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RESUMEN

El Metate es un volcan en escudo situado en el sector sur del Campo Volcanico de Michoacan-Guanajuato,
uno de los dos campos volcanicos mas grandes del Cinturén Volcanico Transmexicano. Su actividad tuvo lugar
aproximadamente 4.700+200 a B.P y produjo mas de quince coladas de afinidad calcoalcalina que muestran
diferente grado de diferenciacion.

Las temperaturas calculadas mediante geotermémetros mineral-liquido para olivino, plagioclasa, y piroxe-
nos muestran que la fase mas temprana en cristalizar fue el olivino (1232-1198 °C), seguido de plagioclasa
(1162—-1126 °C), ortopiroxeno (1147-1027 °C) y clinopiroxeno (1147—-1018 °C). Las estimaciones de presion sugie-
ren que la cristalizacion comenzé a ~7 kbar y continud hasta niveles superficiales. El contenido en agua del fundido
durante la cristalizacion de la plagioclasa fue de ~1.6% en peso.

Las temperaturas calculadas a partir del contenido en Al de los anfiboles, indican que cristalizaron entre 995
y 922 °C, a una presion media de 3.5 kbar y con un contenido en H,O del fundido de entre 5.2% y 6.9%. Aunque
estos valores estarian de acuerdo con que el anfibol representa una fase tardia en el proceso de cristalizacion, el
que estos cristales presenten siempre texturas de desequilibrio, que se observan también de forma ocasional en
otras fases, sugiere que pueden representar xenocristales y/o que la cristalizaciéon de estas lavas ha tenido lugar
en sistema abierto.
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ABSTRACT

El Metate is a shield volcano located in the southern sector of the Michoacan-Guanajuato Volcanic Field, one
of two largest monogenetic volcanic fields of the Transmexican Volcanic Belt. It was active c¢. 4.700+200 years B.P
and emitted about fifteen calcalkaline lava flows showing variable differentiation degrees.

Temperatures calculated from mineral-liquid geothermobarometers for olivine, plagioclase and pyroxene, sug-
gest that olivine was the earliest fractionating phase (1232-1198 °C), followed by plagioclase (1162—-1126 °C),
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orthopyroxene (1147-1027 °C) and clinopyroxene (1147-1018 °C). Pressure estimations indicate that crystal-
lization started at ~7 kbar and progressed up to surface levels. Water contents in the melts during crystalliztion of

plagioclase is estimated at ~1.6%.

Temperatures calculated on the basis of Al content in amphibole, provide a crystallization range between 995
and 922 °C, at an average pressure of 3.5 kbar and water contents between 5.2% and 6.9%. Although these values
could agree with a scenario where amphibole represents a late crystallization phase along the previous fraction-
ating sequence, the systematic presence of disequilibrium textures, which are also observed occasionally in other
phases, suggest that other possibilities such as open-system crystallization cannot be discarded.

Keywords: Geothermobarometry; fractional crystallization; mineral chemistry; magmatic differentiation.

Introduccion

Para establecer la evolucion de los fundidos desde
su acumulaciéon en la cdmara magmatica hasta su
ascenso y extrusion, es necesario conocer la tempe-
ratura y la presion a la que se formaron las diferentes
fases que han cristalizado en el magma. Una de las
aproximaciones mas frecuentes consiste en estimar
dichos parametros a partir de la composicion de
las fases minerales, mediante la aplicacion de geo-
termobarometros basados en equilibrios quimicos
mineral-mineral y mineral-liquido. En la actualidad
la aplicacion de esta metodologia se ha facilitado
mucho al contarse con un completo arsenal de cali-
braciones para las fases mas comunes en sistemas
igneos y adaptadas a un amplio rango de condiciones
de presion, temperatura y composicion (ver Putirka,
2008).

En efecto, estudios recientes sobre geotermobaro-
metria en magmas basalticos (ver p.ej. Costa et al.,
2013; Dahren et al., 2012; Keiding & Sigmarsson,
2012) han confirmado que este tipo de calculos per-
mite obtener informacion detallada sobre la evo-
lucion y funcionamiento del sistema magmatico
durante la diferenciacion, incluidos aquellos que
tienen lugar en sistema abierto, como la asimilacion
o la mezcla de magmas, y que son esenciales para
perfilar cualquier modelo petrogenético. De hecho,
como han demostrado otro tipo de estudios, contar
con informacion sobre la evolucion de la paragénesis
mineral permite cuantificar con mayor precision los
procesos de diferenciacion (ver p.ej. Cebria et al.,
2011).

Por estas razones, y en el contexto de una inves-
tigacion mas amplia sobre la petrogénesis del
volcanismo en el Campo Volcanico de Michoacan-
Guanajuato (México) se ha realizado un estudio
geotermobarométrico (P-T-H,O) a partir de la para-
génesis mineral observada en un primer conjunto de

11 muestras representativas de las lavas emitidas por
el volcan El Metate, como paso previo para estable-
cer un modelo petrogenético cuantitativo que pueda
ser aplicable a volcanes similares de la region. Las
muestras fueron seleccionadas de modo que cubrie-
ran la secuencia de lavas emitidas por el volcan. En
este trabajo se detallan los resultados preliminares de
dicha aproximacion.

Contexto geolégico

El Cinturén Volcanico Transmexicano (CVTM),
es considerado el mayor arco volcanico Nedgeno
de Norteamérica, extendiéndose por la parte central
del pais en una franja entre las latitudes 18° 30’ Ny
21° 30" N sobre el extremo sur de la placa norteame-
ricana (Fig. 1). Esta constituido por campos mono-
genéticos, estratovolcanes y mesetas volcanicas cuya
distribucion esta controlada por la tectonica regional
(Ferrari et al., 1999; Ferrari et al., 2012; Johnson &
Harrison, 1989; Suter et al., 1999). La composicion
de las lavas muestra una gran variabilidad composi-
cional, si bien predominan los términos calcoalca-
linos (ver Ferrari et al., 2012; Gomez-Tuena et al.,
2007 y referencias incluidas).

El Campo Volcénico de Michoacan-Guanajuato
(CVMG) es uno de los dos campos monogené-
ticos mas grandes del CVTM (Hasenaka, 1994;
Hasenaka & Carmichael, 1985). Se sita en la parte
centro-occidental del mismo y comprende cerca de
400 volcanes de tamafio medio (2—12 km de diame-
tro basal y 100—-1000 m de altura; Hasenaka, 1994)
y alrededor de 1000 afloramientos de menor entidad
producidos por actividad monogenética, incluyendo
maares, domos y conos de ceniza (Hasenaka &
Carmichael, 1987), entre los cuales pueden encon-
trarse ~377 pequeios volcanes en escudo andesiticos
(Hasenaka, 1994) y mas raramente estratovolca-
nes (e.g. Tancitaro, Patamban), distribuidos en una
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Fig. 1.—A) Situacién del Cinturdn Volcanico Mexicano (CVM) y del Campo Volcanico de Michoacan-Guanajuato (CVMG).

B) Localizacion del volcan El Metate en el CVMG.

superficie de unos 40000 km?. Se considera que el
volcanismo monogenético en esta zona empez6 hace
~3 Ma (Hasenaka & Carmichael, 1985), con una
clara tendencia del frente volcanico a migrar hacia
el suroeste. Predominan los términos calcoalcalinos,
aunque también existen alcalinos y mas raramente
adakiticos (ver Ferrari et al., 2012; Goémez-Tuena
et al., 2007 y referencias incluidas).

