleo y el borde de diversos cristales podrian representar diferentes estadios de
cristalizacion a medida que los diferentes magmas se homogeneizaban. Cabe mencionar
que en estas ultimas se pueden reconocer hiatos de cristalizaciéon donde preferentemente
ocurri6 disolucion en los bordes del cristal. Por ultimo, se resalta que las condiciones P-T
de los clinopiroxenos no fueron calculadas debido a este continuo cambio en la
composicion quimica del fundido. La mayoria de los geotermobarémetros necesitan la
composicion del vidrio en la matriz o estan calibrados para magmas anhidros (e.g., Putirka

2008).

Por otro lado, en la muestra MMEDI1 se reconociecron bordes de crecimiento de
magnesio-hastingsita en fenocristales de kaersutita. Estos bordes vienen acompaiados de
un ligero aumento de Fe, Na y Mn con una disminucion en el Ti y #Mg. Segliin Batki et al.
(2014), una composicion similar podria indicar la cristalizacion en un magma mas
evolucionado o bajo diferentes condiciones. En este trabajo, dichos bordes de magnesio-

hastingsita son interpretados como analogos de los bordes de hedenbergita en didpsidos.
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Del mismo modo, en la muestra MONI1 se tienen abundantes fenocristales anfibol
reabsorbidos ya sea pervasivamente o con bordes irregulares. En la mayoria de los casos se
tienen bordes de reaccion de 6xidos de Fe-Ti, mientras que sélo en pocos se reconocid
diopsido. De acuerdo a Streck (2008), el crecimiento de clinopiroxeno a partir de un anfibol
(no como una zona de reaccion) es una sefial de un sistema abierto. Con base a los trabajos
de Browne y Gardner (2006) y De Angelis et al. (2015), se interpreta que estos bordes de
reaccion son producto de calentamiento por recargas magmaticas. Esto debido a que el
crecimiento de tales bordes de reaccion no es muy favorecido durante eventos de

descompresion.

Aunado a lo anterior, se reconocieron evidencias de desequilibrio a pequefia escala
después de haber calculado las condiciones P-T de algunos cristales de kaersutita. Para este
caso, no es necesario la composicion quimica del vidrio en la matriz si es usado el
geotermobardmetro de Ridolfi y Renzulli (2012). Como fue sefialado en el Capitulo 5, en la
muestra MMEDI se tiene un fenocristal de kaersutita con cambios drasticos en las
condiciones P-T a las cuales se formo. Si se excluyen zonas reabsorbidas, la formacion de
este cristal se dio a una temperatura y profundidad promedio de 1049.2°C y 37 km,
respectivamente. Sin embargo, en una de las zonas previamente mencionadas, se obtiene
una temperatura de 1025.2°C y una profundidad de 24 km. Esta tltima coincide en gran
medida con las condiciones obtenidas en el borde de un fenocristal de la muestra MON1
(Tcalc = 1025.5 °C; h = 25 km). Esta similitud en condiciones es interpretada como producto
de descompresion del magma al llegar a la base de la corteza continental para después

Iniciar su ascenso a través de esta.

La ultima evidencia de que el sistema magmatico que formoé a los lamprofidos se
encontraba abierto, es la presencia de xenolitos corticales. El hecho de que estos Ultimos
s6lo hayan sido encontrados en lamprofidos, puede indicar que los magmas al ser ricos en
volatiles experimentaron un ascenso violento. Esto, aunado a su alta temperatura, provoco

el desprendimiento de diversos fragmentos del encajonante.

Por ultimo, en el dique de sienita foiditica (SLZS5) se reconocieron dos zonas ricas en
Ba en el borde de un fenocristal de sanidino. Segin Streck (2008), esto puede ser

interpretado como producto de una mezcla con un fundido menos evolucionado rico en Ba.
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7.4. Cristalizacion tardia de minerales en lamprofidos y sienitas foiditicas

Una de las caracteristicas mas importantes en los lampréfidos es la abundante presencia
de analcima en la matriz y dentro de estructuras globulares. Acompafando a esta, se tiene
comunmente calcita, feldespatos y cristales de aegirina. Estos ultimos como rebordes en
cristales de didpsido. De igual manera, se tienen vetillas tardias rellenas de calcita y
analcima. Debido a que no se reconocieron evidencias que indiquen un origen secundario
de la analcima, esta es interpretada como un mineral primario tardio (e.g., Stoppa et al.,
2014). De acuerdo a estos autores, la formacion de los minerales antes mencionados puede
deberse a la concentracion de silice, aluminio y alcalis durante las ultimas etapas de
cristalizacion. A esto, se le suma el exceso de Fe™ que debid tener el liquido residual ya
que es necesario para la cristalizacion de aegirina. Probablemente este exceso sea producto
de los procesos de mezcla a pequena escala con un magma evolucionado previamente
discutidos. Asi mismo, la presencia de segregaciones leucocraticas con abundantes micas o
piroxenos diseminados ha sido interpretada como producto de inmiscibilidad liquida de un

fundido rico en volatiles (e.g., Phillips, 1973; Szab¢ et al. 1993).

Por otro lado, en el dique de sienita foiditica se reconocieron minerales tardios los
cuales rellenan intersticios o se presentan como bordes de reemplazamiento. En el primer
caso, se tienen cristales aciculares de ilmenita rica en Mn-Nb y cristales de fluorita con
inclusiones de estroncio-burbankita. En el segundo caso, se tienen bordes de ilmenita rica
en Nb reemplazando fenocristales de titanita. En base a las texturas observadas, estos
minerales son interpretados como cristalizados tardios formados a partir de un liquido rico

en HFSE, F y Sr.

7.3. Relaciones genéticas entre los intrusivos y las rocas subvolcanicas

Uno de los objetivos de este trabajo buscar la correlacion la existencia de relaciones
genéticas entre los plutones que conforman la Sierra de San Carlos y los diques y sills
emplazados dentro y fuera de ella. La idea principal y modelo mas simple, era que en efecto
estaban relacionados, siendo los cuerpos subvolcanicos pequefias ramificaciones de los
intrusivos hacia el encajonante. De manera contraria, la revision geoquimica detallada de
las rocas en esta parte del complejo reveld en la mayoria de los casos, que no existen

evidencias que sustenten una correlacion entre los intrusivos y los cuerpos subvolcénicos.
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Primero, se descarta alguna relacion entre las rocas bésicas y ultrabasicas
subvolcanicas e intrusivas ya que los patrones REE de ambas presentan diferentes grados
de enriquecimiento con respecto a la condrita. De igual manera, los diques de sienita
foiditica tienen patrones REE mas enriquecidos que los que muestran las rocas intrusivas.
Esto sugiere que las primeras vienen de una fuente mas enriquecida o que las rocas basicas
a partir de las cuales evolucionaron, fueron generadas con grados de fusion parcial mas
bajos. Para el caso de las rocas sieniticas subvolcanicas existen diversos patrones REE y
multielementos, pero ninguno de estos coincide con los que exhiben los intrusivos. La
excepcion de todo el complejo son las rocas del sector norte ya que son las unicas que
tienen patrones que coinciden en gran medida en ambos tipos de roca. Esto, aunado al
hecho de que no existen rocas con anomalia negativa de Nb-Ta dentro del sector central,
sur o en la periferia de la sierra, sugiere que la generacion de las rocas monzodioriticas fue

un evento puntual en el tiempo.

Un aspecto que resaltar de las rocas subvolcénicas de composicion bésica y ultrabasica
(exceptuando las del area de San José), es que existen ciertos diques y sills que, a pesar de
estar espacialmente distanciados por kilometros, presentan una quimica muy similar con
patrones REE y multielementos casi idénticos. Esto mas que indicar una conexion entre
estos cuerpos bajo superficie, es interpretado como magmas generados a partir de la misma
fuente mantélica a condiciones similares los cuales ascendieron por diferentes conductos.
El mismo caso sucede con la mayoria de los cuellos volcanicos y el sill de la localidad de
Puerto Sardinas. Aunque se encuentran a kilémetros de distancia, exhiben patrones que

pueden asociados a una fuente mantélica similar.

Por otra parte, los enclaves reportados por Nick (1988) en el sector central de la sierra
y el xenolito ijolitico encontrado cerca de Boca de Alamos, no presentan semejanzas con
ninguna de las rocas presentes en el complejo. Este Gltimo presenta una anomalia positiva
de Nb-Ta la cual puede estar ligada a la abundante presencia de titanitas o de otras fases
capaces de almacenar tales elementos (e.g., ilmenitas ricas en Nb). Es importante resaltar
que este tipo de anomalia no habia sido reportada en ninguna de las rocas de la SSCC y que
podria indicar que esta roca se formo6 a partir de una fuente mantélica muy particular

enriquecida en Nb y Ta. De manera contrastante, el xenolito granitico encontrado cerca de
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San Léazaro es la muestra con la anomalia negativa de Nb-Ta mas pronunciada, haciendo

imposible su correlacion con otras rocas del complejo.

