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CAPITULO 1. INTRODUCCION

1.1. Antecedentes

Cerca de dos terceras partes de la superficie del territorio mexicano, estan
cubiertas por productos volcanicos Yy una parte importante esta constituida por
vulcanismo cuaternario, parte del cual se encuentra activo y esta distribuido en
varias provincias volcanicas (Ortega-Gutiérrez et al., 1992). De éstas, la provincia
que mas se destaca por su extension, volumen y actividad historica es el Cinturén
Volcanico Trans-Mexicano (CVTM). EI CVTM se distribuye en una franja que
atraviesa la Republica Mexicana, desde el Estado de Veracruz hasta el Estado de
Jalisco (Fig. 1A) con una longitud aproximada de 1000 km.

E! CVTM ha sido descrito como un arco continental activo formado por la
subduccidon de la Placa de Cocos por debajo de la Placa Norteamericana (i.e.
Demant, 1978). La afinidad quimica de los productos volcanicos es muy variada,
tal como ha quedado establecido en distintos trabajos entre los que destacan los
de Carmichael et al. (1996), Moore y Carmichael (1998), Blatter y Carmichael
(2001), Ferrari et al. (2001). En particular los de un grupo de investigadores que
han postulado que los magmas del CVTM se han generado en el manto (Verma,
2001; Blatter y Carmichael, 2001; Torres-Alvarado et al. 2002) ya sea relacionado
a un punto caliente (Marquez et al., 1999) o bien a un ambiente de rift (Verma,
2002). Sin embargo, aun existe controversia sobre el origen de los magmas en el

CVTM. Es probable que el vulcanismo en esta provincia no obedezca a un solo
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Figura 1. A) Mapa de localizacion del Volcan Nevado de Toluca con respecto al Cinturén Volcanico
Trans- Mexicano (CVTM) asi como otras estructuras volcanicas (calderas: LP = La Primavera; LA =
Los Azufres; CA = Amealco; HU = Huichapan y LH = Los Humeros) y ciudades (G = Guadalajara; C =
Colima; Mo = Morelia; Q = Querétaro; To = Toluca; MC = Ciudad de México y V = Veracruz) importantes.
B) Ubicacion del Nevado de Toluca respecto a la cuenca de Lerma asi como estructuras y poblaciones

importantes del area.



mecanismo de generacion de magmas, ya que dada la complejidad tecténica, no
es extrafo que ocurra una interaccion de procesos (subduccion, rifting,
fallamiento, asimilacién) que pueden dar como resultado, productos volcanicos

con distintas caracteristicas petrogenéticas.

La variedad de productos que se encuentran en el CVTM concuerda con la
variedad de estructuras volcanicas que presenta, incluyendo a (Fig. 1): calderas
(La Primavera, Los Azufres, Los Humeros etc.), campos monogenéticos
(Chichinautzin, Michoacan-Guanajuato, etc.), estratovoicanes (Pico de Orizaba,
Popocatépetl, Nevado de Toluca, Volcan de Colima, etc.), domos (Las
Derrumbadas), campos de crateres de explosion (Valle de Santiago, Serdan-
Oriental). De los principales estratovolcanes de esta provincia, al parecer el
Nevado de Toluca es el que ha tenido un periodo de reposo mas largo,
considerando que la ultima actividad de gran magnitud en el volcan, con certeza
ocurrio hace 10,500 afos o hace 3300 afios considerando un depodsito de flujo

piroclastico de ceniza, con fragmentos de carbon fechado por Macias et al. (1997).

El Volcan Nevado de Toluca se localiza en la porcion central de la provincia
CVTM, aproximadamente 80 km al SW de la Ciudad de México y 21 km al SW de
la Ciudad de Toluca (Fig. 1), con una altitud maxima de 4680 msnm. Posee un
crater elongado de ejes con dimensiones de 2 y 1.5 km, en cuyo interior se
encuentran dos lagos nombrados Lago del Sol y Lago de la Luna, los cuales estan

separados por un domo de lava conocido como El Ombligo. A pesar de que el



Nevado de Toluca no muestra signos de actividad, es una estructura muy
sobresaliente, que ha llamado |a atencion de los gedlogos en distintas épocas.
Estudios Previos

Se han realizado diversos estudios sobre el Volcan Nevado de Toluca, como por
ejemplo Ordohfez (1902), Otis (1907), Waitz (1909), quienes realizaron estudios de
la morfologia y los productos que se encuentran alrededor del cono principal del
volcan. Posteriormente, en la década de los 70’s, se llevaron a cabo los primeros
trabajos enfocados a descifrar la historia eruptiva del volcan (Bloomfield y
Valastro, 1974; 1977), con base en el estudio de los depdsitos producidos por
erupciones volcanicas, y en el fechamiento de paleosuelos, que hasta la fecha
sigue siendo una herramienta muy importante en la reconstruccion de la
estratigrafia volcanica. También se realizaron estudios mas detallados sobre dos
depositos denominados como Pémez Toluca Inferior y Pémez Toluca Superior,
producidos por erupciones de tipo pliniano (Bloomfield et al., 1977). Ademas, se
realizaron estudios geoquimicos (Whitford y Bloomfield, 1977; Cantagrel et al.,
1981), en donde se definieron las principales caracteristicas quimicas e isotépicas
de las rocas del Nevado de Toluca. Particularmente, Cantagre! et al. (1981)
dividieron en dos etapas la actividad del volcan, una efusiva de composicion
andesitica-dacitica que inici6 hace 1.5 Ma aproximadamente y otra etapa
explosiva de composicidon dacitica, que culmind con la erupcion de la Pémez
Toluca Superior (PTS).

Recientemente se han llevado a cabo numerosas investigaciones mas detalladas
que han llegado a establecer de una manera mas completa la estratigrafia del

Nevado de Toluca (Macias et al., 1997; Capra, 2000, Capra y Macias, 2000;
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Cervantes, 2001; Garcia-Palomo et al., 2000; Garcia-Palomo et al., 2002; Arce et
al., 2003). Garcia-Palomo et al. (2002) reportaron nuevos fechamientos de K-Ar y
C-14, datos quimicos y describieron un total de 14 unidades estratigraficas (Fig.
2). De acuerdo con este trabajo, la actividad inicidé con la emision de coladas de
lava de composicion andesitica y dacitica hace aproximadamente 2.6 Ma, y
continué hasta 1.3 Ma. Posteriormente la actividad tuvo una alternancia entre
explosiva y efusiva, demostrada por coladas de lava intercaladas con piroclastos
de edad desconocida (Fig. 3).

Ademas, el volcan experimentd colapsos de sus flancos en distintas épocas entre
la etapa efusiva y la explosiva (>50,000 arios). El mas reciente dejé dos enormes
depositos de flujo de detritos denominados Pilcaya y El Mogote que cubrieron un
area de 220 km? y con un volumen de 2.8 km® (Capra y Macias, 2000). Posterior a
los colapsos, se encuentra un depodsito que podria representar el inicio de la fase
explosiva de los ualtimos 40 mil afos del volcan, ya que se tiene fechado un
depdsito de flujo piroclastico rico en fragmentos de poémez del tamafo de la grava,
con una matriz de arena rica en cristales de biotita, del cual se fech6 un tronco
carbonizado en 42,030 +3530/-2445 arios A.P. (Macias et al., 1997).

La extrusion de domos y su posterior destruccion representa un fenomeno muy
comun en el volcan. Prueba de esto es que se han determinado cinco depésitos
de flujos piroclasticos de bloques y cenizas distribuidos alrededor del volcan
(Macias et al., 1997; Garcia-Palomo et al., 2002), fechados mediante el método de
radiocarbonoc en 37000, 32000, 28000, 26000 y <13000 afios A.P. (Fig. 2). Hoy en
dia se pueden observar remanentes de estos cuerpos en las paredes del crater

(Fig. 4).
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Unidad ~ (yr. B.P) Depdsito Deseripeidn ;
~33ka| A | Depésito de flujo pirocléstico de ccniza de color cafe claro con fragmentos de carbén.
8.5ka Flujo de lava andesitico Tenango. g &
PTS 105 kal Pémez Toluca Superior. Depésito de caida compuesto por cuatro miembros inte}calados con

depdsitos de flujos piroctisticos y oleadas. :

PBI-121ka| 4

Flujo Blanco de Pomez, compuesto de hiorizontes de caida intercalados con flujos -

| piroclasticos y oleadas, rico en pomez blanca y cristales. .

Depdsito de flujo de bloques y cenizas, masivo, de color gris, compuesto de clastos densos y

ke |2 "
BAF ~13ka 72 {de pdmez de composicion dacitica,
PTI 245ka| + 1+ |Depsito Pomez Toluca Tnfertor. Horfzonte de caida con gradacion inversa rico en pomez ocre
77 1y fragmentos de esquisto del basamento, y coronado porcfcpésnos de oleada piroclastica.
BAF~26.5ka = 1 ®|Depésito de flujo piroclastico de bloques y cenizas de color gris. Existen pocos afloramicntos.
BAF ~28ka [# @ | Deposito de flujo piroclistico de bloques y cenizas de color gris compuesto de tres unidades
£ 81 con fragmentos de pdmez y liticos daciticos.
BAF ~32ka{ s |Depdsito de flujo de ceniza compuesto de varias unidades de flujo, intercaladas con
depositos de olcada piroclistica
BAF ~37ka["% © |Secuencia de flujos prioclasticos de bloques y cenizas (tres unidades masivas) con depdsitos
@ o |deoleada intercaludos. Consiste de fragmentos densos y pomez daciticos.
Caida de Pomez)_4 ) £ Depésito de pomez de caida ocre compuesto de tres capas intercaladas con depdsitos de olcada y

Ocre ~36-39ka| 3 A"

| cubiertos por un flujo piroclastico de ceniza masivo con abundante pémez y fragmentos de carbon.

Deposito de flujo pirocldstico rosa, compuesto de varias unidades, con abundante pémez

2 . o
k| A& dacitien y algunos clastos andesiticos.
PDF @g Dcpésilo de flujo de fic(rilps ‘(Dcpési‘lo Pilcaya) compuesto d_e clastos d_c dacita y componentes
>42 ka = pA exoticos (basalto, caliza, riolita, arenisca) dentro de una matriz endurecida.de arena
DADI @ Deposito de avalancha de escombros, monolitolégico, compuesto de clastos daciticos dentro de
<> luna matriz arenosa
Sccuencia | o o Secuencia de flujos de detritos, fahares, depdsitos fluviales y algunos horizontes lacustres
Antigua |37 5 5| que pertenccen a una secuencia antigua del Nevado de Toluca,
1.2-1.6 Ma Depésito de flujos de lava andesiticos-daciticos del Nevado de Toluca.
26+02Ma Depésitos de flujos de lava porfiriticos de color gris claro.

Figura 2. Columna estratigrafica compuesta del Volcan Nevado de Toluca. Datos tomados de diferentes autores y recopilados por Garcia-

Palomo et al. (2002).



El Volcan Nevado de Toluca también experimentd erupciones de tipo pliniano.
Hasta la fecha se han logrado describir cuatro eventos de este tipo (Bloomfield y
Valastro, 1974; Macias et al.,, 1997; Arce, 1999; Cervantes, 2001; Garcia-Palomo
et al., 2002: Arce et al., 2003), sin descartar la posible existencia de mas depdsitos
producidos por éste tipo de erupciones, pero que probablemente han quedado

sepultados por depdsitos mas jéovenes.