El Metate es un volcan en escudo que ocupa un
area de algo mas de 101 km? en el sector sur del
CVMG (Fig. 1). Produjo en torno a quince coladas
de lavas de las que apenas existe informacion petro-
logica ni geoquimica (una tinica muestra de afinidad
calcoalcalina descrita en Hasenaka & Carmichael,
1987). La edad de este volcan tampoco esta bien defi-
nida, ya que solo existe una determinacion radiomé-
trica, basada en *C, de 4700+200 afos (Hasenaka &
Carmichael, 1985).

Métodos analiticos

Los analisis de elementos mayores en roca total se
realizaron con un espectrometro secuencial de rayos
X Siemens SRS 3000 siguiendo el procedimiento
descrito en Lozano-Santa Cruz & Bernal (2005) en el
Laboratorio Universitario de Geoquimica Isotopica
(LUGIS) del Instituto de Geologia, Universidad
Nacional Auténoma de México (UNAM).

La quimica mineral fue determinada mediante
microsonda electronica. Se utilizd una microsonda
JEOL® “Superprobe JXA-8900 M” con cuatro ana-
lizadores WDS, del Centro Nacional de Microscopia
Electrénica de la Universidad Complutense de
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Madrid. Los analisis se realizaron sobre laminas puli-
das metalizadas con una pelicula de grafito y las con-
diciones de medida fueron de 15 kV de diferencia de
potencial y un haz de electrones de 20 nA de intensi-
dad de corriente y 5 um de didmetro. Los tiempos de
medida fueron de 10 segundos en la posicion del pico
y 5 en la de cada fondo, con unos limites de deteccion
de 0.5-6% en peso para 6xidos con concentraciones
>1.5% en peso y <10% para 6xidos con concentra-
ciones <1.5% en peso. Los patrones usados fueron:
sillimanita, albita, almandino, kaersutita, microclina,
ilmenita, fluorapatito, escapolita, aleacion de Ni, cro-
mita, gahnita, bentonita y estroncianita que proceden
del Smithsonian Institute (Washington DC, EEUU)
y de la Universidad de Harvard (Boston, EEUU). Se
analizaron Si, Al, Fe, Mn, Mg, Ca, Na, K, Ti, Ni, Cr y
P en olivino, plagioclasa, clinopiroxeno, ortopiroxeno
y anfibol. Excepto en el caso del anfibol, los anali-
sis se realizaron exclusivamente en aquellos cristales
o zonas de los cristales que no mostraban evidencias
de desequilibrio respecto a la matriz que los engloba.

Petrologia y geoquimica

En la Tabla 1 se recoge la composicion en ele-
mentos mayores de las rocas objeto de estudio y en
las Tablas 2 a 6, se resume la composicion de las
fases consideradas en cada una de dichas muestras.

Todas las rocas consideradas presentan tex-
tura hipocristalina, inequigranular, porfidica y
vacuolar (Fig. 2). La matriz es microcristalina y
esta compuesta por plagioclasa (Pl), ortopiroxeno
(Opx), clinopiroxeno (Cpx), oxidos, olivino (Ol),
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Tabla 1—Analisis quimicos de roca total (% en peso) de lavas del volcan El Metate

M20 M57 M60 Mé61 M63 M64 M65 M66 M70 M74 M77
Sio, 61.29 55.02 57.90 60.07 59.40 60.09 57.02 59.26 58.11 60.23 60.69
TiO, 0.67 0.92 0.80 0.69 0.70 0.68 0.90 0.68 0.73 0.69 0.60
ALO, 17.69 17.48 18.27 18.00 17.36 17.42 17.29 18.08 17.53 17.83 18.60
Fe,0O, 5.38 7.63 6.11 5.66 6.21 5.89 7.30 5.71 6.67 5.81 5.45
MnO 0.09 0.13 0.11 0.09 0.1 0.10 0.13 0.10 0.10 0.09 0.08
MgO 3.09 5.78 3.36 3.19 4.01 3.40 5.05 3.17 4.65 3.39 3.13
Ca0 6.59 7.56 7.10 6.58 6.43 6.11 6.84 6.75 6.94 6.06 5.94
Na,0 3.91 3.44 3.94 3.98 3.68 3.78 3.63 4.03 3.73 3.93 3.99
K,0 1.45 1.18 1.61 1.48 1.80 1.76 1.49 1.41 1.52 1.89 1.43
PO, 0.21 0.05 0.1 0.00 0.02 0.01 0.05 0.04 0.21 0.27 0.17
LOI 0.34 0.50 0.26 0.00 0.24 0.25 0.00 0.30 0.22 0.25 0.52

Total 100.70 99.68 99.56 99.73 99.95 99.47 99.70 99.53 100.42 100.45  100.61

*LOI: pérdida por calcinacion.

Tabla 2—Analisis quimicos, porcentaje de componente forsterita y temperatura calculada de fenocristales y
microfenocristales de olivinos en lavas del volcan El Metate

M57 M65
1 2 3 4 5 6 1
Feno. Microfeno. Feno. Microfeno. Feno. Feno. Feno.
Sio, 38.96 38.92 39.07 39.94 36.84 37.99 37.42
ALO, — — — 0.01 0.22 0.04 —
FeOT 19.68 21.14 20.79 15.99 23.45 22.68 25.24
MnO 0.18 0.24 0.26 0.22 0.42 0.26 0.30
MgO 41.28 40.78 40.15 44.89 36.29 38.16 36.24
CaO 0.16 0.23 0.18 0.14 0.21 0.14 0.19
Na,O 0.01 — — 0.01 0.01 0.03 0.03
K,0 — 0.00 0.01 0.01 0.01 0.01 0.02
TiO, 0.03 0.04 0.03 0.00 0.04 — 0.01
NiO 0.08 0.07 0.20 0.27 0.07 0.09 0.12
Cr,0, 0.02 — — — — — 0.02
PO, 0.05 0.09 0.05 0.04 — 0.03 0.04
F — 0.01 — — — — —
Cl — 0.01 — 0.00 0.03 — —
Total 100.44 101.52 100.73 101.51 97.55 99.42 99.62
% Fo 79 77 77 83 73 75 72
T(°C) 1212 1216 1218 1198 1232 1225 1225

Andlisis quimicos expresados en % en peso del 6xido.
Todos los analisis en fenocristales han sido realizados en los bordes.

y ocasionalmente vidrio. A excepcion de los o0xi- El anfibol (Amp) también aparece como fenocris-
dos, las fases que componen la matriz aparecen tal en algunas de las muestras estudiadas. Por lo
asimismo como feno y microfenocristales, siendo que respecta a su composiciéon quimica (Tabla 1),
Pl y piroxenos comunes a todas las muestras, laslavas de El Metate presentan un rango de varia-
mientras que el Ol aparece solo ocasionalmente. cion en SiO, relativamente reducido por lo que
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Tabla 3—Analisis quimicos, porcentaje de los componentes An y Ab, y valores de temperatura (T), presién (P) y contenido
en agua (H,0%) calculados para cristales de plagioclasa en lavas del volcan El Metate