En resumen, los diagramas multielementos y REE indican que, a excepcion del sector
norte, los cuerpos intrusivos e hipabisales de la Sierra de San Carlos y su periferia no
pueden ser relacionados entre si. Sin embargo, se tiene un pequefio grupo de cuerpos
subvolcanicos de composicion bésica y ultrabasica que potencialmente se generaron a partir
de una fuente mantélica muy similar. Podria decirse que los intrusivos de la sierra y el
enjambre de diques y sills son el resultado de eventos magmaticos diferentes ocurridos
durante el Eoceno-Oligoceno. En estos, se tuvo la participacion de diversas fuentes
mantélicas fundidas a condiciones variables, produciendo magmas que experimentaron

procesos magmaticos diferentes y un ascenso por multiples conductos hacia la superficie.

7.4. Fuente mantélica: metasomatismo previo a la fusion parcial

De acuerdo con el andlisis realizado, se identificaron dos tipos de fuentes mantélicas
metasomatizadas. La primera de ellas les dio caracteristicas geoquimicas “tipo arco” a las
rocas monzodioriticas de la parte norte de la Sierra de San Carlos. Las rocas de este sector
normalmente tienen concentraciones de Ba y Sr > 1000 ppm y en el diagrama Ta/Yb vs
Th/Yb se encuentran fuera del arreglo del manto, siguiendo la tendencia de enriquecimiento
por procesos de subduccion. De igual forma, es importante sefialar que en este diagrama y
en el de Nb* vs Ta* estas muestras se ubican cerca de los promedios IAB de Li et al.
(2015). Esto mas que indicar un posible ambiente tectonico de arco de isla, apoyandose en
el diagrama de (Ta/La)ny vs (Hf/Sm)ny en el La/Yb vs Nb/La, es interpretado como el
resultado de la fusion parcial de una manto litosférico previamente metasomatizado por
procesos de subduccion (e.g., Zheng, 2019). Se interpreta que esta fuente era limitada y no
existia la manera que los agentes metasomaticos que la habian afectado fueran repuestos.
Esto explicaria el hecho de que las rocas monzodioriticas sean las tnicas en el complejo en
presentar caracteristicas geoquimicas “tipo arco” (e.g., anomalia negativa de Nb-Ta) y que
se hayan generado durante un periodo en particular (~38-37 Ma). Cabe mencionar que
diversos arcos magmaticos se desarrollaron durante el Tridsico-Jurdsico en el paleo-margen
occidental mexicano, haciendo muy probable que esta actividad haya modificado la

composicion quimica del manto litosférico debajo de esta region.
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Por otra parte, se identifico una segunda fuente metasomatizada a partir de la cual se
generaron la mayoria de las rocas subvolcanicas del complejo bajo estudio. Estas rocas
presentan relaciones Nb/U ligeramente por debajo del promedio establecido para los
basaltos tipo OIB (Hoffman et al., 1986) lo cual puede ser interpretado como producto de
algin evento metasomadtico previo (e.g., Verma, 2006). Sin embargo, tal evento debi6 ser
quimicamente diferente al discutido en el parrafo anterior. Esto es interpretado ya que las
rocas generadas a partir de esta fuente, ademds de estar enriquecidas en LILE (Ba y Sr
>1000 pm), presentan altas concentraciones de LREE (La = ~50-150 ppm; Ce = ~100-300
ppm) y patrones multielementos sin anomalias negativas de Nb-Ta. Aunado a esto, los
diagramas La/Yb vs Nb/La y Ba/Rb vs Rb/Sr sugieren una fuente mas profunda en la cual
el anfibol fue la fase hidratada dominante. Esto ultimo es apoyado mediante modelos de
fusion parcial los cuales sugieren que diversas proporciones de anfibol y biotita en una
lherzolita de granate estuvieron involucradas en el proceso de generacidon de estos magmas.
Es probable que el proceso metasomatico que afectd a este manto sea similar al propuesto
por Pilet (2015). En este se tiene el ascenso de una columna astenosférica la cual contiene
litologias fértiles que se funden y generan magmas que percolan, se diferencian y se
estancan en el manto en forma de venas metasomaticas. Posteriormente, la fusion de estas
venas es la responsable de generar magmas alcalinos. Otra alternativa seria que la fuente ya

estuviera metasomatizada por procesos geoldgicos desconocidos.

Por otra parte, la presencia de rocas peralcalinas subsaturadas de composicion
intermedia apoya la existencia de esta segunda fuente metasomatizada. De acuerdo con
Marks y Markl (2017), el enriquecimiento de halégenos, HSFE y REE en estas rocas, no
puede ser explicado unicamente mediante una historia prolongada de diferenciacion
magmatica. Ellos sefialan la necesidad de un pre-enriquecimiento metasomatico de la

fuente como requisito para la generacion de rocas peralcalinas.

Todo lo antes mencionado, implica que durante la generacion de la SSCC ocurrieron
cambios considerables en el manto para poder pasar de la generacion de rocas con
caracteristicas “tipo arco”, a rocas enriquecidas en LREE y HFSE en pocos millones de
afios. Aunado a estos dos tipos, se tiene un grupo de rocas gabrdicas primitivas con altos

contenidos de MgO, Ni y Cr las cuales no presentan caracteristicas geoquimicas tipo “arco”
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y exhiben bajas concentraciones de LILE, LREE y HFSE. Segun los datos geocronoldgicos
disponibles y las relaciones de campo, estas rocas se generaron después del magmatismo
del sector norte pero antes que las rocas mas alcalinas y jovenes de la sierra. El mayor
problema con estas rocas es que los datos disponibles (Nick, 1988) carecen de elementos
que son utiles para su analisis petroloégico, complicando asi poder hacer inferencias
importantes con respecto a su génesis. Aunque los modelos de fusion parcial indican que
estas rocas se generaron a partir de una lherzolita de granate con poco o sin aporte de
minerales hidratados con valores de F entre 5 y 10%, también es posible explicar su origen

mediante la reaccion de peridotita con magmas alcalinos (e.g., Pilet, 2015)

7.5. Ambiente tectonico e implicaciones a escala regional: subduccion-intraplaca
vs postcolisional-intraplaca

Diferentes ambientes tectonicos han sido propuestos para explicar la generacion de las
rocas magmaticas en la SSCC. Autores como Nick (1988), Viera-Décida et al. (2009),
Poliquin (2009) han sugerido que las rocas del sector norte (area de San José) son producto
de actividad relacionada a procesos de subduccioén después de la migracion del arco desde
el oeste hacia el este de México durante el Eoceno. Asi mismo, favorecieron el retroceso de
la placa Farallon a su posicion original como resultado de un proceso de roll-back. Esto
desencaden¢ el ascenso de material astenosférico generando asi las rocas mas jovenes en un
ambiente extensional. Sin embargo, de acuerdo con las interpretaciones hechas en el

presente trabajo, tal escenario tectonico es discutible.

En primer lugar, el ambiente de arco continental que ha sido propuesto para las rocas
monzodioriticas de composicion intermedia y 4acida ha sido inferido a partir de los
diagramas de Pearce (1984) (e.g., Viera-Décida et al., 2009; Mendoza-Vargas, 2010;
Poliquin, 2009). Esto, a pesar de que dichos diagramas fueron construidos para clasificar
unicamente rocas graniticas. Sin embargo, es importante sefialar que la posicion que estas
rocas presentan en tales diagramas hace posible relacionarlos a un ambiente postcolisional
(Pearce, 1996). De igual manera, el hecho de que gran parte de las rocas de este sector sean
magnesianas con un caracter alcalino-calcico dominante, permite asociarlas al ambiente ya
mencionado (e.g., Frost y Frost, 2008). De acuerdo con los diagramas tectonomagmaticos

para rocas intermedias (Verma y Verma, 2013) y 4acidas (Verma et al., 2013) realizados en
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el presente trabajo, todas las rocas del sector norte de la sierra pertenecen al campo
colisional. Esto argumenta en contra del ambiente de subduccion que tipicamente habia
sido interpretado ya que estos diagramas fueron construidos especialmente para rocas de
tales composiciones. Sin embargo, es necesario aclarar que el ambiente colisional puede ser
dividido en un ambiente sincolisional y otro postcolisional (Harris et al. 1986) y que los
diagramas de Verma y Verma (2013) y Verma et al. (2013) no hacen distincién entre estos

ambientes.

Algo similar sucede con las rocas basicas del area de San José. Estas corresponden al
campo de rocas de arco de isla en los diagramas de Agrawal et al. (2008) y Verma y
Agrawal (2011). En primer lugar, estos diagramas no son capaces de separar un arco
continental de un arco de isla. Dicho esto, seria mas comprensible si se tratara de un
ambiente de arco continental ya que un ambiente de arco de isla no es viable de acuerdo
con la tectonica establecida para el Cenozoico en el noreste de México. Sin embargo,
también hay que considerar que estos diagramas de discriminaciéon no cuentan con un
campo colisional. En caso de que las rocas bésicas (al igual que las intermedias y acidas)
pertenecieran a este ambiente, su ausencia en los diagramas haria que las rocas bdasicas se

asociaran al ambiente mas parecido quimicamente (en este caso un arco).