Flujo de lava

Figura 3. Fotografia en donde se muestra la relacion entre flujos piroclasticos
antiguos (en la base) sobreyacidos por coladas de lava. Seccién 21.

En orden cronolégico se tienen los siguientes depositos plinianos: Pomez Ocre
con una edad de entre 36,000 y 37,000 afnos; Pomez Toluca Inferior de ~24,500
afios; Pomez Toluca Intermedia de —-12,100 anfos A.P., y finaimente la Pémez
Toluca Superior con una edad de 10,500 afos. En general estos depdsitos tienen
una distribucién preferencial hacia los flancos este, noreste y norte del volcan.
Existe un depdsito de flujo piroclastico de ceniza que atestigua el Gitimo signo de

actividad del Volcan Nevado de Toluca. Este depdsito aflora al noreste del volcan




a una distancia aproximada de 8 km del crater y fechado en ~3300 anfnos A.P.,
mediante fragmentos de carbon encontrados dentro del depodsito (Macias et al.,
1997). Esta edad coloca al Nevado de Toluca como un volcan potencialmente
activo, en estado de quietud, si se considera como un volcan extinto aquel que no

ha tenido actividad durante los ultimos 10 mil afios (Szakacs, 1994).

Remanentes de domo

Figura 4. Fotografia del interior del crater del Volcan Nevado de Toluca, en donde
se aprecian algunos remanentes de domos en la pared noroeste, asi como el Lago
del Sol. Notese a la persona como escala.

L.2. Importancia del trabajo

Las erupciones de tipo pliniano son eventos volcanicos sumamente explosivos y
devastadores. En el registro historico, este tipo de eventos estan asociados
generalmente a catastrofes humanas, basta recordar la famosa erupcién del
10
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Volcan Vesubio, Italia, en el afo 79 D.C. (Sigurdsson et al., 1985). Los depositos
producidos por estos eventos pueden cubrir areas muy extensas y producen
trastornos ambientales importantes, como fue el caso del Volcan Tambora en
Indonesia. Durante su erupcidon en 1815 perecieron mas de 88,000 personas.
Ademas sus cenizas provocaron oscuridad en toda Europa durante tres dias y en
1816 provocaron el “afo sin verano” en el hemisferio norte (Stothers, 1984). En
nuestro pais han ocurrido erupciones plinianas en tiempos historicos, como por
ejemplo la del Volcan Chichon, Chiapas en 1982 en la que murieron alrededor de
2000 personas y un area de aproximadamente 45,000 km? fue cubierta por 1 mm
de ceniza, a distancias de 400 km del volcan en la Peninsula de Yucatan (Carey y
Sigurdsson, 1986). Asi mismo, el Volcan de Colima durante la erupcién sub-
pliniana de 1913 provocd dafios en sus alrededores y depositd ceniza fina hasta la
ciudad de Saltillo localizada 725 km al NE del volcan (Saucedo, 1997). A pesar de
su distribucion, los eventos del Chichon en 1982 y del Voilcan de Colima en 1913,
solamente arrojaron alrededor de 1 km® de material en roca densa equivalente
(RDE) cada uno. Estos volumenes no se comparan con otros eventos plinianos
que han ocurrido en tiempos mas lejanos, como por ejemplo la erupcion del
Volcan Popocatépetl, ocurrida hace 14,000 afos que emitid entre 5 y 10 km? de
material piroclastico (Siebe et al., 1996), o como la erupcion PTS del Nevado de
Toluca, ocurrida hace 10,500 afios, la cual arrojé alrededor de 8 km® de material
en RDE (Arce et al., 2003) y motivo del presente trabajo. Una nueva erupcion de
magnitud simiiar a estas dos ultimas, aunada a la ubicacidon de ciudades, pueblos
e infraestructura diversa alrededor de estos volcanes, provocaria una catastrofe

inimaginable, ya que se han identificado depodsitos de estos volcanes en la Cuenca
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de México, y en el caso del Nevado de Toluca, se han identificado depésitos en
toda la Cuenca del Lerma (Macias et al., 1997; Caballero et al., 2001; Arce et al.,
2003) con espesores de hasta 1.5 metros de material de caida.

Resulta de gran importancia comprender el comportamiento y desarrollo de las
erupciones plinianas, dados sus efectos desastrosos. En el caso particular del
Nevado de Toluca, se suma la densa poblacidn que se encuentra en sus
alrededores y la infraestructura presente en las ciudades de Toluca y Meéxico, lo
cual hacen de este fendmeno, un tipo de evento muy riesgoso. Es por ello que en
este trabajo ademas de comprender cuales fueron los efectos de la erupcion, se
plantea determinar los procesos que ocurrieron dentro de la camara magmatica

del Nevado de Toluca antes de las erupciones del Pleistoceno tardio-Holoceno.

1.3. Planteamiento del problema

Durante el Pleistoceno tardio-Holoceno, el Volcan Nevado de Toluca tuvo un
periodo de actividad volcanica muy intensa, registrado por tres erupciones de gran
magnitud, las cuales tuvieron lugar hace <13,000; 12,100 y 10,500 anos, es decir,
en un lapso relativamente corto de 2500 afios. Estas tres erupciones ocurrieron
después de un periodo de inactividad que durd 11,500 afios a partir de la erupciéon
anterior a este periodo, que ocurrio hace ~24,500 afos y produjo el depodsito
Pomez Toluca Inferior (Bioomfield y Valastro, 1974; Macias et al., 1997; Garcia-
Palomo et al., 2002).

El depodsito PTS fue originado por uno de ios eventos plinianos de mayor magnitud

del Volcan Nevado de Toluca y del centro de México durante los ultimos 11,000
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afos (Fig. 5). Este depodsito tiene ademas la particularidad de tener una
composicion quimica muy homogénea a diferencia de otros eventos plinianos
desencadenados por la interaccion de dos magmas de diferente composicion. En
el caso reciente de la erupcion del Monte Pinatubo, Filipinas, en 1991, un magma
dacitico albergado en la camara magmatica sufrio la intrusion de un magma
basaltico. Su mezcla produjo una erupcion pliniana que arrojé un volumen de

magma de 6 km?® (Koyaguchi y Tokuno, 1993; Pallister et al., 1996).

EN
[4))
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Figura 5. Comparacion de volumen en roca densa equivalente (RDE) vs. altura de
columna de varias erupciones plinianas que han ocurrido en México: 1) Tres
Virgenes (Capra et al.,, 1998); 2) Colima 1913 (Saucedo, 1997); 3) Pbémez
Quetzalapa (Rodriguez-Elizarraras et al., 2000); 4) Pémez Tepic (Luhr, 2000); 5)
A1-1982, Volcan Chichon (Sigurdsson y Carey, 1984); 6) Pomez Jala (Gardner y
Tait, 2000); 7) Pémez Toluca Superior (Arce et al., 2003).

En el caso particular del depdsito PTS llama la atencion la homogeneidad quimica

de sus productos juveniles, similares a los depositos de la Pémez Blanca
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intermedia (PBI) y al depdsito de flujo de bloques y cenizas denominado aqui de
manera informal como BAF-13. Estos tres depdsitos fueron formados en un lapso
de tiempo de 2500 afios y no existen rasgos de algun proceso de evolucion
magmatica. Esto, aunado al volumen total cercano a los 10 km® de magma de
material arrojado durante estos tres eventos, representa un caso extraordinario de
la actividad volcanica que tuvo el Nevado de Toluca.

Si se considera que el volumen de material emitido durante una erupcion, guarda
una relacion proporcional con el tamano de la camara magmatica como se supone
en varios modelos tedricos (i.e.: Bower y Woods, 1997; Scandone y Giacomelli,
2001), se puede concluir que un reservorio magmatico de grandes dimensiones
existia debajo del Nevado de Toluca.

Este trabajo es la continuacion de otro en el que se presentaron secciones
estratigraficas a detalle, se establecieron las fases eruptivas del evento pliniano
con base en la construccion de 270 secciones estratigraficas (Arce, 1999). Asi
mismo, se refinaron detalles de los parametros fisicos de la erupcion PTS, con

base en nuevas observaciones de campo y con el empleo de diversas técnicas.

I.4. Objetivos y Metas
En este trabajo se plantearon los siguientes objetivos principales:

- determinar las condiciones de presion, temperatura y contenido de agua a
las que estuvo sujeto el magma de la PTS antes de la erupcion
cataclismica.

- Determinar los mecanismos que dieron origen a la erupcion y el desarrollo

del evento a través del tiempo.
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- Determinar los procesos que ocurrieron en ta camara magmatica durante el
periodo de 13,000 a 10,500 afnos, en cada evento eruptivo, hasta su
culminacion con la extrusion del domo central El Ombligo.

En particular las metas principales de este estudio son:

- Determinar la composicion quimica de los productos juveniles de los tres
ultimos eventos eruptivos ocurridos en el Nevado de Toluca.

- Determinar las condiciones de presion (profundidad), temperatura y
contenido de agua a las que estuvo sujeto el magma de la PTS y su
evolucién dentro del reservorio magmatico.

- Establecer un diagrama de estabilidad de las principales fases minerales

presentes en las muestras de la PTS.
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CAPITULO Iil. ESTRATIGRAFIA Y PARAMETROS FISICOS DE LA
PTS

i1.1. INTRODUCCION

Mooser (1967), describio en el Valle de México un deposito de caida constituido
por tres capas, al cual definid6 como Pomez Tripartita y le asigné una edad de
11,600 afios A.P., sin saber la fuente de emision de estos materiales. Bloomfield y
Valastro (1974) y Bloomfield et al. (1977) correlacionaron posteriormente este
depodsito con el que denominaron Péomez Toluca Superior (PTS) en el Volcan
Nevado de Toluca.

La edad del depédsito fue establecida en 11,600 anos A.P., mediante el
fechamiento de varios paleosuelos subyacentes (Bloomfield y Valastro, 1974;
1977). Un trabajo mas detallado de la secuencia estratigrafica del depodsito fue
realizado por Arce (1999) y Arce et al. (2003), quienes ademas determinaron una
edad de 10,500 arfios para el evento eruptivo. Esta determinacion proviene de
varios fechamientos de fragmentos de carbon colectados dentro de! flujo
piroclastico FO que se encuentra en la base de toda la secuencia de la PTS (Fig.
6; Tabla1l) asi como en horizontes ricos en fragmentos de carbén localizados
debajo del deposito.

En este capituio se hace una breve resena de la estratigrafia de la PTS y su
relacion con los otros dos depodsitos que conforman el periodo eruptivo de hace

<13,000 a 10,500 arfos del Volcan Nevado de Toluca. Ademas se hace una
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reevaluacion de los parametros fisicos (altura de columna y tasa de emision) y
volumen de material emitido, utilizando la metodologia propuesta por Carey et al.

(1995).

Figura 6. Fotografia detallada del flujo piroclastico basal (FO) de la secuencia
Pémez Toluca Superior, de donde se colectaron fragmentos de carbén que
arrojaron una edad de aproximadamente 10,500 afios. También es posible notar
las estructuras de impacto de los fragmentos del horizonte de caida PCO que
penetran dentro del flujo piroclastico. Como escala nétese el boligrafo que mide 13
cm.