M20 M57 M60 M61 M63 M64 M65 M66 M77
1 1 1 1 1 1 2 1 1 2 3 1

Feno. Microfeno. Feno. Feno. Matriz Feno. Matriz Matriz Feno. Feno. Microfeno. Matriz.
Sio, 53.03 53.58 52.51 5290 49.91 5471 52.18 50.54 51.87 52.87 52.45 54.14
ALO, 28.22 29.05 29.01 28.35 30.59 27.84 28.42 30.72 28.96 28.02 28.62 28.98
FeOT 0.68 0.76 0.66 0.93 0.71 0.86 0.93 0.61 0.75 0.85 0.57 0.69
MnO — — 0.02 — 0.03 — 0.05 0.03 0.04 0.09 — —
MgO 0.10 0.17 0.06 0.05 0.06 0.05 — 0.09 0.12 0.08 0.08 0.08
CaO 12.17 12.21 12.60 1142 14.90 1119 1278 1454 1284 12.34 12.87 12.02
Na,0 4.49 3.88 4.70 4.93 3.43 517 4.53 3.31 4.37 4.81 4.65 4.56
K,0 0.15 0.17 0.18 0.07 0.15 0.36 0.30 0.15 0.13 0.11 0.11 0.13
Tio, 0.01 0.01 0.01 0.06 0.02 0.01 0.07 0.01 0.01 0.01 — 0.07
NiO 0.08 — 0.05 0.02 0.03 — — 0.02 0.02 — 0.03 —
Cr,0, 0.01 — 0.00 0.00 — 0.03 — — 0.00 — — —
PO, 0.08 0.02 0.02 0.07 0.00 — 0.04 — 0.00 0.03 0.07 0.01
F 0.03 — 0.05 0.01 0.06 0.06 — 0.03 0.00 — — 0.02
Cl 0.01 0.00 0.00 0.03 0.00 0.02 0.01 0.00 0.03 0.00 — 0.00
Total 99.05 99.84 99.87 98.83 99.87 100.29 99.30 100.06 99.12 99.21 99.46 100.70
% An 60.0 63.5 59.7 56.1 70.6 54.5 60.9 70.8 61.9 58.6 60.5 59.3
% Ab 40.0 36.5 40.3 43.9 29.4 45.5 39.1 29.2 38.1 41.4 39.5 40.7
T (°C) 1135 1148 1150 1148 1144 1126 1133 1162 1147 1143 1145 1128
H,0 % 1.7 1.5 1.5 1.5 1.5 1.8 1.6 1.2 1.6 1.7 1.6 2.1
P (Kbar) 5.4 4.7 7.3 7.2 3.7 6.5 5.3 3.6 5.9 6.5 6.1 5.2

Analisis quimicos expresados en % en peso del 6xido. Todos los analisis en fenocristales han sido realizados en los bordes.
T calculada segun ecuacion 3; H20 calculada segun ecuacion 4; P calculada segun ecuacion 5.

estan representadas casi exclusivamente por tér-
minos andesiticos (Fig. 3), con bajas relaciones
FeO™/MgO. Los relativamente altos contenidos
de SiO, (61-55%) y bajos de MgO (5.8-3%) y del
indice #Mg (66—58) indican que en todos los casos
se trata de rocas evolucionadas.

En general las concentraciones de MgO, Fe O,
y CaO, disminuyen respecto a SiO, (Fig. 4),
mientras que K O, Na,O, P,O, y en cierta medida
Al O,, tienden a aumentar. Sin embargo, la dis-
tribucion de estas rocas en los diagramas SiO.-
elemento revela la existencia de dos tendencias
contrastadas. Como se puede observar sobre todo
en el diagrama SiO,-MgO, un grupo de muestras
(M-20, M-60, M-61 y M-66), se distribuyen a lo
largo de una pauta de menor pendiente respecto a
la trayectoria representada por el resto. Asimismo
las pautas generales de enriquecimiento/empo-
brecimiento no son siempre coincidentes. Asi el

primer grupo de muestras exhibe un empobreci-
miento en K,O, Na,O y Al O, al aumentar el con-
tenido de SiO,, mientras que el resto muestra un
enriquecimiento.

Fases minerales
Olivino

Los olivinos son en su mayoria feno y microfe-
nocristales (Fig. 2A), aunque también aparecen
como microcristales formando la matriz. En gene-
ral son subidiomorfos, de bordes rotos o con golfos
de corrosion, asi como con zonas internas huecas.
Si bien al microscopio es dificil de distinguir, en la
microsonda se ha podido detectar que los fenocris-
tales pueden presentar bordes de recrecimiento y
en alglin caso, una fina corona de Opx. El olivino
aparece exclusivamente en las muestras con mayor
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Tabla 4—Analisis quimicos, nimero de magnesio y valores de temperatura (T) y presién (P) calculados para cristales de

ortopiroxeno en lavas del volcan El Metate

M60 M64 M65 M66 M70 M74
1 2 1 2 1 1 2 3 1 1
Microfeno. Microfeno. Feno. Microfeno. Matriz Matriz  Microfeno. Microfeno.  Microfeno.  Microfeno.

Sio, 55.30 55.11 52.95 52.65 54.22 53.69 53.13 54.49 53.91 55.74
ALO, 1.22 0.93 0.80 1.96 0.24 1.58 2.19 0.92 0.46 0.83
FeOT 12.33 12.59 16.92 15.50 14.89 13.39 13.73 12.70 15.00 12.95
MnO 0.36 0.38 0.45 0.35 0.28 0.38 0.23 0.28 0.32 0.23
MgO 28.40 28.93 26.44 27.10 27.06 28.40 27.98 28.61 27.38 29.36
CaO 1.42 1.55 1.68 1.76 2.18 2.14 1.62 1.60 2.05 1.59
Na,0 0.05 0.05 0.02 0.03 0.05 0.05 0.02 0.04 0.04 0.04
K,0 0.01 0.00 0.00 0.01 0.01 0.03 — — 0.00 0.00
TiO, 0.28 0.30 0.21 0.35 0.19 0.32 0.31 0.16 0.21 0.07
NiO 0.02 0.01 0.03 0.00 0.00 0.02 0.01 0.06 0.00 0.00
Cr,0, 0.00 0.00 0.00 0.03 0.01 0.01 0.02 — 0.00 0.02
PO, 0.01 0.07 0.00 0.00 0.00 0.06 0.02 0.01 0.03 0.00
F 0.04 0.00 0.00 0.02 0.02 0.00 — — 0.00 0.00
Cl 0.01 0.02 0.00 0.02 0.00 0.00 0.02 — 0.00 0.01
Total 99.42 99.92 99.50 99.77 99.15 100.08 99.24 98.86 99.39 100.85
#Mg 80 81 78 80 79 74 81 81 79 73
T (°C) 1078 1147 1027 1042 1092 1053 1104 1113 1071 1066
P (Kbar) 2.1 2.2 0.0 0.2 2.8 0.6 0.1 1.1 2.0 0.7

Andlisis quimicos expresados en % en peso del 6xido. Todos los analisis en fenocristales han sido realizados en los bordes

T calculada segun ecuacion 6; P calculada segln ecuacion 7.

contenido en MgO (>4.5%) y muestran un rango
composicional relativamente estrecho entre Fo83 y
Fo72 (Tabla 2).