En el presente estudio se propone que las rocas de composicion basica con
caracteristicas geoquimicas “tipo arco” se generaron durante un ambiente tectonico
postcolisional, a partir de la fusion parcial de una fuente mantélica previamente
metasomatizada por procesos de subduccion antiguos. Estas, al experimentar procesos de
diferenciacion magmatica, generaron las rocas de composicion intermedia y acida ya que
un proceso de asimilacion cortical ha sido descartado por Nick (1988) y por Viera-Décida
et al. (2009) mediante datos isotopicos. Cabe mencionar que el ambiente tectdnico
postcolisional interpretado en este trabajo estd en armonia con la tecténica regional
establecida para ese tiempo. Las edades mas jovenes de deformacion reportadas para el
Orbégeno Mexicano durante el Eoceno en la parte del antepais (~56-45 Ma; Fitz et al., 2016;
Ramirez-Pefia, 2017) son ligeramente més antiguas que las reportadas por Poliquin (2009)

para las rocas del sector norte de la Sierra de San Carlos (~38-37 Ma).
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Por otro lado, todas las demas rocas de composicion ultrabasica, basica e intermedia ya
sean intrusivas o subvolcanicas, se encuentran asociadas a un ambiente extensional. Este
régimen tectonico se establecid pocos millones de afios después del postcolisional y puede
estar relacionado al progresivo ascenso astenosférico provocado por el hundimiento o
rompimiento de la placa Farallon. Esto como respuesta la disminucion en la convergencia
entre esta placa y la de Norteamérica hace ~50 Ma (e.g., White et al., 2008; Parker et al.,
2012; Parker et al., 2017). Asi mismo, este hundimiento de la placa Farallon podria ser
atribuido a la extensa eclogitizacion de la meseta oceanica Hess la cual de acuerdo a Liu et
al. (2010), pudo haber pasado por debajo de Texas hace ~50-45 Ma. En conclusion, en este
escenario tectonico se tiene el ascenso astenosférico antes mencionado, el cual en primera
instancia provoco la perturbacion del manto litosférico metasomatizado por antiguos
procesos de subduccion. Como consecuencia, fueron generados los primeros lotes de
magmas que, al solidificar en la corteza, formaron los plutones expuestos hoy en dia en el
area de San José. Al agotarse esta fuente y teniéndose el continuo ascenso astenosférico,
este manto empez6 a fundirse por descompresion adiabatica. Los magmas generados
percolaron y se diferenciaron en el manto quedando estancados en forma de venas
metasomaticas, proceso similar al propuesto por Pilet (2015). Posteriormente, como
producto de la continua adicidon de este tipo de venas en el manto, su gradiente termal fue
modificado. Esto provocoé la fusion parcial de estas zonas metasomatizadas y genero
diversos magmas de composicion bésica y ultrabdsica. Una parte de estos magmas ascendio
y se enfrio en la corteza. Mientras que otra parte experimentd procesos de diferenciacion

magmatica, generando asi la gran variedad de rocas sieniticas observadas en el complejo.
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8.

R/
L X4

CONCLUSIONES

La presencia de xenolitos de rocas plutdnicas dentro de lamprofidos sugiere la existencia
de intrusivos litologicamente diversos emplazados en la corteza que no habian sido

reportados anteriormente.

Los lamprofidos estudiados fueron clasificados quimicamente como alcalinos y
petrograficamente como sannaitas, camptonitas y monchiquitas. Sin embargo, existen
problemas al aplicar el esquema de clasificacion actual. Incluyendo la Sierra de San

Carlos, estas litologias se pueden encontrar solamente en cuatro localidades de México.

Los lamprofidos presentan diferentes texturas de desequilibro en fenocristales de
clinopiroxeno y anfibol las cuales sugieren la interaccion con un magma mas
evolucionado rico en Fe, Na y Mn. Asi mismo, dichas texturas indican la ocurrencia de
procesos de recarga y de descompresion durante su ascenso. De igual manera, la
existencia de sectores ricos en Ba en fenocristales de sanidino en sienitas foiditicas indica

la mezcla con un magma menos evolucionado rico en Ba.

La revision geoquimica detallada de las rocas magmaéticas de la Sierra de San Carlos
reveld que, a excepcion de las rocas del sector norte, no existen evidencias que sustenten
una correlacion entre los intrusivos y los cuerpos subvolcanicos emplazados dentro y

fuera de ella.

Dos tipos de fuentes mantélicas metasomatizadas fueron reconocidas. La primera de ellas
esta enriquecida en LILE, empobrecida en HFSE y gener6 las rocas monzodioriticas de
la parte norte de la sierra. Se interpreta que esta fuente era limitada y que los agentes
metasomaticos que la afectaron son producto de procesos de subduccion antiguos. En
cambio, la segunda fuente es una zona del manto dominada por granate con diferentes
proporciones de anfibol y biotita. Esta fuente fue capaz de generar magmas de
composicion basica y ultrabasica enriquecidas en LILE, HFSE y REE. Una parte de estos
experimentaron procesos de diferenciacion magmatica prolongados, formando asi, las

rocas sieniticas expuestas en el complejo.
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% La generacion de las rocas igneas en la Sierra de San Carlos se dio en dos etapas. La
primera de ellas durante un régimen post-colisional, después del evento orogénico que
llevo a la formacion de la Sierra Madre Oriental. La segunda durante un régimen de
extension continental el cual no generd deformacion apreciable en la corteza. Ambas
fases de magmatismo pueden ser atribuidas al ascenso mantélico provocado por el
hundimiento o rompimiento de la Placa Farallon durante su paso por debajo del noreste

de México en el Eoceno-Oligoceno.
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ANEXO 1

CLINOPIROXENOS

Composiciones de clinopiroxenos en diques de la periferia de la Sierra de San Carlos

Muestra SLZ5 SLZ5 MONI1 MONI1 MONI1 MONI1
Analisis 1 2 3 4 5 6
SiO> 47.814 48.169 41.951 44.459 44.001 43.766
AlLO3 3.453 3.264 9.415 7.405 8.284 8.206
FeO 15.984 16.924 14.943 14.773 13.461 12.970
MnO 0.872 0.874 0.490 0.512 0.463 0.415
MgO 6.352 5.792 6.004 6.759 7.634 7.397
CaO 21.843 21.745 22.116 22.208 22.481 22.631
NaO 2.066 1.907 1.093 1.105 1.046 1.060
K,O 0.004 0.000 0.015 0.005 0.000 0.010
TiO; 1.205 1.122 3.093 2.108 2.340 2.200
NiO 0.000 0.019 0.000 0.000 0.038 0.009
Cr20; 0.000 0.000 0.000 0.000 0.027 0.025
P20s 0.018 0.047 0.028 0.003 0.000 0.000
BaO 0.009 0.044 0.000 0.000 0.000 0.000
Nb2Os 0.054 0.012 0.000 0.000 0.006 0.017
7Zr0O; 0.053 0.133 0.097 0.031 0.043 0.039

F 0.039 0.051 0.090 0.000 0.000 0.033

Cl 0.000 0.012 0.011 0.000 0.006 0.000
Total 99.750  100.091 99.306 99.368 99.829 08.764
Muestra MONI1 MONI1 MONI1 MONI1 MONI1 MONI1
Analisis 7 8 9 10 11 12
SiO> 42.765 41.872 45.188 42.983 43.294 45.410
AlLO3 9.956 9.936 6.323 9.738 9.137 6.609
FeO 13.828 11.942 16.557 9.628 10.000 17.902
MnO 0.340 0.374 0.745 0.248 0.218 0.778
MgO 6.898 7.759 5.072 9.836 9.805 4.947
CaO 22.725 23.031 21.818 23.436 23.528 21.897
NaO 1.145 1.016 1.354 0.782 0.795 1.427
K,O 0.000 0.000 0.002 0.004 0.008 0.007
TiO; 2.611 3.752 1.416 3.889 2.973 1.226
NiO 0.000 0.000 0.064 0.000 0.000 0.026
Cr20; 0.002 0.011 0.029 0.000 0.000 0.005
P20s 0.064 0.041 0.043 0.026 0.029 0.000
BaO 0.000 0.000 0.000 0.000 0.089 0.000
Nb2Os 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000
7ZrO; 0.000 0.043 0.012 0.070 0.074 0.039