1.2. METODOLOGIA

En el trabajo de tesis de Maestria (Arce, 999) se establecido la secuencia
estratigrafica de los distintos horizontes que conforman a la PTS. En este trabajo
se retomod la nomenclatura y datos de campo utilizados en aquel trabajo, pero
ademas se agregaron nuevas observaciones de campo que ayudaron a refinar la

cronologia de |la erupcion.
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Tabla 1.- Edades C-14 oblenidas para el depdsito PTS, asi como del depdsito PBI, del Volcan Nevado de Toluca.

oo
,,, Rl
B
L
sh
P
ey
etmrma et

Muestra No. de Edad Intervalo de Edad Calibrada t 1 (AP) Material fechado Lafiud -~ Longlud  Ref.
Laboratorio _ Convencional N ‘W
ENCIMA DEPOSITO POMEZ TOLUCA SUPERIOR '
KBC-27 Tx-1606 83902100 9524 (9467, 9450, 9431) 9281 Pataeosuelo encima de! depésito UTP 19°08' 9931 1c
KBC-44a TX-1667 8330:130 9529 (9467, 9450, 8431) 9157 Carbén L 1a
KBC-43 Tx-1665 84401440 10146 (9473) 8819 Suelo himico rico en carbon diseminado fa
KBC-44 Tx-1666 87004180 10146 (9677, 9667, 9662, 9646, 9629) 9528  Suelo himico rico en carbon diseminado 1a
CORED GX-16969 93951255 11118 (10665, 10663, 10637, 10613, 10594,  Horizonte limoso café oscuro-negro 2
10593, 10581) 10241
S CruzA- 442- A-9703 99504180 11868 (11328, 11323, 11297, 11272, 11261)  Horizonte arcilloso hdmico 6
445 11186
Cerrillo2 66-70 A-9931 8015165 9012 {8995) 8775 Horizonte arcilloso himico 6
DENTRO DEPOSITO POMEZ TOLUCA SUPERIOR
NT9570-F8 9150470 10400 (10241) 10222 Carbén dentro de flujo piroctéstico FO 8
{UTP)
NT9570-A AT 10445495 12798 (12599, 12501, 12356) 12122 Carbdn dentro de flujo piroctastico FO 19730" et 7
UTP)
NT3570-CAR WW1876 12090:40 15076 (14096)13851 z:arbén dentro de flujo piroclastico FO 19°17'30" 9921 . 3
uTP} .
DEBAJO DEPOSITO POMEZ TOLUCA SUPERIOR :
KBC-35 Tx-1655 9080£100 10360 (10222} 10186 Horizonte himico, Sierra de Las Cruces 19*19'30" 9918": 1c
KBC-1 Tx-1517 99404130 11631 (11295, 11285, 11259) 11200 Horizonte himice, Sierra de Las Cruces 197 919 ¢
COREB AA-13340 10528474 12828 (12630, 12457, 12428) 12342 Horizonte con diatomeas §
KBC-37 Tx-1657 10550480 12841 (12781, 12749, 12637) 12349 Horizonte himico , Sierra de Las Cruces  19°17'30" 9g%21’ 1c
Lalsla2-3.16-3.19 A9778 10820£365 13156 (12896) 12356 Carbon en sedimentos lacustres [
KBC-24 Tx-1603 11050130 13160 (13017) 12903 Paleosuelo con fragmenos de carbén 19°09' 9949’ 1b
SITES Beta-102339 11110450 13162 (13135) 13002 Sedimentos ricos en materia orgdnica 19221 99°30' 4
Cerrillo2 1.82-1.87 A-9923 11390195 13752 {13404) 13166 Horizonte rico en material orgénica 6
KBC-23 Tx-1602 11470190 13760 (13444)13192 Horizonte rico en fragmentos de carbin 19°08' 99°49' b
NT97161-C A-11162 11,505¢180 13826 {13490) 13408 Paleosuelo rico en fragmentos de carbén 19°04' 99°39' 8
KBC38 Tx-1658 11630£100 13820 (13773, 13722, 13504) 13450 Arcilla himica clay, (S de Siema de Las 19°04' 99°22 1c
Cruces)
NT9538 A1 11830342 14130(13828) 13446 Horizonte rico en fragmentos de carbén 8
KBC-22 Tx-1601 118504220 14095 (13832) 13498 Horizonte rico en fragmentos de carbén 19°07 99°50" 1b
LaIsla-12.65 A-9318 11890:215 14107 (13840) 13526 Carbén en sedimentos lacustres 19°32 99"10° [
KBC-21 Tx-1600 119504100 14093 (14043, 13923, 13858) 13821 Horizonte rico en fragmentos de carbén 19°06' 93'50° b
NT97200 A9781 12040490 14124 (14079) 13838 Carbén dentro de PBI 7
NT97161-B A-11161 12120185 15209 (14133) 14089 Carbén dentro de flujo pirociéstico {F0) 19°04' 939" 8
P
NT97161-A A-11160 121956103 15128 (14106) 13855 Carbon dentro de flujo pirocldstico PTS 19°04' 99°39' 8
NT96161 A%472 124154285 15443 (14343) 14106 Carbén dentro de PBI 19°04' 99°39' 1
129001400 16034 (15530) 14373 Turba cerca de Tlapacoya 0
SITE8 Beta-94128 12060160 15358 (14336) 14178 Horizonte arcilloso orgénico 19°09 99°31° 4
CORED GX16965 125204135 15452 (15120, 14702, 14393) 14290 Carbdn dentro de “ceniza negra inferior” 2
COREB WAT-2487 12800190 15637 (15439) 14518 Horizonte limoso café oscuro 2

Referencias: "Mooser, (1967)
% ozano-Garcia et al., (1993),

calibracion segun Stuiver et al. (1998).
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El volumen de un depdsito de caida refleja la magnitud de una erupcién. Por elio
su determinacidén es importante. Del volumen también dependera el calculo de
otros parametros fisicos como la tasa de emision y la altura de la columna.
La metodologia que se siguid para determinar |las relaciones estratigraficas de los
depdsitos de! Pleistoceno tardio-Holoceno y los parametros fisicos de la erupcién
PTS consistié en dos partes:

Trabajo de campo:
Durante el trabajo de campo se realizaron descripciones detalladas de cada una
de las 270 secciones estratigraficas que se levantaron, en donde se midi6 el
espesor de cada horizonte (ya sea de caida, de oleada o de flujo piroclastico), asi
mismo se midieron los cinco fragmentos liticos mas grandes de cada horizonte de
caida en cada uno de los afloramientos. Al mismo tiempo se realizé un muestreo
de los principales constituyentes juveniles de cada depodsito.

Trabajo de gabinete:
En gabinete se procesaron los datos de campo. Se determind el area cubierta por
los flujos piroclasticos y oleadas, también se estableci®d el area de influencia de
cada horizonte de caida.
Con los datos de espesor, se construyeron mapas de isopacas de cada horizonte
de caida, los cuales posteriormente sirvieron para calcular el volumen de material.
Especificamente, para estimar el volumen se empled el método propuesto por
Pyle (1989; 1995), Fierstein y Nathenson (1992) y las modificaciones de Carey et
al. (1995). Estos ultimos demostraron que cuando se grafica el espesor del
depdsito contra la raiz cuadrada del area de cada isopaca, los depdsitos de caida

plinianos forman dos pendientes distintas, una proximal y otra distal. Cuando se
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estudian depdsitos antiguos sélo se preserva la pendiente proximal. Por ello estos
autores establecieron que cuando la pendiente distal esté ausente, se puede
tomar uno de los valores tedricos de la pendiente estimados por ellos para calcular
el volumen de los depésitos ausentes, la cual varia entre 0.010 y 0.015.

Con los datos de las dimensiones de los clastos, se construyeron mapas de
isopletas de cada horizonte de caida utilizando el valor promedio de los cinco
fragmentos medidos en cada seccion. Estos mapas sirvieron posteriormente para
calcular la altura de la columna eruptiva utilizando el modelo tedrico de Carey y
Sparks (1986) y para el calculo de la tasa de emision se empled la metodologia

propuesta por Sparks (1986).

I.3. ESTRATIGRAFIA DEL PLEISTOCENO TARDIO-HOLOCENO

La secuencia estratigrafica del Volcan Nevado de Toluca para el Pleistoceno
tardio-Holoceno, consiste de tres depodsitos producidos por erupciones diferentes
que son el depodsito de flujo de bloques y cenizas (BAF-13) de 13,000 afios, AP,
la Pémez Blanca Intermedia (PBIl) de 12,100 afos A.P., y la Pétmez Toluca

Superior (PTS) de 10,500 anos A.P. que se describen a continuacion (Fig. 7):

Depdsito de flujo de bloques y cenizas (BAF-13)

El depodsito denominado informalmente como BAF-13 fue descrito por Garcia-
Palomo et al. (2002) como un depdsito que consiste de la base a la cima de

(seccion representativa 264, Fig. 7): a) un deposito de oleada piroclastica de color
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Seccion estratigrafica compuesta
4 Domo EI O c)
F3

PC3

|pc2 Secuencia piroclastica de depdsitos de caida,
flujo y oleada piroclastica de 1a PTS. La base de
ia secuencia esta compuesta esencialmente por
fragmentos de pomez gris, mientras que a la
mitad y a la cima de la secuencia predomina la
pomez blanca. La secuencia piroclastica esta
™ F1/S1 coronada por el domo dacitico El Ombligo.

F I
138,400 ¢.9:

| Pc1

PCo

e o ol
L iR R R
Paleosuelo 11,595 anos B.P.

FP

) 12,100-12,400 anos B.P.
.'/-/Secuencia piroclastica compuesta de horizontes
FP de calda, flujo y oleada piroclastica. Los
componentes juveniles son fragmentos de pomez
gris, blanca, y bandeada. Las fracciones finas de

los depdsitos estan enriquecidos en cristales de
plagioclasa, hornblenda y biotita.

Seccion

¥ 2

BAF-13 Calda

LT Lt o i = e

Secuencia piroclastica compuesto de depdsitos de
fiujo y oleada pirolcasticos del BAF-13. Los
constituyentes juveniles son fragmentos de poémez
blanca, gris y bandeada. La biotita también esta
Fp Presente en la matriz como granos individuales, asi
como en los fragmentos de pémez.

3 Paleosuelo 13,160 anos. A.P.

Figura 7. Relacion estratigrafica de los productos del Pleistoceno tardio-Holoceno del
Nevado de Toluca, representados por los depositos BAF-13, PBl y PTS. A) fotografia de la
relacion estratigrafica de los depdsitos PBl y PTS a traves de un contacto erosivo en la
seccion 161 ubicada a unos 15 km al sureste del volcan. Como escala, |a pala mide 1 m. B)
Fotografia de la relacion estratigrafica de los depdsitos BAF-13 y PTS en la seccion 264
localizada a unos 13 km al este del volcan. Como escala, la persona mide 1.7 m. C) columna
estratigrafica compuesta para el Pleistoceno tardio-Holoceno del Nevado de Toluca. § =
oleada; FP = flujo piroclastico; PC = depdsito de caida de la PTS. Las fechas fueron tomadas
de Cervantes (2001), Garcia-Palomo et al. (2002) y Arce etal. (2003).