Plagioclasa

La plagioclasa se encuentra presente en todas las
rocas estudiadas como fenocristales, microfenocris-
tales, formando parte de la matriz y como inclusio-
nes microcristalinas en fenocristales de otras fases.
Es posible distinguir cuatro poblaciones principales
de cristales de P1 (Fig. 2B, C y D):

Tipo 1: Cristales idio-subidiomorfos que pueden ser
tanto feno como microfenocristales o cris-
tales de la matriz y que presentan macla de
Carlsbad o polisintética. Esporadicamente
algunos fenocristales pueden tener extincion
ondulante o presentar un ntcleo alterado.

Tipo 2: Feno y microfenocristales con zonacion
oscilatoria muy marcada, en ocasiones con
extincion ondulante sobreimpuesta, que pue-
den tener bordes corroidos y recrecimientos
y/o ntcleos alterados y con inclusiones. Con

frecuencia en estas plagioclasas se encuen-
tra gran cantidad de microcristales de apa-
tito incluidos en los bordes recrecidos (que
también se observan en la matriz en algunas
muestras), siendo las inclusiones del nucleo
indistinguibles.
Fenocristales totalmente alterados y de bor-
des corroidos, en los que se sigue apreciando
el maclado, y con un borde de recrecimiento
también corroido (textura de reabsorcion
generalizada tipo “spongy cellular, sieved”
(ver Streck, 2008).
Tipo 4: Microcristales que se encuentran en coro-
nas que rodean a los cristales de anfibol
0 como inclusiones en algunos piroxenos
(Fig. 2D).

Tipo 3:

El rango composicional observado en las pla-
gioclasas analizadas es relativamente amplio,
entre An71 y An54, y corresponden en su mayor
parte a labradoritas (Fig. 5), excepto dos ejem-
plares de bitownita identificados en la matriz
microcristalina. A pesar de la existencia de cuatro
poblaciones principales de plagioclasas, el rango

Estudios Geologicos, 70(2), julio-diciembre 2014, e020 ISSN-L: 0367-0449. doi: http://dx.doi.org/10.3989/egeol.41806.349


http://dx.doi.org/10.3989/egeol.41806.349

Cristalizacion y diferenciacion de las lavas del volcan El Metate 7

Tabla 5—Analisis quimicos, nimero de magnesio y valores de temperatura (T) y presién (P) calculados para cristales de

clinopiroxeno en lavas del volcan El Metate

M60 M61 M63 M64 M66 M70 M74 M77

1 2 1 1 1 2 3 1 1 2 1 1
Matriz Microfeno. Feno. Feno. Feno. Microfeno. Microfeno. Feno. Feno. Feno. Feno. Feno.
Sio, 51.36 49.18 51.12 49.80 50.48 50.313 51.941 50.64 50.20 50.79 4991 50.90
ALO, 2.85 3.89 3.32 3,50 3.01 2.706 2.302 2.81 3.66 2.98 3.45 2.69
FeOT 7.61 8.15 6.36 8.23 6.70 9.051 6.587 9.31 8.01 8.89 8.05 7.91
MnO 0.34 0.28 0.20 0.20 0.08 0.14 0.124 0.26 0.15 0.12 0.20 0.22
MgO 16.44 15.13 16.42 1514 16.52 15.465 16.599 18.42 1475 16.14 1555 1551
CaO 20.84 21.77 2262 2113 21.78 20.594 22.026 17.39 21.09 18.65 2147 21.71
Na,0 0.36 0.45 0.36 0.35 0.31 0.337 0.261 0.31 0.36 0.33 0.40 0.27
K,0 0.06 — 0.01  0.03 0.00 — 0.012 0.00 0.00 0.03 — 0.00
TiO, 0.55 1.00 0.41 074 0.50 0.674 0.342 0.72 0.74 0.79 0.50 0.45
NiO — 0.05 0.05 0.10 0.02 0.034 0.034 — 0.04 — 0.02 0.03

Cr,0, — 0.07 0.06 0.07 0.29 — 0.094 0.03 0.07 — 0.03 —
PO, 0.00 0.29 0.03 0.01 0.04 — 0.016 — 0.08 0.01 0.05 0.03
F — 0.05 0.05 — 0.07 — 0.023 0.00 0.02 — 0.01 0.06

Cl 0.02 0.01 — 0.03 0.00 — — 0.02 0.01 — 0.00 —
Total 100.43  100.31 101.00 99.33 99.79 99.31 100.36 99.90 99.17 98.71 99.62 99.76
#Mg 89 92 97 87 96 84 91 89 83 80 91 88
T (°C) 1111 1098 1069 1097 1045 1080 1069 1018 1128 1147 1099 1064
P (Kbar) 4.9 5.9 3.6 5.5 2.5 41 2.9 0.4 6.3 6.5 6.3 3.6

Analisis quimicos expresados en % en peso del éxido. Todos los andlisis en fenocristales han sido realizados en los bordes.

T calculada segun ecuacion 9; P calculada segun ecuacion 8.

composicional observado en los analisis de feno- y
microfenocristales y microcristales (ver la seccion
de geotermometria) muestran un rango equiva-
lente al del conjunto de plagioclasas, con cierta
tendencia de los cristales de la matriz a proyec-
tarse en el extremo mas anortitico del espectro
(labradorita-bitownita), mientras que los bordes
de microfenocristales se proyectan en la region de
tendencia albitica.

Las plagioclasas de Tipo 3 (de textura de reabsor-
cion generalizada tipo “spongy cellular sieved’) no
han podido ser caracterizadas geoquimicamente dado
el alto grado de alteracidon que presentan. Tampoco
se han caracterizado las plagioclasas presentes en las
coronas de los anfiboles, ya que pueden representar
productos de reacciones de desequilibrio.

Ortopiroxeno

El ortopiroxeno raramente se encuentra como
fenocristal, pero es frecuente como microfenocristal,
asi como en la matriz o formando parte del nucleo de
un cristal con recrecimiento de clinopiroxeno.

Los cristales analizados se clasifican como enstati-
tas (Fig. 5) y tienen un rango composicional que oscila
entre valores de #Mg (#Mg=Mg/(Mg+Fe™2)x100)
desde 81% a 73% (Tabla 4) para los microfenocristales,
mientras que los cristales de la matriz se proyectan en
un rango composicional algo mas estrecho (79-74%).

Clinopiroxeno

El clinopiroxeno aparece como fenocristales,
microfenocristales asi como en la matriz. La mayor
parte de los microfeno y microcristales tienen inclu-
siones de opacos, mientras que los fenocristales mues-
tran zonas isotropas, principalmente en el nticleo, y
se caracterizan por tener un estrecho borde de recre-
cimiento (Fig. 2A). Algunos cristales exhiben ade-
mas caracteristicas particulares: pueden encontrarse
en continuidad 6ptica con Opx formando un zonado
en parches, o bien hallarse en forma de agregados de
cristales con zonacion concéntrica, donde el nicleo
esta formado por Opx y las zonas externas por Cpx.