F 0.018 0.008 0.000 0.067 0.000 0.000

Cl 0.000 0.010 0.004 0.002 0.000 0.001
Total 100.344 99.790 98.626 100.681 99.950 100.274
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ANEXO 1 CLINOPIROXENOS
Muestra MONI1 MONI1 MONI1 MONI1 MONI1 MONI1
Anilisis 13 14 15 16 17 18
SiO2 43.261 44.145 41.079 44.809 40.650 45.442
ALO3 9.274 8.400 10.518 6.092 9.729 6.840
FeO 13.421 13.802 13.648 18.610 9.576 15.972
MnO 0.322 0.423 0.392 0.867 0.199 0.634
MgO 7.176 7.225 6.424 4.320 9.074 5.814
CaO 22.857 22.650 22.347 21.736 23.571 21.909
Na;O 1.016 1.082 1.073 1.578 0.741 1.430
K,O 0.000 0.008 0.000 0.016 0.033 0.000
TiO2 2.484 2.315 3.542 1.481 4.169 1.441
NiO 0.000 0.038 0.009 0.000 0.035 0.000
Cr,0; 0.018 0.024 0.006 0.007 0.000 0.000
P20s 0.000 0.000 0.010 0.000 0.352 0.037
BaO 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.039
Nb20s 0.050 0.006 0.000 0.061 0.050 0.101
Zr0; 0.106 0.106 0.086 0.000 0.082 0.047
F 0.026 0.000 0.000 0.044 0.061 0.000
Cl 0.000 0.014 0.000 0.001 0.000 0.000
Total 100.000 100.235 99.134 99.603 98.296 99.706
Muestra MONI1 MONI1 MONI1 MONI1 MONI1 MONI1
Anilisis 19 20 21 22 23 24
SiO2 46.581 44.605 43.010 43.759 46.114 43.090
ALO3 6.223 7.149 10.214 9.073 7.123 9.263
FeO 16.166 16.456 8.876 9.646 9.054 11.143
MnO 0.709 0.723 0.192 0.225 0.218 0.371
MgO 6.289 5.391 10.430 10.261 10.824 8.854
CaO 21.798 22.012 23.553 23.549 23.358 22.811
Na;O 1.457 1.459 0.732 0.791 0.690 0.986
K,O 0.015 0.010 0.000 0.000 0.000 0.000
TiO2 1.222 1.538 3.751 3.282 2.335 3.213
NiO 0.058 0.023 0.009 0.006 0.000 0.000
Cr,0; 0.013 0.071 0.029 0.011 0.000 0.000
P20s 0.023 0.049 0.079 0.037 0.042 0.041
BaO 0.028 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000
Nb20s 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000
Zr0; 0.059 0.090 0.039 0.098 0.035 0.000
F 0.000 0.020 0.000 0.000 0.028 0.043
Cl 0.009 0.000 0.019 0.013 0.000 0.002
Total  100.648 99.588  100.929 100.748 99.809 99.799
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ANEXO 1 CLINOPIROXENOS
Muestra MONI1 MONI1 MONI1 MONI1 MONI1 MONI1
Anilisis 25 26 27 28 29 30
SiO2 43.300 44.826 45.925 46.145 46.108 41.613
ALO3 8.961 7.673 6.608 7.401 6.719 9.663
FeO 10.835 10.969 8.949 7.204 8.590 9.172
MnO 0.330 0.289 0.226 0.177 0.244 0.236
MgO 8.568 9.581 11.213 12.330 11.149 9.241
CaO 22.900 23.089 23.140 23.610 23.604 23.275
Na;O 0.909 0.910 0.714 0.574 0.543 0.717
K,O 0.001 0.000 0.012 0.000 0.000 0.019
TiO2 3.257 2.504 2.546 2.555 2.526 4.124
NiO 0.000 0.017 0.000 0.000 0.061 0.000
Cr,0; 0.019 0.000 0.000 0.002 0.000 0.013
P20s 0.028 0.039 0.000 0.063 0.003 0.012
BaO 0.000 0.064 0.000 0.000 0.000 0.056
Nb20s 0.000 0.078 0.079 0.000 0.000 0.045
Zr0; 0.039 0.043 0.035 0.047 0.000 0.058
F 0.072 0.029 0.016 0.017 0.022 0.000
Cl 0.000 0.000 0.000 0.000 0.003 0.001
Total 99.189  100.099 99.456 100.118 99.562 98.245
Muestra MONI1 MONI1 MONI1 MONI1 MONI1 MONI1
Anilisis 31 32 33 34 35 36
SiO2 43.543 46.188 43.526 44.320 45.361 45.799
ALO3 9.810 6.192 7.748 8.231 7.468 7.276
FeO 7.932 8.285 18.389 11.941 11.491 7.201
MnO 0.102 0.328 0.733 0.394 0.244 0.196
MgO 10.912 11.276 3.715 8.586 9.007 11.971
CaO 23.594 23.655 21.457 22.957 23.134 23.912
Na,O 0.619 0.583 1.439 0.834 0.789 0.571
K,O 0.000 0.005 0.000 0.000 0.000 0.000
TiO2 3.448 2.621 1.885 2.661 2.720 2.707
NiO 0.038 0.055 0.000 0.000 0.000 0.000
Cr,0; 0.000 0.011 0.000 0.000 0.002 0.012
P20s 0.000 0.044 0.028 0.005 0.048 0.029
BaO 0.000 0.007 0.000 0.000 0.000 0.000
Nb20s 0.006 0.017 0.000 0.000 0.050 0.000
Zr0; 0.000 0.098 0.055 0.086 0.000 0.059
F 0.031 0.000 0.001 0.000 0.074 0.000
Cl 0.000 0.009 0.000 0.009 0.000 0.013
Total  100.022 99.372 98.976 100.022 100.357 99.743
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ANEXO 1 CLINOPIROXENOS
Muestra MON1 M-MEDI M-MED1 M-MED1 M-MED1 M-MEDI
Analisis 37 38 39 40 41 42
SiO2 47.348 43.577 46.006 49.563 46.519 45.172
ALO3 5.099 10.109 8.177 4.704 7.325 8.294
FeO 8.784 13.008 8.447 5.507 8.036 10.614
MnO 0.248 0.359 0.169 0.155 0.151 0.367
MgO 11.987 7.016 11.239 15.067 11.996 9.470
CaO 23.764 22.389 22.758 22.947 22.644 22.605
Na;O 0.525 1.206 0.869 0.480 0.913 1.158
K:O 0.000 0.009 0.000 0.000 0.000 0.012
TiO2 2.125 2.319 2.128 1.220 1.915 2.003
NiO 0.000 0.035 0.000 0.041 0.044 0.000
Cr,0; 0.000 0.002 0.035 0.076 0.000 0.000
P20s 0.013 0.018 0.000 0.033 0.053 0.039
BaO 0.000 0.000 0.000 0.000 0.004 0.000
Nb20s 0.000 0.006 0.011 0.000 0.000 0.000
Zr0; 0.004 0.067 0.035 0.044 0.032 0.024
F 0.012 0.000 0.000 0.055 0.041 0.010
Cl 0.011 0.002 0.000 0.000 0.000 0.000
Total 99.913  100.122 99.874 99.869 99.656 99.764
Muestra M-MED1 M-MED! M-MED1 M-MEDI MMD MMD
Anilisis 43 44 45 46 47 48
SiO2 46.551 45.864 46.473 47.289 49.703 49.937
ALO3 7.171 7.316 6.896 5.157 4.648 2.668
FeO 7.586 10.488 8.851 8.690 5.311 7.618
MnO 0.215 0.311 0.278 0.335 0.057 0.324
MgO 11.712 9.333 11.042 11.638 14.868 13.203
CaO 23.119 22.332 22.625 23.233 24.029 23.720
Na;O 0.956 1.143 1.053 0.728 0.495 0.834
K:O 0.009 0.001 0.004 0.011 0.023 0.018
TiO2 1.860 1.865 1.822 1.442 1.338 1.121
NiO 0.041 0.041 0.000 0.029 0.029 0.000
Cr,0; 0.000 0.004 0.000 0.000 0.065 0.000
P20s 0.000 0.053 0.002 0.005 0.043 0.011
BaO 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.042
Nb20s 0.000 0.000 0.000 0.000 0.023 0.028
Zr0; 0.047 0.043 0.000 0.012 0.059 0.028
F 0.042 0.008 0.000 0.000 0.018 0.007
Cl 0.000 0.000 0.004 0.000 0.000 0.008
Total 99.291 98.799 99.049 98.569 100.701 99.562
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ANEXO 1 CLINOPIROXENOS
Muestra MMD MMD MMD MMD MMD MMD
Analisis 49 50 51 52 53 54

SiO2 48.598 46.064 44.926 47.344 48.507 46.034
ALO3 4.714 6.282 6.928 4.743 4.745 3.924
FeO 6.452 8.152 8.520 9.225 7.263 7.535
MnO 0.192 0.282 0.162 0.406 0.121 0.264
MgO 12.807 11.494 11.151 11.145 12.620 11.952
CaO 23.389 23.408 23.132 23.246 23.838 25.215
Na,O 0.882 0.924 0.855 1.092 0.747 0.688
K,O 0.000 0.006 0.015 0.000 0.000 0.000
TiO2 1.710 2.462 3.151 1.927 1.864 1.777
NiO 0.000 0.000 0.017 0.044 0.000 0.000
Cr,0; 0.006 0.000 0.000 0.000 0.007 0.000
P20s 0.051 0.000 0.000 0.031 0.000 1.294
BaO 0.071 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000
Nb20s 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000
Zr0; 0.000 0.027 0.031 0.016 0.028 0.039
F 0.056 0.026 0.025 0.000 0.021 0.132