BAF-13
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gris, laminar (10 cm de espesor) con lentes de pomez; b) un depodsito de flujo
piroclastico de bloques y cenizas, de color gris, masivo (3.5 m de espesor),
compuesto de bloques de dacita gris claro y gris oscuro, fragmentos del tamarfio
de la grava de pomez dacitica bandeada, gris y blanca, en menor proporcion
bloques alterados de color rojo, inmersos en una matriz de arena gruesa; c) un
depdsito delgado de oleada piroclastica, irregular (6 cm de espesor), compuesto
de arena gruesa a media; finalmente d) un depdsito de flujo piroclastico masivo, de
color rosado (2.5 m de espesor), compuesto de bloques de color gris claro y
bloques alterados de color rojo, asi como escasos fragmentos del tamarfio de (a

grava de pomez en una matriz de arena media.

La edad de este deposito no ha sido bien establecida. Solamente existen dos
fechamientos de C-14, uno de los cuales pertenece a un paleosuelo tomado
debajo del depodsito que arrojd una edad de 13,160 + 89 afos A.P. (Garcia-
Palomo et al.,, 2002). Otro fechamiento corresponde a una capa rica en materia
organica localizada encima del deposito (en el Pozo Santa Cruz) el cual arrojé una
edad mayor de 13,870 +445/-420 afios A.P. (Caballero et al., 2001).
Probablemente, la fecha obtenida debajo del depdsito es la mas representativa
(13.160 *+ 89 anos A.P.) y que la edad ~700 afios mayor obtenida encima del
depdsito, sea debido a una contaminacion de la materia organica fechada, ya que
el horizonte de donde se obtuvo |a materia organica en el Pozo Santa Cruz,

estaba influenciado por el nivel freatico de la region.
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Depdsito Pémez Blanca Intermedia (PBI)
Este depdsito fue inicialmente denominado Flujo de P6mez Blanco por Macias et
al. (1997), y renombrado después como Pdomez Blanca Intermedia (PBIl) por
Cervantes (2001), ya que se encuentra entre los depdsitos plinianos Pémez
Toluca Superior y Pomez Toluca Inferior. Garcia-Palomo et al. (2002) y
recientemente Arce et al. (2003), establecieron de manera muy clara la relacién
estratigrafica entre la PTS por encima de la PBI mediante un contacto erosivo (Fig.
7). Este depdsito corresponde a una erupcion pliniana-subpliniana la cual origind
una secuencia constituida por cinco horizontes de caida intercalados con oleadas
piroclasticas y por dos principales unidades de flujo piroclastico (Fig. 8). Los
espesores Maximos para los depdsitos de caida en orden cronolégico son de 23
cm, 97 cm, 55 cm, 8 cm y 17 cm, las oleadas presentan espesor variable de 40
cm, 30 cm y 5 cm, mientras que el espesor total de las dos unidades de flujo
piroclastico llega a sumar hasta 20 m (Macias et al.,, 1997; Cervantes, 2001). La
edad de este deposito, determinada mediante el fechamiento de fragmentos de
carbon encontrados dentro de los flujos piroclasticos es de aproximadamente
12,100 arfios (Macias et al.,, 1997; Cervantes, 2001; Arce et al., 2003). Los
productos juveniles del depodsito PBlI son fragmentos de pémez blanca, gris y

bandeada, asi como clastos densos de color gris y rojizo de dacita.

Pémez Toluca Superior (PTS)
El depésito PTS fue descrito por Bloomfield y Valastro (1974), Macias et al. (1997)
Arce (1999) y Arce et al. (2003). En este ultimo se define que la PTS esta

compuesta por cuatro horizontes de caida (PCO, PC1, PC2 y PC3), cuatro
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horizontes de flujo piroclastico (FO, F1, F2 y F3), dos horizontes de oleada

piroclastica (S1 y S2).

Figura 8. Secuencia piroclastica del depdsito PBl. Se puede observar la
intercalacion de depdsitos de caida, de oleada y hacia la cima de flujo piroclastico.
Como escala la pala mide 70 cm.

A continuacién se describen en orden cronologico los distintos horizontes que
componen la secuencia PTS, algunos de los cuales se presentan en ia figura 9:

El depdsito de flujo piroclastico FO, es de color gris, tiene un espesor variable
desde 140 cm (en las depresiones) hasta pocos centimetros (4 cm) en los altos
topograficos. Este deposito esta constituido por material juvenil representado por
pomez gris, pémez blanca, pomez bandeada y liticos densos de color gris y como
material accidental liticos de color gris oscuro alterados hidrotermaimente,

embebidos en una matriz de arena. En la parte superior de FO comunmente se
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observan huellas de impacto de fragmentos de pomez de la unidad de caida

sobreyaciente PCO.

gt

Figura 9. Fotografia que muestra uno de los afloramientos mas representativos de
la secuencia piroclastica PTS, localizado aproximadamente a 7 km al este del
volcan (Seccion 75). Se puede observacion una intercalacion de depoésitos de
caida, de oleada y de flujos piroclasticos. Como escala la persona mide 1.62 m.
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El depdsito de caida PCO varia en coloracion de blanco a gris, tiene gradacion
normal, con un espesor maximo de 27 cm, constituida por material juvenil (pomez
blanca, poémez gris, pomez bandeada y liticos densos de color gris). PCO esta
coronado por otro horizonte continuo, de 6 cm de espesor, compuesto de ceniza
de caida de color beige. Este deposito de caida tiene una distribucion preferencial
hacia el norte-noreste.

El deposito de caida PC1, es de color blanco a gris, con gradacion inversa, tiene
un espesor maximo de 180 cm, esta constituido por pomez blanca, pomez gris,
pomez bandeada y liticos densos de color gris, asi como liticos accidentales de
color gris oscuro y otros con alteracion hidrotermal. Hacia la parte superior, PC1
se encuentra interrumpido por un depdsito de oleada piroclastica (Fig. 10) y
posteriormente culmina de manera abrupta (Arce et al., 2003). PC1 tiene una
distribucidn preferencial hacia el noreste.

El depdsito de flujo piroclastico F1 (en las depresiones) cambia a un depdsito de
oleada piroclastica S1 (en altos topograficos). F1 tiene una distribucion
preferencial hacia el este y noreste del volcan, generalmente se presenta en
cuatro unidades masivas de color rosa, con un espesor total de 8 m. El depdsito
S1 presenta una coloracion rosada, con un espesor maximo de 1m, en donde se
desarrollan dunas, antidunas y estratificacion cruzada,. Para S1 se identificaron
tres capas 1) una capa de 5 cm de espesor promedio, rica en fragmentos de
poémez, liticos densos del tamafo de la arena gruesa, y cristales inmersos en una
matriz de limo; 2) una capa de 12 cm de espesor promedio, compuesto de

fragmentos de pémez del tamafio de la grava inmersos en una matriz de limo; 3)
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una capa de 5 cm de espesor, compuesto por fragmentos de pomez y liticos del

tamano de la arena gruesa y cristales inmersos en una matriz de arena fina.

Figura 10. Fotografia que muestra parte de la secuencia piroclastica PTS,
esencialmente la intercalacion de depodsitos de caida y oleadas piroclasticas.
Como escala, la pala mide 70 cm.

El depodsito de caida PC2 es de color blanco, con un espesor maximo de 8 m,
presenta una gradacion asimeétrica (inversa a normal), es decir con los fragmentos
mas grandes hacia la parte media del deposito. PC2 esta dividido a la mitad por un
deposito de oleada piroclastica de 15 cm de espesor maximo. Los constituyentes
juveniles de PC2 son fragmentos de pomez blanca, en menor proporcion pomez
gris y bandeada y liticos densos de color gris claro. Esta unidad se puede
discriminar de PC1 debido a su coloracion blanca y ademas por la presencia de un

nivel con una alta concentracion de liticos alterados hidrotermalmente de color rojo
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hacia la cima del depdsito (aproximadamente representa el 10% del espesor total).
PC2 tiene una distribucion preferencial hacia el noreste.

El depésito de flujo piroclastico F2 (en las barrancas) y de oleada piroclastica S2
(en los altos topograficos), generalmente presenta una coloracion rosada. F2 esta
distribuido en las pendientes este y norte del volcan, hasta distancias de 14 km
respecto al crater. Este depdsito esta constituido por una sola unidad de flujo,
alcanza un espesor maximo de 2 m, se presenta masivo con una gran cantidad de
fragmentos de pdémez del tamafio de la grava, inmersos en una matriz de arena.
Por otra parte, el depdsito de oleada piroclastica S2 presenta un espesor maximo
de 20 cm, generalmente es de color rosado a gris, constituido por fragmentos de
poémez del tamafio de la arena gruesa, asi como fragmentos liticos densos
juveniles y accidentales. Comunmente S2 presenta laminaciones y en ocasiones
estratificacion cruzada.

El depoésito PC3, la ditima unidad de caida de toda la secuencia, generalmente
presenta un color ocre, con un espesor maximo de 50 cm, presenta una gradacion
inversa y después normal (gradacion asimetrica). Los constituyentes juveniles de
PC3, son fragmentos de pomez blanca (que intemperiza a ocre), en menor
proporcion pomez bandeada y liticos de color gris claro, y liticos accidentales
alterados hidrotermalmente. De manera particular, la base de PC3 contiene una
gran cantidad de de liticos de color rojo (muy similar a la parte superior de PC2).
La distribucion preferencial de PC3 esta dirigida hacia el norte.

E! depdsito de flujo piroclastico F3, presenta una coloracion rosada, con un

espesor maximo de 7 m. F3 consiste de al menos dos unidades de fiujo,
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constituido por fragmentos subredondeados de pomez, liticos juveniles y
accidentales del tamafio de la grava, inmersos en una matriz de arena.

Los contactos de los diferentes depdsitos piroclasticos de la PTS, son planos, y en
ningin caso se observé algun depodsito secundario (de retrabajo), lo cual puede
indicar que la erupcion ocurrido en un tiempo relativamente corto y de manera
continua.

A nivel general, la distribucién de los constituyentes juveniles (pdmez blanca, gris,
bandeada, liticos densos) en la secuencia PTS, varia de horizonte a horizonte
(Fig. 11) y se puede apreciar que los clastos juveniles densos, se encuentran en
mayor proporcion en la base de la secuencia (PCO y parte basal de PC1) asi como
en el depdsito de flujo piroclastico FO (visible a nivel de afloramiento) para el cual
no se realizé6 el analisis de componentes. Asimismo, se observa que los
fragmentos de pomez gris y en menor grado poémez bandeada, estan

concentrados en la parte basal de la secuencia (FO y PCO).