El valor #Mg de los Cpx analizados varia entre
97-80% (Tabla 5) y se proyectan como augitas en
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Tabla 6—Analisis quimicos, clasificaciéon y valores de temperatura (T), presion (P) y contenido en agua del fundico (H,0) calculados para cristales de anfibol en
lavas del volcan El Metate

M20 M60 M61 M66 M74 M77
1 2 1 1 1 2 1 1

Medio Centro a Centro b Medio c Borde Centro Centro Centro a Centro b Borde Centro
Sio, 45.04 45.13 42.96 41.72 42.57 43.69 42.58 43.68 43.54 44.23 44.839
ALO, 11.38 11.19 12.51 12.90 12.66 12.72 11.97 10.74 12.19 11.25 11.001
FeOT 8.69 8.16 8.37 10.73 9.64 9.41 10.14 10.33 11.11 8.53 8.349
MnO 0.08 0.11 0.04 0.09 0.09 0.12 0.14 0.14 0.12 0.08 0.161
MgO 16.45 17.57 16.74 14.99 16.37 15.47 15.88 15.64 15.02 16.57 16.697
CaO 12.17 11.99 12.28 11.54 11.74 11.68 11.95 11.79 11.82 11.85 11.159
Na,0 2.18 2.09 2.40 2.36 2.55 2.35 2.38 2.39 2.25 2.23 2.152
K,0 0.38 0.37 0.54 0.51 0.51 0.49 0.39 0.37 0.52 0.61 0.382
TiO, 1.94 1.55 2.08 2.35 1.97 1.50 213 2.30 1.38 1.38 1.204
NiO — 0.10 0.05 — 0.13 — 0.12 — 0.04 0.03 0.008
Cr,0, 0.07 0.34 0.29 0.01 0.02 — 0.01 0.03 0.04 0.13 0.095
PO, — — 0.02 — 0.02 0.03 0.03 0.02 0.02 0.03 0.044
F 0.11 0.02 0.12 0.09 0.15 0.06 0.11 0.02 0.06 0.08 0.051
Cl 0.04 0.04 0.03 0.04 0.04 0.04 0.10 0.02 0.04 0.03 0.01
Total 98.52 98.64 98.41 97.32 98.44 97.54 97.93 97.47 98.14 97.03 96.15
Clasificacion magnesio-  magnesio- magnesio- magnesio- magnesio- Pargasita magnesio- magnesio- magnesio-  magnesio- magnesio-

Hastingsita  Hastingsita  Hastingsita Hastingsita  Hastingsita Hastingsita  Hastingsita  Hastingsita Hastingsita  Hastingsita

T (°C) 944 943 995 990 990 964 978 922 954 946 943
P (Kbar) 2.9 2.7 3.9 4.5 4.0 4.2 3.5 2.8 3.7 3.0 2.7
H,0 (%) 6.0 5.5 55 6.3 55 6.9 5.7 5.2 6.5 5.3 5.9

Andlisis quimicos expresados en % en peso del 6xido.
T calculada segun ecuacion 10; P calculada segun ecuacion 11; H,O calculada segun ecuacion 12.
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Fig. 2.—A) Fenocristales de olivino y clinopiroxeno en una matriz de plagioclasas de Tipo 4 (muestra M-57, nicoles cruzados).

B-C) Ejemplos de plagioclasas de los tipos 1, 2 y 3 e inclusiones de apatito (muestra M-64, nicoles cruzados); D) Anfibol con corona
de opacita granular compuesta por Plg+Cpx+6xidos (muestra M-20, nicoles cruzados); E) pseudomorfo de anfibol completamente
reemplazado (muestra M-60, nicoles cruzados); F) Anfiboles con corona de opacita simplectitica (muestra M-57, nicoles paralelos).

el diagrama de clasificacion Mg-Ca-Fe (Fig. 5). Los  Anfibol

cristales de la matriz y los microfenocristales presen-

tan las composiciones mas magnésicas, con rangos El Amp aparece como fenocristal y también
de #Mg entre 84-92%. En cambio, los bordes de los como microfenocristal y muestra una compleja

fenocristales analizados abarcan un amplio abanico historia de alteracion que incluye dos tipos de opa-
de composiciones (#Mg=_80-97%). citizacion (sensu Plechov et al., 2008). Por un lado,
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Fig. 3.—Proyeccion de las lavas de El Metate (circulos rojos y verdes) y rocas del Campo Volcanico de Michoacan—Guanajuato (cruces,
segun datos en Gomez-Tuena et al., 2007 y referencias incluidas) en el diagrama TAS (Le Bas et al., 1992). Datos en porcentaje en peso.
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Fig. 4 —Diagramas SiO,-6xidos (en % en peso) para las lavas de El Metate. Se indican las dos pautas de diferenciacion observadas.

se puede observar opacitizacion en coronas, que a
su vez estan compuestas por dos zonas: una parte
interna que se desarrolla directamente en contacto

con el anfibol (opacita granular) y compuesta por
Pl, Cpx y oxidos de entre 3 y 10 um; y una parte
externa de opacita simplectitica, que en ocasiones
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Fig. 5.—Diagramas de clasificacion de plagioclasas (Ab-An-Or)
y de piroxenos (Wo-En-Fe).

es la unica que se desarrolla, compuesta por un
agregado isotropo de minerales de grano fino cuya
composicion no pudo ser determinada. Por otro
lado, también se observa opacitizacion en forma
de areas de descomposicion volumétrica. Se deno-
mina de este modo a zonas de reemplazamiento
en el interior del cristal que han sido alteradas a
través de planos de debilidad y que en este caso
estan compuestas mayoritariamente por cristales

de clinopiroxeno que heredan la orientacion estruc-
tural del anfibol al que reemplazan.

Atendiendo al tipo de corona de opacita que pre-
sentan, se pueden distinguir dos tipos de cristales:
a) los casi euhedrales con tamafios que pueden ir
desde fenocristales hasta microfenocristales, que no
suelen presentar alteracion en areas de descompo-
sicion volumétrica y muestran Uinicamente coronas
de opacita simplectitica (isotropa) (Fig. 2F), y b) los
que presentan corona de opacita granular de Pl, Cpx
y opacos muy desarrollada (Fig. 2D), que en oca-
siones llega a reemplazar todo el mineral (pseudo-
morfos) (Fig. 2E). Estos cristales no suelen presentar
opacita isotropa y son de tamafio inferior a los prime-
ros. Todas las muestras con anfibol incluyen ambos
tipos, si bien los primeros son los mas frecuentes.

En todos los casos se corresponden a anfibo-
les célcicos y se clasifican como Mg-hastingsitas,
a excepcion de una pargasita (mayor contenido en
Na respecto a Ca). No se han observado diferencias
composicionales entre los diferentes tipos de crista-
les identificados petrograficamente.

Geotermobarometria

A partir de las diferentes formulaciones de geo-
termometros y geobardmetros disponibles en la lite-
ratura (ver Putirka, 2008) se seleccionaron aquellos
que mejor se adaptan en cada caso al rango compo-
sicional de las rocas objeto de estudio, asi como a
la paragénesis representada por Pl, Cpx, Opx, Ol y
Amp.

La mayoria de estos geotermobarémetros estiman
las condiciones P-T a partir de equilibrios quimicos
mineral-mineral o mineral-liquido. En consecuen-
cia, para aplicarlos de forma estricta, solo se pueden
considerar aquellos cristales o zonas de los mismos,
que no presenten evidencias de desestabilizacion y
se encuentren en contacto con la fase (sea mineral
o liquido) con la que se encuentra en equilibrio. En
consecuencia, los calculos basados en equilibrios
mineral-liquido se han limitado a las composiciones
obtenidas en aquellas zonas de los minerales sin tex-
turas de desequilibrio y que se encuentran en con-
tacto con la matriz, asumiendo que la composicion
de la roca total representa de forma aproximada la
composicion del magma en equilibrio con las fases
que contiene. Este es el caso de los termobarémetros
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para Ol, Cpx, Opx y PI, que se basan en relaciones
de intercambio entre el mineral y el fundido en equi-
librio. Sin embargo, para el Amp las consideraciones
anteriores no son aplicables debido a que el termo-
bardmetro disponible utiliza tnicamente la composi-
cion del mineral, por lo que se pueden utilizar tanto
las composiciones obtenidas en el centro como en el
borde del cristal.