Cl 0.000 0.000 0.000 0.008 0.005 0.008
Total 98.904 99.116 98.902 99.225 99.756 98.804
Muestra MMD MMD MMD MMD MMD MMD
Analisis 55 56 57 58 59 60
SiO2 49.809 48.336 51.198 47.110 51.119 47.598
ALO3 3.786 4.386 3.316 5.898 1.940 4.928
FeO 4.142 7.379 3.841 7.652 24.465 7.410
MnO 0.068 0.282 0.064 0.151 0.390 0.275
MgO 15.810 12.733 16.265 12.709 0.307 12.933
CaO 24.145 23.637 22.908 23.782 2.226 23.395
Na;O 0.013 0.801 0.614 0.740 13.087 0.778
K,O 0.356 0.011 0.000 0.000 0.001 0.002
TiO2 1.250 1.466 0.590 1.927 2911 1.756
NiO 0.000 0.009 0.000 0.035 0.000 0.029
Cr,0; 0.477 0.019 0.308 0.000 0.000 0.000
P20s 0.059 0.000 0.038 0.000 0.000 0.023
BaO 0.000 0.055 0.009 0.000 0.000 0.000
Nb20s 0.000 0.000 0.000 0.056 0.000 0.000
Zr0; 0.000 0.051 0.020 0.004 0.145 0.000
F 0.000 0.000 0.000 0.000 0.012 0.000

Cl 0.000 0.000 0.007 0.000 0.000 0.010
Total 99.915 99.165 99.176 100.064 96.598 99.135
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ANEXO 1 CLINOPIROXENOS
Muestra MMD MMD MMD MMD MMD MMD
Anilisis 61 62 63 64 65 66
SiO2 50.355 48.913 43.801 49.659 50.515 48.437
ALO3 1.618 4.883 8.357 4.247 1.499 4.524
FeO 14.351 5.203 6.947 4.597 14.671 7.184
MnO 0.569 0.136 0.091 0.057 0.871 0.192
MgO 8.797 14.425 12.574 14.590 8.173 13.016
CaO 20.724 24.394 24.047 24.224 20.378 23.791
Na;O 2.289 0.458 0.436 0.490 2.326 0.798
K,O 0.013 0.002 0.000 0.000 0.004 0.005
TiO2 0.580 1.541 2.636 1.301 0.681 1.499
NiO 0.003 0.041 0.000 0.000 0.000 0.023
Cr,0; 0.000 0.032 0.031 0.000 0.000 0.017
P20s 0.050 0.057 0.058 0.011 0.038 0.013
BaO 0.000 0.045 0.000 0.075 0.022 0.022
Nb20s 0.000 0.000 0.000 0.028 0.045 0.028
Zr0; 0.055 0.000 0.000 0.000 0.004 0.043
F 0.008 0.036 0.045 0.000 0.000 0.070
Cl 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.014
Total 99.409  100.151 99.004 99.279 99.227 99.644
Muestra MMD MMD MMD MMD MMD MMD
Analisis 67 68 69 70 71 72
SiO2 48.298 51.190 51.262 45.743 48.339 46.870
ALO3 4.576 0.925 1.059 6.776 5.791 5.682
FeO 7.105 23.120 24.285 8.400 5.502 7.033
MnO 0.241 1.599 0.951 0.196 0.155 0.177
MgO 13.207 0.103 0.288 11.608 14.541 13.063
CaO 23.818 2.231 2.761 22.660 23.401 22.946
Na;O 0.740 12.469 12.398 0.807 0.542 0.916
K,O 0.012 0.013 0.008 0.023 0.000 0.000
TiO2 1.501 3.646 3.047 2.530 1.697 1.961
NiO 0.073 0.032 0.029 0.000 0.067 0.000
Cr,0; 0.013 0.000 0.000 0.015 0.027 0.022
P20s 0.009 0.000 0.073 0.045 0.044 0.029
BaO 0.084 0.000 0.000 0.017 0.000 0.081
Nb20s 0.011 0.011 0.000 0.000 0.000 0.006
Zr0; 0.000 0.133 0.984 0.031 0.020 0.035
F 0.020 0.000 0.040 0.000 0.000 0.010
Cl 0.014 0.000 0.005 0.000 0.019 0.000
Total 99.711 95.472 97.172 98.851 100.141 98.827
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ANEXO 1 CLINOPIROXENOS
Muestra MMD MMD MMD MMD MMD MMD
Analisis 73 74 75 76 77 78
SiO2 48.530 48.612 45.765 46.079 48.422 51.196
ALO3 6.733 5.714 6.758 6.438 4.520 1.150
FeO 5.416 5.412 8.551 7.940 6.828 24.274
MnO 0.102 0.072 0.192 0.254 0.212 0.545
MgO 13.508 14.357 11.748 11.103 12.726 0.899
CaO 23.018 23.417 23.321 24.159 24.823 5.893
Na,O 0.874 0.621 0.865 0.918 0.788 11.078
K,O 0.007 0.000 0.015 0.009 0.000 0.011
TiO2 1.406 1.555 2.586 2.214 1.549 3.051
NiO 0.088 0.029 0.003 0.000 0.053 0.002
Cr,0; 0.126 0.138 0.001 0.000 0.000 0.051
P20s 0.006 0.033 0.027 0.028 0.027 0.009
BaO 0.000 0.000 0.083 0.000 0.000 0.036
Nb20s 0.057 0.000 0.000 0.042 0.000 0.006
Zr0; 0.020 0.000 0.055 0.077 0.037 0.111
F 0.000 0.004 0.083 0.000 0.032 0.000
Cl 0.006 0.002 0.000 0.000 0.005 0.000
Total 99.896 99.964 100.018 99.261 100.008 98.312
Muestra MMD MMD MMD MMD MMD MMD
Analisis 79 80 81 82 83 84
SiO2 48.612 45.755 44.680 44.834 49.709 48.527
ALO3 4.255 7.398 8.365 7.767 5.380 3.571
FeO 6.668 8.648 11.781 11.927 4.177 9.199
MnO 0.188 0.185 0.410 0.445 0.018 0.393
MgO 12.793 10.188 8.491 8.356 15.291 11.525
CaO 24.665 24.256 23.561 23.339 23.211 21.527
Na;O 0.776 0.972 0.829 0.761 0.516 1.304
K,O 0.034 0.002 0.000 0.004 0.000 0.000
TiO2 1.442 2.317 1.217 1.136 1.090 1.246
NiO 0.000 0.000 0.000 0.053 0.019 0.085
Cr,0; 0.000 0.033 0.003 0.001 0.165 0.132
P20s 0.031 0.035 0.000 0.000 0.000 0.026
BaO 0.000 0.000 0.000 0.000 0.231 0.000
Nb20s 0.006 0.054 0.030 0.048 0.000 0.000
Zr0; 0.016 0.020 0.040 0.089 0.000 0.077
F 0.000 0.008 0.000 0.005 0.011 0.019
Cl 0.005 0.000 0.006 0.007 0.003 0.000
Total 99.490 99.868 99.412 98.768 99.815 97.623
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ANEXO 1 CLINOPIROXENOS
Muestra MMD MMD MMD MMD MMD MMD
Analisis 85 86 87 88 89 90