Asociado a la erupcion se encuentra el domo central “El Ombligo” el cual se
levanta 120 m por encima del crater y marcé la terminacion del evento eruptivo.
Este domo central se encuentra expuesto dentro del crater del Nevado de Toluca y
divide el interior del crater en dos pequefas depresiones las cuales estan
ocupadas por los lagos de El Sol y el de La Luna. A pesar de no haber una
relacion de campo clara entre los depositos piroclasticos de la PTS y el domo
central, es muy probable de que el domo pertenezca al mismo evento eruptivo de

la PTS. En primer lugar, la morfologia del domo esta muy bien preservada y no
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parece haber sufrido actividad volcanica alguna; en segundo lugar, la composicion
quimica del domo es muy similar a los fragmentos juveniles de la PTS y en tercer
lugar por la edad del domo determinada en 9100 +/- 500 afos, mediante el
método de 3°Cl (Arce et. Al., 2003). Esta fecha representa una edad minima y es

muy cercana a la edad de la erupciéon PTS de 10,500 afios.

1L.4. PARAMETROS FISICOS DE LA PTS

El depOsito PTS representa uno de los eventos plinianos mas voluminosos que
han ocurrido en el centro de México durante los ultimos 11,000 afos. Es
solamente comparable con la erupcion pliniana ocurrida hace 14,000 anos A.P. en
el Volcan Popocatépet! (Siebe et al.,, 1996; Siebe et al., 1997). El depdsito PTS
esta expuesto ampliamente hacia el sector noreste del volcan en la Cuenca de
Lerma, Sierra de las Cruces, asi como en la zona arqueolédgica de Tlapacoya,
localizada a 90 km del crater del Nevado de Toluca, en la Cuenca de México (Fig.
12). Se han reportado datos del espesor de los depdsitos de caida de la PTS en
zonas distales, por ejemplo en las excavaciones de Tlapacoya se reportaron 30
cm de espesor (Mirambell, 1967; 1978; Liddicoat et al. 1979; Liddicoat et al. 1981;
Lambert, 1986) y de 37 cm de espesor en la region de Tocuila (Gonzalez, S.
comunicacion personal). Estos depodsitos probablemente corresponden a los
horizontes de caida PC1 y PC2, ya que estos horizontes presentan un espesor
importante en zonas cercanas al volcan (PC2 = 8 my PC1 = 2 m, a una distancia

de 4 km del crater) y ambos tienen un eje de dispersion hacia el noreste.
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Volumen
El volumen del deposito PTS fue estimado por primera vez por Bloomfield et al.
(1977), quienes consideraron un area de 2000 km? cubierta por el depdsito
(incluyendo material redepositado) y estimaron un volumen total de 2.3 km® y un
volumen en RDE de 1.54 km® Con base en la nueva secuencia estratigrafica
descrita en la seccion 1.3, se determinaron volimenes para cada horizonte de
caida, utilizando el método de Pyle (1989; 1995) y dio como resultado un volumen
minimo de 5.14 km® que es igual a 2.05 km® en RDE (Arce, 1999). Este método
consiste en graficar la raiz cuadrada del area versus el espesor de cada isopaca
(Fig. 13) en donde los datos se ajustan ya sea a una o a dos rectas, una

correspondiente a la parte distal y la otra a la proximal del depoésito de caida.
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Figura 13. Graficas de raiz cuadrada del area vs. el espesor de cada isopaca, para
los horizontes de caida de la PTS.
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A continuacion se desglosa detalladamente este método utilizando como ejemplo
uno de los depdsitos de caida de la PTS (PC2).

De acuerdo a Pyle (1989; 1995), una vez que se han graficado los datos del
espesor y la raiz cuadrada de cada isopaca, el volumen del depodsito de caida se

puede obtener de la siguiente manera:

V = 13.08To bf?

en donde To = espesor maximo extrapolado; bt = distancia correspondiente a la
mitad del espesor maximo extrapolado. De la ecuacion de la pendiente de la
grafica en la figura 13C, se obtiene:

Yy = 604.07e77°"%

en donde 7o = 604.07 cm; la pendiente de la recta (k) es 0.1161, bt se puede
determinar de la siguiente manera: de la ecuacion anterior hacemos que y sea la
mitad del espesor maximo extrapolado (70) entonces se obtiene

y= 604e-0.1161x

302 = 60427767

In (302/604) = -0.1161x

0.693/0.1161 = x

x= 5.9 =>bt
por lo tanto el volumen de PC2 es:
V = 13.08 * (0.00604 km) * (5.9)>

V=27 km®
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Se realizaron las mismas operaciones con los demas horizontes de caida (PCO,
PC1 y PC3) de lo cual resuité un volumen total de 5.14 km? (2.05 km* en RDE,
considerando una densidad promedio del material piroclastico juvenil de 1000

kg/m?3).

Sin embargo, los datos que se obtuvieron en campo del espesor y el area de cada
isopaca, despliegan solamente la pendiente proximal (Fig. 13A-D). Por ello se
utilizd la pendiente distal tedrica establecida por Carey et al. (1995) la cual oscila
entre 0.01 y 0.015, para estimar un volumen mas representativo. En este caso se
utilizé la ecuacion propuesta por Fierstein y Nathenson (1992) la cual involucra a

las dos pendientes, como se detalla a continacion:

v=2T0 . +2T(,l(k| - AiP'? +]kl=)_ (k- AiP'? +lk=)J°xP(_"' AiPV?)

en donde To = espesor maximo extrapolado; kK = pendiente proximal; k71 =
pendiente distal; A/P = interseccion de las dos pendientes la cual se puede
calcular de la relacion AiP/To = 0.12. Los datos fueron los mismos que se

utilizaron en el método de Pyle (1989; 1995), To = 604; k = 0.116; k7 = 0.012 (un
promedio de los valores propuestos por Carey et al., 1995), AiP™? = 19.27.
Sustituyendo en la ecuacidon de Fierstein y Nathenson (1992), se obtuvo el
volumen de material del depodsito de caida (en este caso se utilizd como ejemplo el

mismo horizonte de caida de la PTS):
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= _(0.116%1927 +1/ )
v 2(0.00604/0'1162)4—2(0.00604{(0.012*19.27+140122) ( /0_“62]

exp(—0.116 %19.27)

Volumen de PC2 = 13 km°

Se realizaron las mismas operaciones con los otros horizontes de caida de la PTS
(PCO, PC1 y PC3) resultd un volumen total de los cuatro horizontes de caida de 18
km3. Para la determinacion del volumen en roca densa equivalente (RDE) se
considerd una densidad de la poémez de 1000 kg/m3 y una densidad de 2500 kg/m>
para un magma dacitico, del cual resulté un volumen de 7.2 km® en RDE y una
masa de 1.8 x 103 kg para los depositos de caida. La masa se obtuvo empleando

ia siguiente férmula:

m=v= s
en donde m = masa, V = volumen y 8 = densidad. En este caso se consideré una
densidad del material piroclastico de 1000 kg/m?3, dado que el material juvenil del
depdsito incluye pémez blanca, gris y bandeada, asi como liticos densos, que
juntos promedian aproximadamente dicha densidad. Sustituyendo la ecuacion
anterior,

m = (18 x 10° m®) * (1000 kg/m°) = 1.8 x 10"® kg
Para calcular el volumen en Roca Densa Equivalente (RDE) se empleo:

RDE = m/51
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en donde m = masa (en este caso = 1.8 x 10"® kg), §7 = densidad de un magma

dacitico ( en este caso = 2500 kg/m:’). Por lo tanto:

RDE = (1.8 x 10"°kg)/2500 kg/m® = 7.2 km®

Mientras que para los depoOsitos de flujo y oleada piroclasticos se calculd un
volumen de 0.75 km3 (Arce, 1999) considerando un espesor promedio de 10 m
dentro de las barrancas y un area cubierta de 75 km?2. En consecuencia, sumando
el volumen de 7.2 km® de los depdsitos de caida con el volumen de 0.75 km? de
los depositos de flujo y oleada piroclastica, resulta un volumen total 7.95 km?® de
magma arrojado por la erupcion de la PTS. De acuerdo con el espesor que tienen
los depositos de la PTS y su amplia distribucion, este volumen concuerda con el

de otros depdsitos con caracteristicas similares (Tabla 2).

Tabla 2. Ejemplo de algunas erupciones plinianas que depositaron grandes volimenes de material.

Erupcion Pinatubo Ceboruco Vesubio Sta. Maria Quizapu Huaynaputina
1991 1000 a AP 79 A.D. 1902 1932 1600 D.C.
Vol. magma 6 km° 4 km® 4 km® 8.6 km® 4 km® 8.8 km®
Composicién Dacita- Riodacita- Fonolita- Dacita- basalto Dacita- Dacita
basalto dacita fonotefrita basalto

Altura de columna y tasa eruptiva

Bloomfield et al. (1977) estimaron la altura de la columna eruptiva de la PTS en 42

km, considerandolo como un Unico depdsito. En este trabajo se estimo la altura de
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la columna eruptiva para cada uno de los horizontes de caida, utilizando el modelo
tedrico propuesto por Carey y Sparks (1986), el cual esta basado en la caida de
clastos desde una columna de erupcién en la que la dispersion del tamafo de
clasto maximo esta influenciada por la altura de la columna y de la fuerza del
viento. En este caso se utilizé el mapa de isopletas de fragmentos liticos de cada
horizonte de caida (Fig. 14), con lo cual se obtuvo el valor de “intervalo en
direccion del viento” y de “intervalo perpendicular al viento” que fue utilizado para

estimar la altura de columna y velocidad del viento en la grafica de la figura 15A.
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Figura 14. Mapa de isopletas de fragmentos liticos para los horizontes de caida de
la PTS. Los contornos estan en cm. Para el horizonte de caida PC2 se indican los
intervalos en direccion (IDV) y perpendicular (IPV) al viento, los cuales se usaron
para estimar la altura de la columna de erupcion.
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La altura de columna resultante para cada horizonte fue: PCO = 25 km; PC1 = 39
km; PC2 = 42-39 km; y para PC3 = 28 km. La columna de erupcion esta
estructurada en tres partes principales (Sparks, 1986), una parte basal de empuje,
una intermedia de flotacion y una superior de expansion o neutral. La altura total
de la columna de erupcidon esta influenciada fuertemente por la tasa de emision,
estratificaciéon de la atmosfera y el contenido de volatiles en el magma. Varios
autores han propuesto una férmula de regresion entre la tasa de emision y la
altura de la columna. Sparks y Wilson (1982), Sparks (1986) y Carey y Bursik

(2000) proponen:

H, = 1.67Q"**®

en donde H; es la altura maxima de la columna, Q es la tasa de emision y 1.67 es
una constante relacionada a la estratificacion de la atmoésfera. Empleando esta
relacion se estimod la tasa de emision para cada columna de erupcion (Fig. 15B).
La tasa de emision oscilod entre 5 x 107 kg/s y 5 x10°2 kg/s con una tasa “pico” en la
parte media de PC2. Comparado con otras erupciones prehistoricas y modernas
que han ocurrido en México, la PTS es una de las mas grandes erupciones que se
hayan reportado (Fig. 5).