Olivino

En el caso del olivino hemos adoptado la ecua-
cion 22 de Putirka (2008), basada en el equilibrio
olivino-liquido:

T(°C)= {15294.6 +1318.8P(GPa) + 2.4834[P(GPa)]’ } /
[8.048-+2.83521n DY/ +2.097 1n[1.5(c;M )]

+2575In[ 3(Cl, ) |-1.41NM +0.222H,0'

+0.5P(GPa) } [1]
donde:
Dy = XY, / X

L _ wligq liq liq liq liq liq
Cim = Xreo + Xtno + Xieo + Xcao T Xecoo + Xiio

n! g al of

— Xliq

Sio,

liq
CSiOZ

NF = z1n(1 _ xlia
2

AlO; 5

J+7m(1-x39 |

Esta ecuacion es esencialmente una modificacion
del modelo de Beattie (1993), basado en el reparto
de Mg entre olivino y liquido, pero que evita las
sobreestimaciones en el calculo de T en condiciones
hidratadas.

Para testar la existencia de equilibrio entre olivino
y el liquido, se utiliza el coeficiente de distribucion
Fe-Mg de la reaccion:

MgO°'+FeOlii=MgO'd+FeQ
cuya expresion es:

Ol-liq

Ko (Fe—Mg)"™ = (xpexi )/ (%, *xi) (2]

Como demostraron Roeder & Emslie (1970), este
parametro varia muy poco con la T o la composi-
cion del par olivino-liquido y tiene un valor practica-
mente constante de 0.30+0.03 en sistemas basalticos
a P<2-3 GPa.

Plagioclasa

En el caso de la plagioclasa, teniendo en cuenta
la habitual presencia de agua en rocas calcoalca-
linas (tipicamente entre 1% y 4% en volcanes del
CVMG; Johnson et al. 2010), hemos adoptado la
ecuacion 24a de Putirka (2008), que considera la
posible presencia de agua en el liquido y reduce
los errores respecto a calibraciones anteriores
(p.ej. Ghiorso et al., 2002; Mathez, 1973; Putirka,
2005).

10*
T(K)

Pl
XAn

Xl (X0, (X )? }

=6.4706+0.3128 ln{

. . 2
~8.103(X4,, )+4.87(xs, ) +1.5346(X7,
+8.661(Xlsif‘02)—3.341*10’2(P(kbar))
+0.18047(H,0") [3]

Para los calculos de presién hemos utilizado la

ecuacion. 25a de Putirka (2008), originaria de Putirka
(2005), por coherencia con el termoémetro.

P(kbar) =
—422+4.94x102T(K)+1.16 X 10> T(K)

XX X 2
15 @ _ liq
In {Xi‘ e 382.3(X%, |

NaOg 5 < *Si0,
+5142(X%, )3 ~19.6 In(X}, )-139.8(X % |
+287.2(X9,, )+163.9(X, | [4]

Como prueba de equilibrio del par Pl-liq se ha
utilizado la constante de equilibrio K (An-Ab)™,

Aunque este parametro varia respecto a P, T y H,O,
al ser dividido en dos intervalos de T se obtienen
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valores relativamente constantes de K (An-Ab)
P14=0,10+£0,05 para T<1050 °C y K (An-Ab)
PHia=027+0,11 para T >1050°C.

También se ha empleado la expresion 25b de
(Putirka, 2008) ya que el equilibrio Pl-liquido
proporciona un buen higréometro cuando T es
conocida:

H,O(Wt) =25.95-0.0032T(°C)

| X ~18.9(X™ )+14.5(x14
! ngo(XFjol_s )2(Xlsiiqo2 )2 ( K00.5)+ ( Mgo)
—40.3(X (o ) +5.7(X2, ) +0.108P(Kbar) [5]

Puesto que estas expresiones requieren conocer
previamente algunos parametros de las otras, la reso-
lucioén se ha efectuado mediante calculo iterativo.

Ortopiroxeno

Para estimar las temperaturas de cristalizacion del
ortopiroxeno hemos adoptado el termometro cali-
brado por Putirka (2008) en su ecuacion 28a. Esta
expresion rectifica algunos problemas de sobreesti-
macion de T asociados con el anterior termometro
de Beattie (1993), que hasta entonces era el tnico
disponible, basado en el equilibrio Opx-liquido.
La nueva calibracion es aplicable en un amplio
rango de Py entre 750-1600 °C, SiO,=33-77% y
H,0=0-14.2%, con un error de+39 °C (n=793).

10* i
60~ 4.07-0.329[ P(GPa) |+ 0.12[H20' Q]
Opx )
+0.567 In : it .
(X, ) (X0 + Xiho + Xio

=3.06] Xio |- 6.17[ X, |+ (Me#™)+2.57[ x| [6]

donde Fm=Fe+Mn+Mg

Para los calculos de P hemos seleccionado la ecua-
cion 29a de Putirka (2008), que utiliza la correlacion
positiva de FmALSiO, respecto a P (entre 0.001 y
0.05 kbar) y proporciona estimaciones con un error
de+2.6 kbar.

P(kbar) =

~13.97+0.0129T(°C) +0.001416T(°C)
Opx
XNEAISiOZOG

xlia  xlia (Xliq)

NaOg 5 ~AlO; 5 SiO,

In ; [-19.64(xt, )

Si0,

+47.49(Xl0 )+ 6.99(X9 ) +37.37(x )

FmAI,SiOg

+O.748(H20“q)+79.67(X““

NaOy 5

+ X ) [7]

KOgs

Como test de equilibrio del par Opx-liquido nos
basamos en el diagrama de Rhodes (Rhodes et al.,
1979) y el valor K (Fe-Mg)*11=0.29+0.06
(para n="785). Este valor no depende de P y T, pero
disminuye ligeramente con el aumento en con-
tenido en silice de modo que K (Fe-Mg)°r!a=
0,4805-0,3733*X 1.

Clinopiroxeno

Los barémetros para clinopiroxenos se basan
en la reaccion NaO, 1+AlO, "+28i0, "=
NaAlSi, O, si bien los modelos mas recientes
han sido calibrados usando H,0" (en % en peso)
como variable para describir mejor las muestras
hidratadas (Grove & Juster, 1989; Kinzler &
Grove, 1992; Patifio Douce, 2005; Putirka et al.,
1996; Putirka, 2008; Scaillet & MacDonald, 2003;
Sisson & Grove, 1993a; Sisson & Grove, 1993b;
Walter & Presnall, 1994). De estas, hemos selec-
cionado para el calculo de P la expresion 32c¢ de
Putirka (2008), por su buen ajuste respecto a valo-
res experimentales (error estimado de+ 1.5 kbar
para n=99).