SiO> 49.963 49.405 47.377 47.568 48.147 44.569
AlLO3 1.360 2.810 5.271 5.177 5.582 7.137
FeO 13.726 7.403 6.152 6.645 5.369 9.266
MnO 0.843 0.289 0.116 0.158 0.191 0.253
MgO 8.600 13.077 13.777 12.928 13.781 10.641
CaO 19.812 23.290 23.581 23.271 23.410 22.922
NaO 2.558 0.967 0.477 0.806 0.618 0.941
K:O 0.011 0.000 0.005 0.000 0.000 0.004
TiO; 0.623 1.185 1.695 1.778 1.336 2.663
NiO 0.031 0.024 0.007 0.000 0.000 0.000
Cr20; 0.000 0.000 0.014 0.038 0.166 0.065
P20s 0.019 0.038 0.020 0.025 0.014 0.124
BaO 0.000 0.000 0.000 0.066 0.000 0.000
Nb2Os 0.000 0.030 0.036 0.000 0.000 0.000
7Zr0O; 0.061 0.000 0.065 0.114 0.082 0.186
F 0.000 0.000 0.002 0.008 0.043 0.016
Cl 0.000 0.000 0.000 0.010 0.009 0.018
Total 97.607 98.518 98.594 98.587 08.728 98.794
Muestra MMD MMD MMD MMD MMD
Analisis 91 92 93 94 95
SiO> 47.924 46.308 50.348 46.352 47.600
AlLO3 5.447 6.077 3.093 5.376 4.990
FeO 5.297 7.430 3.985 7.178 7.496
MnO 0.170 0.280 0.030 0.271 0.274
MgO 14.369 12.547 15.696 12.162 12.246
CaO 23.724 23.413 23.822 22.983 23.645
NaO 0.480 0.714 0.326 0.946 0.766
K,O 0.005 0.018 0.015 0.012 0.009
TiO; 1.517 2.082 0.900 1.573 1.794
NiO 0.019 0.000 0.036 0.024 0.000
Cr20; 0.048 0.046 0.637 0.094 0.000
P20s 0.015 0.017 0.012 0.048 0.056
BaO 0.042 0.000 0.000 0.049 0.000
Nb2Os 0.000 0.042 0.000 0.024 0.000
7Zr0O; 0.033 0.000 0.000 0.032 0.020
F 0.039 0.036 0.000 0.000 0.013
Cl 0.000 0.000 0.006 0.002 0.000
Total 99.113 98.995 98.905 97.126 98.904
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ANEXO 2 ANFIBOLES
Composiciones de anfiboles en diques de la periferia de la Sierra de San Carlos
Muestra SLZ5 SLZ5 SLZ5 SLZ5 MONI MONI MONI MONI MONI MONI MONI MONI
Analisis 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12
SiO; 38.388 37.257 38.332 38346 37.626 37.998 37.022 37.778 37.766 37.405 36.428 38.069
ALOs; 11423 12.890 10.533 11.067 14.601 14.666 14.506 13.643 14.510 14.764 15.233 14.536
FeO 22.734 21.015 23.190 22.833 11916 11.860 17.619 16.769 13.162 13.049 15941 10.877
MnO 0.751 0.751 0.758 0.791 0.213 0.149 0.519 0.412 0.205 0.134  0.271 0.187
MgO 5.148 5.056 4.868 5.128 11.868  12.100 7.727 8.617 11.177 10922  7.972 12.588
CaO 11.285 11.507 10.561 11.073 12.403 12.596 12.262 12.110 12.096 12.159 11.839 12.432
Na,O 2.921 2.377 2.953 2.648 2.179 2.143 2.305 2.337 2.158 2.145  2.231 2.070
K20 1.941 2.066 1.878 2.060 1.871 1.759 1.826 1.737 1.832 1.865 1.879 1.851
TiO2 3.920 4.163 3.574 3.735 5.439 4.891 5.154 5.304 5.350 5367  5.867  5.080
NiO 0.000 0.010 0.000 0.000 0.041 0.032 0.000 0.046 0.000 0.000  0.029  0.006
Cr20; 0.008 0.000 0.000 0.019 0.008 0.000 0.000 0.000 0.007 0.013 0.000  0.007
P20s 0.002 0.000 0.042 0.023 0.057 0.031 0.029 0.032 0.054 0.050  0.000  0.000
BaO 0.000 0.173 0.000 0.000 0.103 0.037 0.211 0.069 0.020 0.126  0.142  0.056
SrO 0.000 0.000 0.000 0.000 0.037 0.080 0.011 0.050 0.000 0.000  0.028 0.009
Nb2Os 0.125 0.060 0.018 0.036 0.000 0.068 0.006 0.000 0.000 0.073 0.000  0.000
7r0O; 0.032 0.081 0.016 0.032 0.032 0.032 0.039 0.000 0.063 0.051 0.039  0.000
F 0.210 0.198 0.159 0.149 0.187 0.123 0.145 0.085 0.180 0.220  0.119  0.233
Cl 0.022 0.041 0.046 0.041 0.011 0.027 0.025 0.030 0.004 0.030  0.025 0.010
Total 98.817 97.553 96.851 97.909 98.511 98.534 99.339 98.976 98.507 98.273 97.987 970911
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ANEXO 2 ANFIBOLES
Muestra MONI MONI MONI MONI MONI MONI MONI MONI MONI MONI MONI MONI
Anilisis 13 14 15 16 17 18 19 20 21 22 23 24

Si0; 37.865 37.716 36.723 37.456 37.749 37.284 37.348 37.799 37.480 37.524 37.343  36.640
ALO: 14928 14.873 14.958 14.853 14.459 14.636 14.449 13.930 14274 14.029 14.782 15.033
FeO 11.160 11.165 14.809 12321 12.889 16.166 14.685 15.033 14.048 15471 12360 14.064
MnO 0.112 0.131 0364 0.8 0257 0360 0346 0316 0271 0390 0205 0227
MgO 12.646 12.177 8998 11.444 11383 8320 9362 9229 10.092 8731 11.352  9.858
CaO 12.117 12524 12330 12358 12.333 12117 12,100 12.131 12.084 11.978 12399 12.362
Na,0 2115 1979 2182 1950 2.166 2279 2232 2301 2296 2263 2.092 2.284
K:O 1855 1933 1987 1985 1889 1791 1.730 1742  1.604 1.647 1.870  1.892
TiO,  5.025 5335 5632 5215 5267 5290 5473  5.047 5454 5253 5240 5497
NiO  0.052  0.043  0.000 0.00 0.000 0.000 0000 0.00 0.000 0000 0.006 0.078
Cr:0s  0.010 0.000 0023 0004 0021 0.000 0016 0026 0.001 0.000 0.00 0.000
P,Os 0010 0045 0.145 0020 0.021 0014 0.005 0.055 0023 0022 0054 0014
BaO 0231 0028 0012 0118 0106 0318 0.108 0.146 0.185 0.092 028  0.209
SrO  0.013  0.000 0000 0.000 0011 0.000 0043 0.000 0.000 0.006 0.036  0.000
Nb,Os  0.000 0.028 0.006 0.023 0017 0.000 0017 0022 0.067 0.067 0.028  0.000
ZrO,  0.000  0.024 0063  0.000 0.000 0.000 0051 0000 0.075 0.008 0.043  0.094
F 0152 0212 0091 0226 0244 0156 0.135 0175 0.174  0.145 0205 0.118

Cl 0010 0018 0.008 0026 0004 0028 0.006 0012 0019 0016 0012 0017
Total 98.235 98.138 98291 98.084 98.712 98.687 98.048 97.887 98.070 97.577 98.224  98.333
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ANEXO 2

ANFIBOLES

Muestra MONI MONI MONI MMEDI MMEDI MMEDI MMEDI MMEDI MMEDI MMEDI MMEDI
Anilisis 25 26 27 28 29 30 31 32 33 34 35
Si0, 36248 37.336  37.113 37713 37.877 38250 38.351 39.096 38.483 38.457 38.592
ALO; 14452 14792 14764 14305 14701 14.486 14.563 14.615 14.485 14.459 14.291
FeO 11.846 11.760 12.067 13.48 13.831 11.937 10.388 10.001 11.134 11354 12.026
MnO  0.175 0.127 0.183 0265 0242  0.83 0.127 0.109 0224 0.168  0.187
MgO 11494 12.178 11.602 10.836 10.871 12.103 12.840 13.084 12.461 12.622 12.120
CaO 13504 12390 12.190 11.756 12.037 12.161 12.191 12.343 12.055 12.062 12.159
Na,O0  2.192 2131 2280  2.547 2464 2556 2293 2484 2509 2507  2.549
K:O 1.884 1.999 1.839 1437 1.545 1461  1.500 1480 1457 1468  1.460
TiO,  5.102 5232 5523 4767 4499 4839 4827 4.699 4796  4.878  4.342
NiO  0.000 0017 0000 0000 0052 0000 0017 0023 0000 0.003 0.017
Cr:0s 0000 0.004 0000 0020 0004 0000 0000 0000 0014 0.005  0.000
P,Os 0799  0.002 0.000 0.033  0.004 0.066 0.006 0.000 0.014 0053  0.036
BaO  0.067 0.083 0.088  0.106 0.005 0.026 0061 0077 0081 0.157  0.155
SrO  0.000 0.000 0.000 0.00 0.044  0.043  0.004 0.000 0.000 0.014  0.021
Nb:Os  0.000 0.062 0.0l 0073 0017 001l 0000 0040  0.00  0.000  0.023
ZrO; 0055 0.032  0.055 0.036  0.000 0.000 0059  0.028  0.044  0.028  0.004
F 0205 0.154 0.155 0.110 0.089  0.057 0.110 0.116 0.155 0.175  0.119

Cl  0.007 0.023 0012 0.007 0031 0005 0011 0018 0.000 0014  0.027
Total 97.942 98252 97.814 97.449 98269 98.159 97.300 98.160 97.852 98.347 98.072
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ANEXO 2