Si se asume la densidad de un magma de composicién dacitica en 2500 kg/m® y
suponiendo una descarga continua de masa, es posible estimar el tiempo minimo

de la duracion de la erupcidon. De modo que si se considera una masa de 3.25 x
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Figura 15. A) Intervalo en direccién del viento vs. intervalo perpendicular al viento para
la estimacion de la altura de columna eruptiva y velocidad del viento segun Carey y
Sparks (1986). En este caso para un clasto de 6.4 cm de diametro con una densidad
de 2500kg/m®. Los resultados de PCO, PC1, PC2 y PC3 se comparan con otros
ejemplos. Referencias: 'Carey y Sigurdsson (1986a); *Williams y Self (1983); "Macias
et al. (en prensa); “Saucedo (1997). B) Altura de columna en relacion a la tasa de
emision para los distintos horizontes de la PTS de acuerdo a Sparks (1986). Las
diferentes lineas representan distintas temperaturas, para la PTS se tomo la de
800°C, ya que es muy cercana a la temperatura estimada en el capitulo IlI.

a0




10" kg y una tasa de emision de 5 x 107 kg/s, PCO pudo haber durado
aproximadamente 1.8 horas; PC1 alrededor de 4 horas (con una masa de 4.25 x
1072 kg y una tasa de 3 x 10° kg/s); PC2 seria la de mayor duracion cercana a las
7 horas (con una masa de 1.3 x 10" kg y una tasa de emision de 5 x 108 kg/s);
finalmente PC3 durd probablemente 2.5 horas (masa de 7.5 x 10'' kg y tasa de
emision de 8 x 10’ kg/s). Sumando el tiempo de duracion de estas cuatro
columnas plinianas, se obtiene un tiempo minimo de 15 horas de duracion para la
erupcion de la PTS. Obviamente no se esta considerando el tiempo de cada
evento interpliniano (formacién de flujos y oleadas piroclasticas) ya que es dificil

cuantificarlo.

I.5. LA PTS COMO MARCADOR ESTRATIGRAFICO

Debido a su amplia distribucion y a la rapidez con que ocurren los depodsitos de
caida, las erupciones plinianas en el tiempo geologico son excelentes guias de
correlacion. Tal es el caso del dep6dsito PTS, el cual ha sido utilizado en estudios
de estratigrafia volcanica como un indice para la correlacion (Cantagrel et al.,
1981; Macias et al., 1997; Siebe et al., 1999; Gonzalez et al.,, 2001) asi como en
estudios paleoambientales (Mooser, 1967; 1969; Lozano-Garcia et al., 1993;
Lozano-Garcia y Ortega-Guerrero, 1994; Caballero-Miranda y Ortega-Guerrero,
1998; Ortega-Guerrero y Newton, 1998; Metcalfe et al.,, 1991; Newton y Metcalfe,
1999; Caballero-Miranda et al.,, 2001) tanto en la Cuenca de Lerma como en la

Cuenca de México (Fig. 16).
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Edad del depdsito

Bloomfield y Valastro (1974, 1977) definieron la edad del depodsito PTS en 11,600
afos, establecida mediante fechamientos de '°C de fragmentos de carbén
muestreados en paleosueios subyacientes al depdsito (Tabla 1). Estos
paleosuelos arrojaron una edad promedio de 11,580 + 100 (Bloomfield y Valastro,
1974). Bloomfield (1973) y Bloomfield y Valastro (1974) determinaron edades de
material organico colectado entre la PTS y el Basalto Tenango en 8390 + 130;
8440 + 440; 8700 + 180; 8390 + 100 anos, las cuales representan edades minimas
de la PTS.

Recientemente se reportaron edades de las partes superiores de paleosuelos
localizados debajo de la PTS entre 11,595 + 180 y 11,830 + 342 arios (Tabla 1),
muy similares a la edad de ~11,600 afnos de Bloomfield y Valastro (1974), pero
éstas representan edades maximas para el evento eruptivo. Asimismo se
reportaron edades de fragmentos de carbon muestreados dentro de uno de los
flujos piroclasticos de la PTS (FO) los cuales arrojaron edades de 12,090 £ 40,
10,445 £ 95 y 91650 = 70 arnos (Arce et al., 2003). De estos tres fechamientos, se
ha planteado que la edad correcta es la de 10,445 + 95 (Arce et al., 2003). En
primer lugar por que se tiene registrado un evento volcanico en el Nevado de
Toluca en ~12,100 afios y depositd |la secuencia PBI, rico en fragmentos de
carbén. Por lo tanto la edad de 12,090 + 40 obtenida dentro de la PTS puede
corresponder a un fragmento de mandera retomado del depésito PBI. En segundo
lugar, se determind una edad minima para el domo El Ombligo de ~9100 afios, por

lo tanto la fecha de 9150 + 70 afios obtenida dentro del depdsito PTS podria

43

TESIG ~rn
FALLA UE o . oEN




corresponder a un fragmento de carboén contaminado. En tercer lugar, en varios
trabajos (Caballero-Miranda y Ortega Guerrero, 1998; Bloomfield y Valastro, 1977;
Caballero et al.,, 2001) se han reportado edades muy parecidas a 10,500 afios
(10,528 + 74; 10,550 + B0; 10,820 + 365 arfos), las cuales corresponden a
horizontes ricos en materia organica colectados inmediatamente debajo del
depodsito PTS. Por lo tanto, es mas factible que la edad de la PTS sea ~10,500
afios. De esta forma, |la erupciéon de la PTS ocurrié aproximadamente 1000 afos
después de |lo que habian reportado Bloomfield y Valastro (1974). De modo que
los eventos que habian sido correlacionados con este depdsito estan desfasados

por esta misma cantidad de afios y deberian ser reevaluados.



CAPITULO Illl. CONDICIONES PRE-ERUPTIVAS Y EVOLUCION DE
LA POMEZ TOLUCA SUPERIOR

1.1. INTRODUCCION

Como se menciono en las secciones anteriores, el Nevado de Toluca registré un
periodo de intensa actividad volcanica explosiva entre 13,000 y 10,500 afos A.P.
En este capitulo se presentan resultados de los distintos analisis que se llevaron a
cabo en los fragmentos juveniles colectados de los tres depdsitos originados por
las erupciones que ocurrieron en este periodo de tiempo y que produjeron las
secuencias piroclasticas (PTS, PB! y BAF-13). Asi mismo se presentan los
primeros resultados de experimentos hidrotermales que se llevaron a cabo con
una muestra natural de un fragmento de pomez blanca del deposito PTS. A pesar
de los numerosos estudios volcanolégicos que se han llevado a cabo sobre el
Nevado de Toluca, hasta la fecha no se ha realizado ningun estudio sobre las
condiciones pre-eruptivas de sus eventos volcanicos. de modo que estos
resultados son los primeros de esta clase que se han obtenido del depdsito PTS y
del Volcan Nevado de Toluca. Dada la magnitud de la erupcion que produjo a la
PTS y las caracteristicas de su depdsito, asi como las de las otras dos erupciones
asociadas (BAF-13 y PBI), resulta de gran importancia determinar los procesos
magmaticos que se llevaron a cabo antes y durante el evento eruptivo de la PTS.

En este capitulo se pretenden establecer las condiciones de presion, temperatura

y contenido de agua a las que estuvo sujeto el magma durante estos tres eventos
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volcanicos del Pleistoceno tardio-Holoceno en el Volcan Nevado de Toluca (Fig.
7). Con este fin se realizd un intenso trabajo de campo, en donde se describieron
detalladamente 270 secciones estratigraficas, con lo cual fue posible determinar la
relacion estratigrafica directa entre los tres depdsitos (PTS, PBlI y BAF-13),
especiaimente en las secciones 161 y 264 localizadas al sureste y al noreste del

volcan respectivamente.

HL.2. METODOLOGIA

En primer lugar, se llevo a cabo un muestreo de los constituyentes juveniles de los
tres depdsitos (PTS, PBI vy BAF-13), como pdmez blanca, bandeada y gris y
solamente en el depodsito PTS se encontraron liticos juveniles de los cuales se
muestrearon algunos. Ademas se tomaron muestras del domo central El Ombligo.
Las muestras fueron utilizadas par llevar a cabo diversos analisis de laboratorio
como: 1) Analisis quimicos de roca total de ocho muestras colectadas de los tres
depositos (Tabla 3), sumados a 15 analisis previamente reportados (Macias et al.,
1997; Cervantes, 2001; Arce et al., 2003). Todos los analisis fueron realizados en
los laboratorios ACTLABS de Ontario, Canada por medio del Espectrometro de
Emision Optica de Plasma Acoplado Inductivamente (ICP-OES). 2) Analisis
petrografico y microsonda electronica de muestras de los tres depésitos, el cual se
llevd a cabo en la Universidad de Alaska, Fairbanks, con el fin de determinar las
propiedades quimicas y mineraléogicas de las rocas de estos depédsitos. 3)
Experimentos hidrotermales en el laboratorio de Petrologia Experimental de la

Universidad de Alaska Fairbanks, utilizando diferentes condiciones de presion y
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temperatura, empleando una muestra natural de la PTS, con el fin de reproducir
las condiciones de P y T del magma. 4) Analisis de las relaciones isotopicas de
4OAr/®Ar, para determinar la edad de cristales de biotita del depésito PBI, se
realizaron en el Laboratorio de Geocronologia de la Universidad de Alaska,

Fairbanks.

11.3. PETROLOGIA DE MUESTRAS NATURALES

Las rocas de los depésitos PTS, PBl y BAF-13 tienen composiciones quimicas de
roca total muy similares. Todas las rocas analizadas caen dentro del campo de la
dacita (Figura 17A). El contenido de silice para el depo6sito BAF-13 varia de 64.5-
65.3 wt%, para las rocas del deposito PBI la variacion es de 64.9 a 65.6 SiO; wt%,
y para la PTS las rocas varian de 63.3 a 65.7 SiO; wt% (Tabla 3). Los otros
elementos mayores también presentan poca variacion, para los tres depositos el
TiO, varia de 0.58 a 0.65 % en peso; el CaO varia de 3.9 a 4.3 % en peso;
mientras que el NaxO varia de 4.21 a 4.59 % en peso; el Fe;Oj3 tiene una variacion
de 3.78 a 4.26 % en peso; y finalimente par el AloO3 la variacion es de 15.88 a
16.43 % en peso (Fig. 17), el KO muestra un comportamiento sin variacion, y el

MgO despliega una dispersién de los datos (Fig. 18, B-H).