P(kbar) = =57.9+0.0475T(K) - 40.6( X}, ) - 47.7(XE23, )

li lig lig X(’il'jx
+0.676(H,0™)~153(X 4, XU, }+6.89 i (8]

AlO, 5

Analogamente, para los célculos de temperatura
se ha utilizado la ecuacion 33 de (Putirka, 2008), con
errores estimados de+42 °C (para n=320 hidratado)
y+46 °C (para n=854 anhidro).
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10*
T(K)

Cpx v liq liq
de XCaOXFm

Cpx liq 57 liq
X DiHd XNa XAI

=7.53-0.14 ln( )+O.07(H20“q)

~14.9(X X2, )-0.08 In( X2, |

_ 3.62(Xg1005 #Xio )_ 1.1(Meg#™)
~0.18 1n(xgggs)—o.oz7p(kbar) [9]

Como test de equilibrio se ha calculado el valor de
K (Fe-Mg)“™'s, que adopta un valor de 0,28+0,08
mostrando poca variacion respecto a la temperatura
(Putirka, 2008).

Anfibol

Para calcular los valores de Py T de cristalizacion
de los anfiboles hemos adoptado el reciente termo-
barémetro de Ridolfi et al. (2010), que no se basa
en el equilibrio con el liquido y representa el inico
modelo actualmente disponible para anfiboles en
magmas calcoalcalinos. Esta expresion permite asi-
mismo calcular el porcentaje de H,O del magma a
partir del cual cristalizaria el anfibol analizado.

T=-151.4878i*+2,041 [10]
donde:
it Csie AL gy AL AL et e
2 1.8 9 33
A
+1\2/176g+ B?a Bll.\;a - All\SIa " 2[3]
T=19.209¢ (:438AlD [11]
donde Al es aluminio total.
H,0,., =5215 AT +12.28 [12]
donde:

BMF=WM+MM_$#Q“_T&+

13.9 5 3
A
Ca+ A
L [ ]+ Na_y sex - Fe
1.7 12 2.7 1.6

Resultados

Como se ha indicado anteriormente, la aplicacion
de geotermometros basados en equilibrios mineral-
liquido plantea ciertas limitaciones ya que requiere
contar con pares que no muestren signos de dese-
quilibrio (p.ej. bordes corroidos o coronas de reac-
cion). Ademas, si se acepta que la composicion del
liquido esta representada por la roca total, es nece-
sario asumir que el equilibrio se verifica inicamente
con el borde de los minerales presentes en la roca.
En consecuencia, las temperaturas obtenidas se limi-
tan a la etapa final de cristalizacion de dichas fases.
Para obtener las temperaturas a las que se produjo
la cristalizacion de zonas internas de los minerales,
seria necesario conocer la composicion del liquido
en equilibrio en el momento de la cristalizacion de
dichas zonas.

De acuerdo con lo expuesto, en este trabajo los
calculos basados en geotermoémetros mineral-liquido
se han restringido a aquellos analisis obtenidos en
minerales que no muestran evidencias texturales de
desequilibrio respecto a la matriz y limitados bien
a minerales que no muestran zonacion (usualmente
microcristales), o bien a bordes de fenocristales o
microfenocristales. Asimismo, como se ha indicado
mas arriba, se han considerado tinicamente aquellos
pares mineral-liquido que proporcionan valores K |
dentro de los rangos considerados de equilibrio en
cada caso. En las Tablas 2 a 6 y en la fig. 6 se reco-
gen los resultados obtenidos de esta aproximacion.

En el caso del Ol (Tabla 2), las temperaturas obte-
nidas oscilan entre 1232—1198°C, con una tendencia
general a disminuir la temperatura de cristalizacion a
medida que progresa la diferenciacion (Fig.6A).

Los célculos para equilibrios Pl-liq proporcionan
unas temperaturas y presiones de 1162-1126 °C, y
7.3—3.6 kbar respectivamente (Tabla 3). No se han
observado diferencias significativas en los valores
de T respecto al contenido en SiO, entre los distintos
tipos de plagioclasas ni entre fenocristales y micro-
cristales. Por otro lado, la variacion de P respecto
a T sugiere un rango de presiones bastante mas
amplio que el que se observa en las temperaturas
calculadas.

Por su parte, la cristalizacion de los ortopiroxe-
nos abarca un rango de temperaturas entre 1147 °C
y 1027 °C (Tabla 4), con una tendencia general a la
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Fig. 6.—A) Diagrama de temperatura vs. SiO2 (% en peso) en
roca total; y B) Diagrama de presion vs temperatura obtenidos
para olivino, plagioclasa, ortopiroxeno, clinopiroxeno y anfibol en
las lavas de El Metate.

T al aumentar el contenido de SiO, (Fig. 6A). En el
grafico P-T los resultados se disponen con pocas
excepciones en una relacion directa de disminucion
de P con respecto a T (Fig. 6B). Como en el caso
de las plagioclasas, no se observan diferencias entre
las dos trayectorias de evolucion o los tipos de Opx
identificados.

El clinopiroxeno presenta el rango mas amplio
de temperaturas, desde los 1147 °C a los 1018 °C
(Tabla 5), con cierta tendencia a disminuir el valor
de T con el aumento de SiO, (Fig. 6A). La varia-
cion de P con respecto a la T sigue, como en el
resto de fases analizadas, la relacion directa habi-
tual. Al igual que en el caso de Pl y Opx, tampoco
se observan diferencias significativas en funcion
de las diferentes tipologias de cristales analizados

o de las pautas de evolucion identificadas a partir
de elementos mayores en roca total.

Los anfiboles analizados indican un rango de
variacion de T para la cristalizacion de esta fase entre
995 y 922 °C (Tabla 6), disponiéndose en una pauta
de pendiente negativa respecto al aumento del con-
tenido en SiO, de la roca correspondiente (Fig. 6A).
Tanto los nucleos como los bordes analizados se
proyectan en todo el rango de variacion de T-SiO,,
aunque en este caso se aprecia cierta disminucion
de T de centro a borde en los cristales zonados. Por
otro lado, las muestras con menor SiO, presentan los
valores de P mas altos, siguiendo una tendencia P-T
analoga al resto de fases minerales (Fig. 6B).

Discusién y conclusiones

Como se desprende de las variaciones composi-
cionales basadas en elementos mayores, puestas de
manifiesto en los diagramas SiO,-elemento (Fig. 4),
las lavas de El Metate se han fraccionado a partir
de dos pautas de diferenciacion constrastadas. Sin
embargo, por lo que respecta a sus caracteristicas
petrograficas, apenas se observan diferencias signi-
ficativas entre ambas tendencias. Asi, la presencia
de olivino, que esta limitada a una de las pautas de
evolucion, coincide con los términos de menor grado
de diferenciacion (es decir, con mayor MgO y #Mg,
y menor SiO,), que estan ausentes en la otra linea
de diferenciacién. Asimismo, si bien la presencia de
anfibol es caracteristica de la serie con menor abun-
dancia de MgO, dicha fase también se encuentra en
las rocas con mayor grado de diferenciacion del otro
grupo (y por ende, con menor contenido relativo en
MgO y K O). A pesar de estas diferencias, en todos
los casos Pl, Opx y Cpx, aparecen como fenocristales
y por tanto deben haber participado en el proceso de
diferenciacion de ambas series, sin que tampoco se
hayan detectado diferencias significativas en lo que
se refiere a la composicion o la textura de ninguna
de las fases estudiadas entre ambos grupos de rocas.