ANFIBOLES

Muestra MMED]I MMED1 MMEDI MMEDI MMED1 MMEDI MMEDI MMEDI

Anslisis 36 37 38 39 40 41 42 43
Si0; 38.343  38.669 38.300 36.589 35919 37.986 37.932 37.789
ALO: 14578 14.075 14.042 14.687 15.085 14.623 14524 13.877
FeO 13.087 12937 12841 15.648 20.734 12.104 14.822 13.090
MnO 0250 0246 0268 0349 0546  0.183 0286  0.283
MgO 10296 11.525 11.003 9237  5.130 11.760 9249 11.612
CaO 11917 12.049 12.160 12.051 11.619 11.738 11.550 12.126
Na;0  2.607  2.626 2595 2552 2293 2594 2621  2.598
K:0 1537 1410 1391 1473 1413 1514 1456 1377
TiO,  4.020 4.620 4420 4372 4524 5144 4138  4.523
NiO  0.000 0017 0.000 0.000 0.078 0014 0023  0.029
Cr:0s  0.006 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.016  0.000
P,Os 0013 0000 0054 0.144 0005 0055 0037  0.023
BaO  0.106 0.170  0.142  0.084  0.194  0.168  0.085  0.210
SrO  0.007  0.000  0.000 0.033  0.080 0.020 0.105  0.077
Nb.Os  0.091  0.000 0.000 0.073  0.006 0.017  0.034  0.006
ZrO,  0.000  0.075  0.055  0.028  0.090  0.000  0.000  0.000
F 0128 0134 0143 0130 0093 0160 0056  0.168

Cl 0014 0032 0017 0015 0033 0028 0033 0021
Total 96.943 98.522 97.367 97.407 97.796 98.035 96.936 97.733
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ANEXO 3

MICAS

Composiciones de micas en diques y xenolitos de la periferia de la Sierra de San Carlos

Muestra MMD MMD MMD MMD MMD MMD MMD
Analisis 1 2 3 4 5 6 7
SiO: 34.949 34325 35582 35.022 35.768 35409 36.383
ALOs; 16330 17.182 16.735 16.752 16.484 15931 16.863
FeO 10385 11.478 7.765 10.779  10.239  10.943 7.135
MnO 0.141 0.250 0.083 0.130 0.224 0.241 0.049
MgO 16.582 16.109 19.903 16.747 18.072 17.050 19.997
CaO 0.032 0.034 0.004 0.003 0.028 0.017 0.008
Na,O 0.817 0.823 0.860 0.744 0.775 0.752 0.819
KO 8.438 8.512 8.774 8.793 8.809 8.619 8.423
TiO, 4.123 4.515 4.096 4.067 4.334 4.950 4.259
NiO  0.041 0.050 0.082 0.019 0.029 0.038 0.128
Cr,0;  0.000 0.000 0.183 0.171 0.060 0.034 0.155
P.Os  0.000 0.033 0.004 0.015 0.008 0.006 0.000
BaO  0.803 1.257 0.684 0.557 0.530 1.196 0.903
Nb2Os  0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.061 0.069
ZrO; 0.000 0.016 0.000 0.025 0.000 0.037 0.068
F 0.361 0.397 0.421 0.267 0.420 0.379 0.409

Cl  0.000 0.000 0.025 0.000 0.007 0.015 0.002
Total 92.850 94.814 95.018 93.979 95.608 95.515 95.498
Muestra MMD XMONI XMONI XMONI XMON1 XMONI XMONI1
Analisis 8 9 10 11 12 13 14
SiO; 35.541 34991 34.038 35273 34.259 34.051 34.869
ALOs; 16.268 14.321 15377 14.818 14.987 15.208 14.876
FeO 10.501 21.600 22.563 22.397 22927 21.744 22.439
MnO 0.168 0.315 0.452 0.489 0.467 0.508 0.522
MgO 17.529 8.581 8.791 9.350 8.903 8.602 8.610
CaO 0.036 1.245 0.054 0.053 0.233 0.125 0.115
Na,O 0.721 0.215 0.387 0.444 0.359 0.395 0.368
K:O0  8.635 7.418 8.701 8.679 8.307 8.688 8.598
TiO,  4.503 4.162 4.345 4.165 4.193 4.053 4.415
NiO  0.026 0.043 0.040 0.000 0.000 0.000 0.000
Cr,0;  0.044 0.000 0.000 0.000 0.000 0.001 0.019
P.Os  0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.007 0.024
BaO  0.558 0.031 0.068 0.046 0.000 0.093 0.000
Nb2Os  0.011 0.000 0.056 0.000 0.022 0.084 0.022
ZrO; 0.000 0.057 0.000 0.000 0.004 0.000 0.000
F 0354 0.239 0.192 0.166 0.173 0.113 0.169

Cl 0.004 0.106 0.147 0.129 0.130 0.129 0.124
Total 94.749 93.199 95.097 95910 94.862 93.724 95.071
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ANEXO 4 FELDESPATOS
Composiciones de feldespatos en diques y xenolitos de la periferia de la Sierra de San Carlos.

Muestra MONI MONI MONI MONI MONI MONI MONI MONI MONI MONI
Analisis 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10
SiO2 63.534  59.708 60.697 59.540 62.436 60.898 63.729 62.408 63.182 60.489
ALO3 19358  24.524 24561 26.224 19.220 25.088 19.490 18.841 19.263 24.923
FeO 0.089 0.155 0.089  0.079 0.125 0.030  0.044  0.071 0.022  0.042
MnO 0.039 0.000 0.000  0.039 0.066 0.072  0.000  0.000  0.000  0.012
MgO 0.000 0.000 0.000  0.012 0.013 0.000  0.003 0.000  0.000  0.008
CaO 0.106 5.101 5132 5.815 0.101 5784  0.123 0.096  0.082  5.538
Na,O 2.430 8.732 8.523 8.129  2.926 8.050 2532 2453 2.059 8.236
KO 12.652 0.592 0.580  0.427 11.892 0.492 12.564 12.581 13.165 0.537
TiO; 0.054 0.000 0.026  0.037 0.000 0.001 0.030  0.058 0.057  0.000
NiO 0.000 0.000 0.000  0.000 0.007 0.019  0.000  0.000 0.024  0.000
Cr,0; 0.034 0.000 0.000  0.032 0.055 0.000  0.000  0.000  0.007  0.027
P20s 0.048 0.003 0.078 0.012 0.050 0.026  0.015 0.000  0.017  0.026
BaO 0.389 0.000 0.000  0.000 0.437 0.147  0.597  0.407  0.684  0.068
SrO 0.000 0.000 0.000  0.000 0.000 0.000  0.000  0.000  0.000  0.000
Nb20Os 0.000 0.000 0.000  0.000 0.000 0.000  0.093 0.062  0.000  0.057
Zr0, 0.000 0.009 0.000  0.013 0.000 0.000  0.000  0.000 0.004  0.000
F 0.081 0.008 0.005 0.000 0.002 0.000  0.028 0.004  0.000  0.000
Cl 0.000 0.000 0.008 0.010 0.016 0.000  0.051 0.003 0.017  0.005
Total 98.780 98.829 99.695 100.367 97.341 100.607 99.275 96.981 98.579 99.967
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ANEXO 4 FELDESPATOS
Muestra  SLZ5 SLZ5 SLzZ5 SLZ5 SLZ5 SLZ5 SLZ5 SLZ5 SLZ5 MMEDI
Analisis 11 12 13 14 15 16 17 18 19 20

Si0: 64.867 63.668 63.741 62.529 61907 64.816 62913 64.844 63720 59.613
ALOs 19377 20.339 19.986 20.841 20.686 19.451 18.857 19225 20117 25.295
FeO 0.146  0.118 0.145 0.140 0.089 0.116 0469 0.138 0.188  0.210
MnO  0.000 0.000 0.033 0.060 0.00 0000 0018 0030 0030 0011
MgO  0.000 0.012 0002 0.006 0.00 0.00 0.00 0.000 0.004 0.001
CaO  0.069 0.084 0.102 0.195 0.138 0.084 0.031 008 0.138  5.740
Na;O0  3.743 3520 3712 3810 3.785 3.676 0290 3851 3831  7.640
K:O 11.140 10.609 10.515 9.868 9.931 11.293 15903 11.025 10769  0.846
TiO,  0.036 0.119  0.093 0.146 0260 0.050 0061 0116 0.126  0.020
NiO  0.000 0.000 0.007 0.00 0.000 0.027 0.029 0.000 0019  0.088
Cr,0;  0.010  0.000 0.031  0.000 0.000 0.006 0000 0001 0.017 0.000
P.0s 0014 0002 0000 0000 0000 0000 0.000 0009 0000 0.019
BaO  0.190 1513 1223 3327 2691 0295 0214 0478 1.088  0.399
SrO  0.000  0.000  0.000  0.000  0.000  0.000 0.000 0000 0.000 0.357
Nb.Os  0.000  0.044  0.000 0.019 0.000 0.013 0.000 0013 0081  0.000
ZrO,  0.000 0.000 0.000 0.043 0.034 0013 0.000 0017 0.000  0.000