Analisis Modal
Tecnica de Laboratorio
El analisis modal se realizé6 en 9 muestras representativas de los tres depositos,

para el BAF-13 se analizaron dos muestras colectadas en el flujo piroclastico, una
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Tabla 3. Composlcibn‘ quimica de roca total de muestras de los depdsitos PTS, PBl, BAF-13 y PTI

Unidad S : PTS
muestra . "Tg596  185-AP. S185-BP -185-CP - 185-DP 9575 01859  °285-g -9570-fbp  S6LIG  9570-i “185-AJ
“domo” - pb - pb pb pb pb Fird =p £p_ /i 1/ L/
Roca total
sio2 '64.28 1. 6327  63.41 63.59  64.19  64.08  63.32 63.92 64.26 65.7 6546  64.41
Tioz2 0.6 0.63 0.62 0.61 0.6 0.62 0.65 0.62 0.61 0.63 0.63 0.63
AIZO3 16.08 1637 16.15 15.99 1643  16.34 16.21 16.15 16.21 16.07 1649 1592
Fe203*  4.16 a a 3.9 3.99 4.34 3.99 3.87 3.95 4.11 4.26 4.08
MnO 0.08 0.06 0.06 0.06 0.06 0.08 0.06 0.06 0.08 0.07 0.07 0.06
Mgo 173 1.7 1.71 1.67 1.68 17 1.83 1.76 163 173 1.67 1.83
cao a.21 4.13 421 4.18 a.19 a.22 a3 4.16 412 a.1s 4.1 419
Na20 a.46 4.31 435 a.43 439 a38 a.59 4.51 a.43 432 a.61 4.43
K20 1.86 1.89 1.88 1.87 1.95 1.86 1.97 2.06 1.98 275 2.11 2.05
P20S 0.2 0.18 0.18 0.18 0.17 0.16 0.24 0.2 0.17 0.17 0.18 0.18
Lol 0.96 2.78 2.9 2.73 2.6 2.35 1.73 1.55 1.62 173 1.24 2
Total 98.6 99.33  99.48 99.22 _ 100.26 _ 100.13 __ 98.69 98.84 99.05 100.59  100.81 _ 99.77
Unidad PTS PBi BAF-13 PTI
muestra 3 esBs  O20Aw  C20Cg ' 8545 ' 9511 229.A Z23¢ O264g-f O264g-s U264w-f U264w-s - 9562
i pb £p gb po pb 2P 2 2p yi:d 2b pomes
Roca total
sio2 64.67 €4.93  65.06 63.99  65.67 64.85 64.4 6535 64.59 65.06 64.78 5528
TIO2 0.59 0.64 0.64 0.58 0.59 0.64 065 062 0.61 0.61 0.63 0.68
AI203 15.88 16.4 16.32 15.99  15.95 1668 1666  16.21 16.04 16.19 16.12  18.52
Fe203*  3.79 3.9 as 4.19 3.78 3.06 418  3.99 a1 3.86 4.01 4.96
MnO 0.06 0.06 0.06 0.07 0.06 0.07 0.07  0.07 0.07 0.07 0.07 0.09
MgO 184 1.76 1.75 1.85 1.51 175 182 182 1.89 1.79 1.92 1.95
cao 4.05 422 417 4.37 ) 418 433 4.2 4.09 4.7 a.11 425
Na20 4.49 4.3a 436 4.22 4.21 4.3s 4.47  4.54 429 a.29 a.23 3.7
K20 1.96 1.89 205 1.93 2.12 1.975 2.1 208 2.1 2.1 2.05 1.25
P205 0.21 0.19 0.19 0.14 0.13 0.7 0.18  0.17 0.17 0.17 0.17 0.19
Lol 1.48 1.77 1.38 2.27 26 1.22 1.88 1.55 2.19 8.22
Total 95.82  100.09  99.88 99.60  100.53 98.63  98.87 _100.15 _ 99.82 99.87  100.28 98.57

Datos tomados de: Macias et al. (1997); 2Cervantes (2001); 3Arce et al. (2003), y Peste estudio. Todos los
andlisis se llevaron a cabo en Activation Laboratories, Ontario Canada, por medio de la técnica ICP-OES.
Fe,0O3" como Fe total. Abreviaciones, pb = pomez blanca; pg = pomez gris; |j = litico juvenil.

48

TRETN e
PG B

F.:Al-r ".. A D wiwn L:B‘I




o PTI - + Domo
O BaF13.w & PBlw ® PISg 2.00
® BAF13.% . & PBlg O PTS-w a MgOo
1o Tt 195 a -
- Riolita i 1.90 A
# e} Tragui- } e .
g andasita 1.85 1 o a -
s r a o
£ L= 180 1. a® a
(=3 K a
E) 175 4
a 70 ]
A) L B L3 - .
1.65 §—=
4.50
0.68 - CaO
4.45 a
- L J
0.66 1 -4 4.40
ry a
. Y 4.35
0.64 | o
. 430
s 0 -
o6z 4.25 a
- 4.20
0.60
4.15 . : .
oss |2 4.0 F){,
475 4.50
4.70° b Na,0 Fe,0,
4,40
.65
-
4.60 - - 4.30 |
4.55 -
4.20
4.50 -
4.45 s.10 .
4.40 2 4.00
o :
a.35 o o .
4.30 |
. <)
333 <
2.70 ALO,
2.60 |
2.50 a
2.40
2.30 - -
2.20 =1 o
2.10 - s ° . -
2.00 hd
1.90 a -
D)
X R 5 6.0
650 ¢55  sio, 65.5 sio, 660 66.5

Figura 17. A) Diagrama de clasificacion para las rocas y vidrio de los depdsitos BAF-
13, PBlI y PTS, de acuerdo a Le Bas et al. (1986). El area blanca representa la
composicion de todas las rocas del Nevado de Toluca. B-H) Diagramas binarios (SiO,
vs elementos mayores de las mismas rocas. El area gris encierra a las muestras de
pémez blanca de la PTS. Todos los datos estan en condiciones anhidridas.
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de pémez blanca (264-wp-f) y otra de pémez gris (264-gp-f); para el deposito PBI
se analizaron dos muestras, una de pomez blanca (PBI-2A) y otra de pomez gris
(PBI-29b); y para la PTS se analizaron tres muestras, una de pémez gris (PCO0g),
otra de pomez blanca (PC2b), y otra del domo El Ombligo (9596) (Tabla 4). Los
minerales observados fueron fenocristales de plagioclasa, ortopiroxeno,
hornblenda, 6xidos de Fe-Ti, biotita, asi como vidrio y vesiculas.

Para este analisis se utilizéd un microscopio petrografico OLYMPUS-BX60 y un
contador de puntos SWIFT MODELO-F. Para cada muestra se contd un minimo

de 700 puntos hasta un maximo de 1,500 puntos.

Resultados
La asociacion mineraldgica de los tres depdsitos también es muy parecida (Tabla
4) y esta constituida por orden de abundancia de % en volumen de cristales por
plagioclasa > ortopiroxeno > hornblenda >> 6xidos de Fe y Ti + biotita y raramente
apatito como inclusiones en los ortopiroxenos, dentro de una matriz vitrea y
microlitica. Se lograron reconocer dos grupos de fenocristales. E! primero
corresponde a cristales de <1mm de diametro (Fig. 18) y el segundo corresponde

a cristales de 1-2.3 mm de diametro (Fig. 19).

Las rocas de la PTS, presentan diversos porcentajes de cristales que
corresponden con los distintos tipos de pomez, por ejemplo en la pémez blanca
los cristales representan un 11 %, en la pomez gris 25 % y finalmente en la

muestra del domo ElI Ombligo representan un 51 %. Esta ultima presenta una
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matriz rica en microlitos y pobre en vidrio (Fig. 18A, Tabla 4). En estas rocas, la

plagioclasa representa un 8% en la pdmez blanca, 20 % en la pédmez gris y hasta

Tabla 4. Datos del analisis modal de muestras de poémez de los depdsitos PTS, PBIl y BAF-13, asi
como del domo central El Ombligo del Volcan Nevado de Toluca.

No.

Unidad Muestra _Material __ Puntos Plg Opx Hb Bt Ox Cum Mitx Ves
PTS PC2b pb 926 8.21 1.8 1.1 o 0.22 0.11 43.2 4536
PTS PCOg Pg 1046 19.5 264 223 048 0.57 0 65.01 9.56

Domo 9596 tava 1000 41.8 3.7 2.3 0.6 1.6 0.5 46.2 3.3
PBI PBI-2A pb 1545 9.77 219 1.18 0.26 0.32 0.19 5955 26.54
PBI PBI-2B pPg 1000 12.7 2.5 1.6 0.2 0.3 0.1 52.1 30.5

BAF-13 264-wpf pb 1125 10.76 3.72 3.12 0.09 o 0.27 54.13 27.91

BAF-13 264-gpf Pg 843 8.78 2.8 1.36_2.49 [s) 1.19 43.3  40.09

Se tomaron en cuenta fenocristales (> 0.03 mm), vesiculas y matriz (vidrio + microlitos).
Abreviaciones, pb = péomez blanca; pg = poémez gris; Plg = plagioclasa, Opx = ortopiroxeno, Hb =
hornblenda. Bt = biotita. Ox = 6xidos de Fe-Ti. Cum = camulos de obx+hb+ola. Mtx = matriz. Ves

42 % en el Ombligo; el ortopiroxeno varia de 2 % en la pomez blanca, 3% en la
poémez gris y 4 % en el domo; la hornblenda varia de 1.1% en la pémez blanca,
2.23 % en la gris y 2.3% en el domo. La biotita es escasa y en la pémez blanca no
se contd ningun cristal (lo cual no significa que no esté presente), en la pémez gris

representa un 0.5 % y en el domo ocupa el 0.6 % en volumen.

Las rocas del deposito PBI, presentan menos diferencias en el grado de
cristalinidad. Para la pomez blanca, el contenido de fenocristales es de 14%
(cercanamente similar a la pOmez blanca de la PTS) y para la pémez gris de 18 %
(Tabla 4). También la poémez del depodsito BAF-13 muestra variaciones en el grado
de cristalinidad, por ejemplo para la podmez blanca tiene 18 % de fenocristales y la

pomez gris presenta un 17 % (Tabla 4).
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Figura 18. Microfotografias de fenocristales pequefios (1 mm de diametro) que se
encuentran en las rocas de los tres depositos (PTS, PBl y BAF-13) en donde se llevo a
cabo el analisis modal. Se pueden observar las fases minerales principales (Plg =
plagioclasas; Opx = ortopiroxeno; Hb = hornblenda; Ox = 6xidos de Fe-Ti) que conforman
alasrocas de los tres depodsitos (BAF-13, PBly PTS).
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Figura 19. Microfotografias de fenocristales de grandes dimensiones (1-2 mm de diametro)
que se encuentran en las muestras de los depositos PTS, PBIl y BAF-13 generalmente con
rasgos de desequiilibrio (Plg = plagioclasas: Opx = ortopiroxeno; Hb = hornblenda).
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Los fenocristales de plagioclasa presentan esencialmente formas euhedrales, con
dimensiones de hasta 2 mm, aunque algunos cristales se encuentran rotos o con
textura de reabsorcion y en menor grado con textura tipo “tamiz” (Fig. 19E-F). Los
fenocristales de ortopiroxeno estan presentes como fenocristales de grandes
dimensiones (1-2.3 mm) con golfos de corrosion y bordes reabsorbidos (Fig. 19A).
También se presentan como fenocristales euhedrales de menores dimensiones
(Fig. 18A-B); La hornblenda se presenta en fenocristales pequefios con formas
euhedrales (Fig. 18C-E), pero algunas veces muestra zonas de disolucion internas
en fenocristales grandes (Fig. 19C-D). Los fenocristales de biotita resaltan de
inmediato en la seccion delgada, lo cual se debe a sus grandes dimensiones
(hasta 2.3 mm) y por las coronas de reaccion muy marcadas (Fig. 20A-B). Estas
coronas de reaccion se presentan de distintas maneras. En estados avanzados de
reaccion de la biotita con la matriz. Se observa que las coronas estan formadas
por fases minerales (principalmente hornblenda y ortopiroxeno) que se formaron a
partir de la biotita (Fig. 20C-E). En algunos casos la biotita casi ha desaparecido y
solamente se pueden reconocer cumulos de estos nuevos cristales (Fig. 20F). En
conclusion, los fenocristales de grandes dimensiones (1-2.3 mm) que se muestran
en las figuras 19 y 20, muestran rasgos de inestabilidad muy claras. Por otro lado,
los fenocristales de dimensiones inferiores (< 1 mm) tienden a presentar rasgos de

estabilidad, ya que presentan formas euhedrales (Fig. 18).