Por lo que respecta a las caracteristicas del pro-
ceso de diferenciacion, la frecuente presencia de
texturas de desequilibrio en muchas de las fases
(p.ej. zonaciones complejas, bordes corroidos y
recrecimientos en plagioclasas, bordes de opacita
y coronas de reaccion en anfiboles), sugieren una
evolucion relativamente compleja. La posibilidad
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mas razonable, siendo ademas el escenario mas
habitualmente observado en el volcanismo monoge-
nético de Michoacan (ver p.ej. Cebria et al., 2011;
Corona-Chavez et al., 2006; Chesley et al., 2002;
Luhr & Carmichael, 1985; Urrutia-Fucugauchi &
Uribe-Cifuentes, 1999), sugiere a una evolucion en
sistema abierto, que podria implicar tanto la asimi-
lacion de material xenolitico como inyecciones de
nuevos aportes de magma en el sistema. Por este
motivo resulta especialmente adecuada la aproxima-
cion adoptada aqui, considerando exclusivamente
aquellos minerales que representan fases en equili-
brio con el magma que los engloba y cuya compo-
sicién se asume respresentada por la composicion
de Ia roca total. Obviamente, esto implica que los
resultados termobarométricos obtenidos se refieren
al momento final de la cristalizacion de cada fase
y por tanto es posible que no aporten informacion
sobre las etapas previas de cristalizacion, cuyo estu-
dio requeriria establecer la composicion de los res-
pectivos liquidos en equilibrio.

En la fig. 6A se presentan las temperaturas obte-
nidas para cada una de las fases respecto al con-
tenido en SiO, de la roca, que se puede asumir
como indicador del grado de diferenciacion. Como
se puede observar, la secuencia de cristalizacion
se verifica en un relativamente estrecho margen de
temperatura, comenzando con la aparicion de Ol
(1232—-1198 °C), seguido de Pl (1162-1126 °C),
Opx (1147-1027 °C) y Cpx (1147-1018 °C). En
esta secuencia, el Ol deja de cristalizar con la apa-
ricion del Opx y los fenocristales de Pl con la del
Cpx. Por su parte, el Amp cristalizaria en una ultima
etapa, entre los 995°C y 922°C.

Los datos de P obtenidos (Fig. 6B) por los dife-
rentes geobarometros, indican que la cristalizacion
se verifica entre los ~7 y 0 kbar, con una correspon-
dencia directa entre P y T lo que sugiere que el pro-
ceso de diferenciacion tuvo lugar desde ~25 km de
profundidad hasta niveles superficiales.

Es de destacar que, como se ha descrito, los cris-
tales de anfibol presentan en todos los casos evi-
dencias de desequilibrio, a pesar de lo cual se han
podido calcular valores de T, P y contenido en agua
gracias a la aplicacion de un geotermobardémetro
basado tinicamente en la composicion del mineral,
por lo que estos datos solo aportan las condiciones
de cristalizacion de los Amp, independientemente

de que se encuentren o no en equilibrio con la roca
huesped. En consecuencia, cabe la posibilidad de
que los cristales de anfibol representen xenocrista-
les y que por tanto no se encuentren en equilibrio
con el magma que los engloba. La procedencia de
estos xenocristales podria resultar bien de la asi-
milacion de las rocas atravesadas por el magma
durante su ascenso a la superficie o bien de la
mezcla con un pulso de magma mas siliceo y de
menor temperatura. Por otro lado, las condicio-
nes geotermobarométricas calculadas y las varia-
ciones en elementos mayores, también podrian
explicarse si el Amp se genera en la ultima etapa
en la secuencia de cristalizacion de estos magmas.
Este supuesto se veria apoyado por la existencia de
Amp en las dos tendencias de diferenciacion iden-
tificadas, apareciendo siempre en los términos mas
evolucionados (con menor contenido en MgO) y
en relacion directa con un caracteristico empobre-
cimiento en K,O (que seria consecuencia del frac-
cionamiento de esta fase). Asimismo, esta hipotesis
se veria reforzada ya que la cristalizacion de Amp
esta limitada a presiones entre 5 y 2.5 kbar. Esto
podria explicar su desequilibrio al alcanzar niveles
superficiales, donde se produce la desgasificacion
del magma y una reduccion drastica del contenido
en H 0.

Al igual que en el caso del Amp, las evidencias
de desequilibrio de otras fases pueden explicarse por
desestabilizacion de dichas fases tras su cristaliza-
cion durante etapas previas de la diferenciacion, al
variar las condiciones fisicoquimicas del magma en
etapas posteriores de su evolucion. Por ejemplo, en
el caso de la PI la desestabilizacion puede ser debida
al incremento en el contenido de agua durante la
cristalizacion, que como hemos visto se sitiia en
torno al 1.6 % durante su cristalizacion y alcanzaria
hasta el 6.9% durante la cristalizacion de Amp. Esta
es una situacion relativamente frecuente en magmas
calcoalcalinos y se ha observado también en volca-
nes cercanos como el Paricutin (Cebria et al., 2011),
donde su desaparicion como fenocristal coincidiendo
con la aparicion de Opx, se interpret6 como conse-
cuencia del aumento en H,O, en este caso debido a la
entrada de agua en el sistema por asimilacion de un
componente cortical.

En resumen, los datos preliminares obtenidos
en este estudio permiten establecer las condiciones
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P-T-H,O bajo las que ha tenido lugar el proceso
de diferenciacion de las lavas de El Metate. Asi,
la secuencia de cristalizacion  Ol+Pl-Opx-
Cpx(+Amp?) parece iniciarse a unos 25 km de
profundidad y temperaturas en torno a 1230 °C. El
aumento del contenido en H,O que se produce en
el sistema al progresar la cristalizacion pudo haber
provocado en primer lugar que la Pl deje de ser una
fase estable en el sistema y que cuando en torno a
los 990°C se alcanza un porcentaje de agua de ~7%
se inicie la cristalizacion del Amp, que dejara de ser
estable a niveles superficiales. No obstante las tex-
turas de desequilibrio que presentan estas dos fases
minerales sugieren que algunos cristales de Pl y los
de Amp pueden tener un origen xenolitico.

Estos datos preliminares constituyen la base nece-
saria para perfilar un modelo petrogenético, que
permita definir con precision los parametros del
proceso, pero requieren resolver previamente algu-
nas de las incdginas planteadas y que se encuentran
actualmente en estudio. Asi por ejemplo, es necesa-
rio establecer precisiones sobre las variaciones com-
posicionales y termobarométricas a nivel de cristal
en aquellos casos donde se observan zonaciones,
lo que requiere ademas establecer la composicion
de sus correspondientes liquidos en equilibrio. Esto
permitiria confirmar o descartar si en algun caso se
trata de xenocristales y si se ha producido o no la
entrada de nuevos aportes de magma en el sistema.
Esta situacion también podra verificarse a partir del
estudio de los microcristales presentes en coronas de
reaccion, como las observadas en Amp. Finalmente,
contar con un mayor numero de datos permitira con-
firmar que realmente no existen diferencias termo-
barométricas entre las dos pautas de diferenciacion
observadas a partir de los elementos mayores de las
rocas, como parecen indicar los primeros datos aqui
expuestos.
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