F 0064 0041 0000 0066 0.000 0000 0000 0000 0.000  0.000

Cl 0000 0000 0.006 0.000 0000 0000 0.007 0008 0000 0.010
Total 99.629 100.052 99.595 101.022 99.521 99.840 98.790 99.839 100.128 100.247

180



ANEXO 4

FELDESPATOS

Muestra MMED1 MMEDI MMEDI MMD MMD MMD MMD
Analisis 21 22 23 24 25 26 27
SiO; 58.334 58.241 58290 62491 60.259 62.034 62.971
ALO; 25.613 24835 25.050 18.964 18.422 19.812 19.006
FeO 0.332 0.292 0.253 0.741 0.158 0.307  0.611
MnO 0.000 0.000 0.000 0.000 0.015 0.000  0.000
MgO 0.000 0.000 0.000 0.013 0.000 0.000  0.000
CaO 6.169 4.693 5.147 0.057 1.646 0.049  0.023
Na;O 6.763 7.055 6.631 1.254 0.534 0.718  1.499
K:O 0.848 1.581 1.683 13913 14214 13.811 14.477
TiO2 0.118 0.195 0.206 0.069 0.047 0.071  0.060
NiO 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000  0.022
Cr,0; 0.034 0.000 0.000 0.009 0.000 0.014  0.000
P20s 0.019 0.000 0.057 0.000 1.242 0.000  0.000
BaO 0.522 1.648 1.629 0.442 0.902 1.684  0.115
SrO 0.542 0.833 0.954 0.037 0.038 0.231  0.000
Nb20s 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000  0.000
Zr0; 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.016  0.000
F 0.014 0.000 0.000 0.000 0.094 0.000 0.017

Cl 0.004 0.000 0.005 0.005 0.000 0.000 0.014
Total 99.305 99.373 99904 97994 97.531 98.747 98.805
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ANEXO 5

OLIVINOS

Composiciones de olivinos en diques de la periferia de la Sierra de San Carlos

Muestra MMD MMD MMD MMD MMD MMD MMD MMD  MMD
Analisis 1 2 3 4 5 6 7 8 9
Si0: 39.568 39.804 39.936 39.476 40.284 39.896 40201 39.177 39.375
ALOs  0.000 0.021  0.007 0.025 0.025 0.005 0.037 0.037 0.043
FeO 13.026 13209 12282 12.694 11519 13.093 10.782 13.974 11.569
MnO  0.153  0.164 0241  0.172 0306 0252 0261 0546 0313
MgO  46.940 47224 47.144 46.627 48.137 47.406 48717 44565 47369
CaO 0213 0223 0206 0215 0235 0256 0250 0283  0.269
Na;0  0.031  0.000 0.028 0.016 0.006 0.010 0.003 0.024  0.000
K:O  0.000 0.000 0.000 0.002 0.003 0.000 0.007 0.000 0.000
TiO,  0.023  0.005 0016 0000 0.067 0000 0036 0027  0.000
NiO 0242 0251 0155 0178 0.058 0.152 0.153  0.145  0.208
Cr:0s 0022  0.000 0.021  0.060 0.000 0.041 0.044  0.000 0.044
P,Os  0.021 0000 0007 0019 0015 0004 0031 0026 0012
BaO  0.000 0000 0013 0035 0038 0042 0000 0000 0.061
Nb:Os  0.000  0.000 0.012 0012  0.000 0.000 0.000 0.000  0.000
ZrO;  0.000  0.000  0.000  0.053  0.000 0.045  0.000  0.038  0.000
F 0005 0000 0000 0006 0013 0010 0016 0000  0.000

Cl 0000 0000 0000 0007 0000 000l 0015 0000  0.000
Total 100.242 100.901 100.068 99.592 100.701 101.209 100.543 98.842  99.263
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ANEXO 6

OXIDOS

Composiciones de 6xidos en diques de la periferia de la Sierra de San Carlos

Muestra SLZ5 SLZ5 SLZ5 SLZ5 MMD MMD MMD
Mineral Mn-Nb ilm Nbilm Mn-Nbilm Magnetita Magnetita  Magnetita Magnetita
Analisis 1 2 3 4 5 6 7
SiO: 0.133 0.059 0.072 0.058 0.042 0.056 0.124
TiO: 53.485 58.086 50.167 15.799 12.393 11.351 11.917
ALO3 0.034 0.099 0.000 1.225 3.134 3.199 3.506
FeO 34.212 33.580 23.114 73.939 71.148 72.133 70.893
MnO 9.092 0.785 21.250 1.720 2.065 1.356 1.251
MgO 0.000 0.014 0.000 0.000 2.306 2.292 2.208
CaO 0.142 0.126 0.363 0.000 0.031 0.272 0.109
Na;O 0.601 0.083 0.282 0.041 0.012 0.000 0.000
K:O 0.000 0.077 0.009 0.000 0.009 0.009 0.002
Cr,0; 0.000 0.000 0.000 0.014 0.103 0.279 1.575
NiO 0.094 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.002
Nb20Os 2.987 4.018 2.438 0.005 0.000 0.000 0.000
Total 100.780 96.927 97.695 92.801 91.243 90.947 91.587
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ANEXO 7

OTRAS FASES

Composiciones de diversos minerales encontrados en diques de la periferia de la Sierra de San Carlos

Muestra MONI MONI1 MONI1 MONI1 SLZ5 SLZ5 SLZ5 SLZ5 M-MEDI1
Mineral Titanita Titanita Titanita Titanita Titanita Titanita Titanita Titanita Analcima
Analisis 1 2 3 4 5 6 7 8 9
SiO; 29.164 29.734 29.804 29.797 20.484 29.906 20.784 29.387 53.570
TiO: 34.538 34.906 35.128 34.475 37.199 37.493 36.472 36.791 0.005
ALO; 2.077 2.139 2.211 2.192 1.545 1.833 1.634 1.405 24.239
FeO 1.132 1.283 1.361 1.328 0.995 1.243 1.507 1.349 0.119
MnO 0.023 0.050 0.069 0.042 0.039 0.057 0.030 0.054 0.000
MgO 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.012
CaO 28.501 28.661 28.866 29.131 29.652 20.828 29.120 29.079 0.052
Na,O 0.049 0.027 0.002 0.046 0.107 0.071 0.095 0.171 13.412
K:O 0.011 0.000 0.006 0.008 0.000 0.008 0.054 0.000 0.106
NiO 0.046 0.000 0.011 0.003 0.024 0.088 0.029 0.000 0.056
Cr:0; 0.000 0.010 0.000 0.000 0.000 0.007 0.000 0.000 0.010
BaO 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.015
Zr0O, 0.443 0.404 0.329 0.204 0.349 0.221 0.243 0.217 0.000
Nb20s 1.494 0.640 0.759 0.398 1.370 0.752 1.049 1.463 0.000
P,0s 0.042 0.081 0.115 0.067 0.124 0.061 0.064 0.051 0.021

F 0.261 0.273 0.282 0.270 0.230 0.258 0.111 0.210 0.000

Cl 0.000 0.010 0.000 0.009 0.000 0.007 0.000 0.010 0.005
Total 97.671 98.101 98.824 97.854 101.021 101.722 100.145 100.097 91.621
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ANEXO 7 OTRAS FASES
Muestra M-MEDI1 MMD SLZ5 SLZ5 SLZ5 SLZ5 SLZ5 SLZ5
Mineral Analcima Analcima Analcima Nefelina Nefelina Fluorita Fluorita Sr-burbankita
Analisis 10 11 12 13 14 15 16 17
SiO; 53.780 55.095 54.403 43.083 42.270 0.000 0.000 0.000
TiO; 0.000 0.032 0.060 0.000 0.000 0.000 0.055 0.000
ALO; 24.274 25.372 24.641 34.375 34.891 0.034 0.000 0.052
FeO 0.128 0.168 0.429 0.428 0.356 0.002 0.010 0.002
MnO 0.000 0.000 0.066 0.000 0.006 0.044 0.009 0.022
MgO 0.000 0.000 0.000 0.003 0.000 0.000 0.000 0.000
CaO 0.056 0.035 0.078 0.445 0.572 78.798 77.572 12.845
Na,O 13.405 12.640 14.159 15.797 15.443 0.038 0.037 7.613
KO 0.110 0.104 0.063 5.487 5.927 0.000 0.058 0.001
NiO 0.000 0.007 0.036 0.000 0.000 0.000 0.000 0.021
Cr:03 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.100
BaO 0.008 0.000 0.000 0.044 0.026 0.056 0.051 0.468
SrO 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.266 0.167 33.522
Zr0O; 0.038 0.013 0.009 0.008 0.000 0.034 0.007 0.000
Nb,Os 0.000 0.006 0.006 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000
P,0Os 0.017 0.001 0.000 0.000 0.026 0.100 0.061 0.000
F 0.000 0.007 0.079 0.000 0.021 38.771 39.945 0.310
Cl 0.012 0.000 0.018 0.000 0.005 0.000 0.009 0.021
Total 91.825 93.477 94.010 99.670 99.533 101.818 101.160 54.841
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