Hi.4. ANALISIS DE MICROSONDA
Técnica de Laboratorio

El analisis quimico de todas las fases minerales y del vidrio se llevé a cabo en la
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Figura 20. Microfotografias de los xenocristales de biotita presentes en las rocas de los
depositos BAF-13, PBI y PTS. Notese el crecimiento de nuevas fases minerales en los
bordes de reaccion de la biotita, en distintos grados de evolucion, hasta llegar a formar
cumulos de cristales como en D).
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Universidad de Alaska, Fairbanks, con una microsonda electronica CAMECA
modelo SX-50 con cuatro espectrometros. Las muestras que se analizaron fueron
secciones pulidas (PC2A PC1b, PC3, PCOg y 9596) del depdsito PTS; y las
muestras (PBI-29b y PBI-2A) del depdsito PBI. Lamentablemente no fue posible
hacer este tipo de analisis con las muestras del depodsito BAF-13. Para los
minerales se utilizé un rayo enfocado, con un acelerador de voltaje de 15 keV, y
una corriente de rayo de 15 nA, mientras que para el vidrio las condiciones fueron
con un rayo desenfocado de 10 um, un acelerador de voltaje de 15 keV y una

corriente de rayo de 10 nA.

Resultados

Vidrio

En promedio, el vidrio de la PTS tiene una composicion riolitica. En la pomez
blanca (PC3, PC1b y PC2A) el contenido de SiO; varia de 72.33 a 73.04 % en
peso; en la pomez gris (PCOg) promedia 72.94 % en peso y en el domo E!
Ombligo (9596) promedia 76.57 % en peso (Fig. 21, Tabla 5). Mientras que la
composicion promedio del vidrio de la pdmez blanca del depdsito PBI es de 70.88
wit% SiOs. Se debe tener en mente que a pesar de estas variaciones en la
composicion del vidrio, la composicion de la roca total no varia de manera

importante.
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Tabla 5. Datos representativos de la composicion quimica del vidrio de las
rocas de los depoésitos PTS v PBL.

Unidad

PBI
muestra Domo PBI-2A
lava pb
Vidrio de la matriz
Sio2 76.57 70.88
TiO2 ! 0.25 0.21
AI203 11.36 14.25
FeOt 1.51 2.09
MO T 0.04 nd
‘MgO .. 0.31 0.39
CaO:" '0.53 1.93
Na20 3.16 4.17
K20 2.69 4.48 2.71
Total 99.76 96.42 98.21 96.64
n’ 6 (-] 8 5
Estos datos representan valores promedio de n = numero de mediciones. *Esta

muestra se usd como material inicial en los experimentos hidrotermales. pb = pomez
blanca; pg = pdmez gris; nd, no determinado.

general, en los fenocristales grandes se analizaron tres puntos, en el centro del
cristal (core), en el borde (rim) y entre el centro y el borde (Inter), mientras que
para los fenocristales pequefios (< 1 mm) solamente se analizé un punto,
generalmente en el centro. Los analisis quimicos que se obtuvieron con la
microsonda demuestran que la composicion quimica de esta fase mineral en las
rocas de los depositos PBI y PTS presenta poca variacion (Fig. 22; Tabla 6).

En la muestra de pomez blanca de la PTS se analizaron varios cristales de
plagioclasa (Tabla 6), las cuales presentan una composicion que va de Ansg en el

centro, Ansy en el inter, a Anss.sz en el borde. La composicion de la plagioclasa en
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Figura 21. Diagramas binarios de SiO; vs elementos mayores del vidrio analizado
en las rocas de la PTS. Es notorio que la pomez blanca (PC1, PC2 y PC3) ocupa
un campo muy restringido.

los fenocristales < 1 mm de diametro es de Anagss. En la muestra de pomez gris
de la PTS, la plagioclasa varia de Anssas €n el nudcleo, Ang en el inter, a Ansi.sz en
el borde. Mientras que la muestra del domo central la composicién varia de Anaq.as
en el nicleo a Anag.so en el borde. Los fenocristales pequefios varian de Anzs; a
Angss. Estos datos concuerdan perfectamente con aquellos reportados por Siebe et

al. (1999).
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Figura 22. Diagrama de clasificacion de las plagioclasas analizadas en las rocas
del depodsito PBl y PTS. Notese que la variacion va de labradorita a andesina.

En las rocas del depésito PBI, la composicion de la plagioclasa en la pémez
blanca varia de Anagsi en el ndcleo a Anss4s en el borde, y en los fenocristales
pequerfios de Anss. En la podmez gris la composicion es también muy parecida,
variando de Anag.s2 €n el nucleo y Angz.47 en el borde. Los fenocristales pequefios

varian de Anasz a Anazy (Fig. 22; Tabla 6).
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Tabla 6. Datos representativos de la composicion de la plagioclasa de las rocas de los depdsitos

FALLA Di .ol

PTS y PBI.
muestra Sio2 AIZO3 . _FeO-  CaO Na20 K20 Total Ab An Or
Muestras PTS
r 60.53 25.15 0.33 6.26 7.83 0.50 100.60 67.40 29.80 2.80
r 56.33 27.97 0.26 9.41 5.92 0.21 100.10 52.60 46.20 1.20
c 59.25 25.65 0.44 7.28 7.23 0.37 100.22 62.90 35.00 2.10
r 58.65 26.31 0.38 7.39 6.76 0.37 99.86 61.00 36.80 2.20
r 57.45 27.13 0.33 9.43 5.98 0.29 100.61 52.50 45.80 1.70
Domo c 6048 25.04 0.36 6.50 7.56 0.51 100.45 65.80 31.30 2.90
r 55.29 28.82 0.32 10.23 -:'5.54 100.37 49.00 50.00 1.00
r 58.41 26.90 0.42 7.85 776,89 " 100.79 60.20 37.90 1.90
Mc 58.67 26.61 0.30" . .7.92 6.78" 100.59 59.70 38.50 1.80
57.41 27.42 0.02 '8.76 71,613 99.97 55.10 43.50 1.40
Mc 56.75 27.73 0.16 ., 9.38 100.12 51.70 46.40 1.90
r 58.99 25.94 0.31 :7.33 1100.31 63.30 34.70 2.00
r 58.09 27.14 0.12 8.04° $7100.38 59.70 39.10 1.20
Mc 60.18 25.47 0.16 6.85 - ©100.59 65.10 32.70 2.20
— Mc 60.28 25.91 0.12 7.63 101.54 61.90 36.00 2.00
r 60.28 25.91 0.12 7.63 "101.54 61.80 36.00 2.00
r 58.45 27.58 0.19 8.96 101.79 55.10 43.20 1.70
PCog r 59.89 25.30 0.11 6.52 99.76 66.10 31.60 2.30
r 58.75 26.89 0.15 8.44 101.13 57.40 40.70 1.90
c 56.21 27.39 0.20 8.94 6.13 99.18 54.40 43.80 1.80
r 57.73 27.69 0.20 8.57 6.50 100.95 57.00 41.50 1.50
r 55.47 27.90 0.27 9.16 6.18 99.22 54.20 44.40 1.40
r 56.03 28.72 0.27 9.96 6.65 101.86 54.00 44.70 1.20
r 54.77 28.07 0.26 10.00 5.78 99.08 50.50 48.30 1.10
PCIL c 55.04 28.07 0.24 10.09 5.95 99.56 51.10 47.90 1.00
c 57.43 27.87 0.33 9.62 5.57 101.17 50.10 47.80 2.10
r 54.88 29.30 0.10 10.74 5.39 100.66 46.90 51.70 1.40
r 57.61 28.46 0.27 9.23 5.93 101.73 53.00 45.60 1.40
= — 57.35 27.66 0.25 9.08 6.22 100.85 54.40 43.90 1.70
c 58.68 27.66 0.15 8.08 6.70 101.61 58.80 39.20 2.00
Mc 54.20 28.72 0.23 10.02 5.76 99.15 50.30 48.40 1.30
Mc 58.23 27.18 0.26 8.15 6.70 100.81 58.80 39.50 1.70
r 55.99 28.77 0.16 9.88 5.82 100.89 50.80 47.70 1.50
r 55.27 29.07 0.20 10.80 . 5.31 100.84 46.60 52.30 1.10
r 57.00 27.64 0.27 9.08 6.17 100.39 54.40 44.30 1.30
pPC3 cr  56.84 28.16  0.31 9.96 5.96 101.46 51.30 47.40 1.30
r 57.49 27.92 0.36 9.69 6.07 0.23 101.76 52.40 46.30 1.30
r 55.79 27.94 0.19 9.89 5.86 0.22 99.89 51.10 47.60 1.30
r 54.78 28.39 0.31 1048 5.69 0.23 99.88 48.90 49.80 1.30
cr  56.31 27.87 0.19 10.13 5.94 0.25 100.69 50.80 47.80 1.40
r 56.07 28.85 0.23 1044 540 0.26 101.25 47.60 50.90 1.50
r 56.30 27.21 0.25 9.35 6.20 0.28 99.59  53.70 44.70 1.60
T AR
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Tabla 6. Continuciéon

muestra Sio2 AI203
Muestras PBI L
c 56.27
Mc 56.91
r 56.03
c 56.51
cr 56.31
PBI29 56.23
58.58
cr 57.65
r 57.02 5%
55.40" .
cr 55.07 .~
r 56.33
Mc 57.12
] 54.53
Mc §5.72
r 56.62
c 57.01
Mc 57.18
PBIl2
r 56.11 -
c 56.65
r 56.97
c 54.59 . -
cr 55,59

~

56.52°

*Fe total como FeOQ; c = nlcleo; r= bordéi cr= inter; y Mc = fenocristal <tmm.

Ortopiroxeno

El ortopiroxeno, representa en orden de abundancia la segunda fase mineral en

las muestras de los depositos PBl y PTS (desde 10 hasta 16% del total de los
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fenocristales). Los analisis con la microsonda se realizaron en el centro y en el
borde de los cristales, sin embargo, no se registraron variaciones en la
composicién (Tabla 7, Fig. 23). En la muestra de pomez blanca de la PTS la
composicién del ortopiroxeno es de Enss.sgs, €n la pomez gris es de Ens7, y en la
muestra del domo la composicion promedio es de Enss. Estos resultados
concuerdan con los datos reportados por Siebe et al. (1999).

En la muestra de pémez blanca del depdsito PBI! la composicion promedio es de

Ensy y en la poémez gris de Ensg (Fig. 23).

Tabla 7. Datos seleccionados de la composicién quimica del ortopiroxeno de
muestras de los depdsitos PTS y PBI.

Unidad PTS PBI
Muestra Domo PCOg PC1b PC2A PC3 PBI-29b PBI-2A

P pb pb _pb Pg pb
Sio2 52.27 48.83 48.99 50.44 50.67 51.91 51.83
Tio2 0.13 0.20 0.10 0.29 0.20 0.17 0.06
AI203 0.73 1.11 0.96 1.18 1.20 0.92 0.96
FeO - 24.17 26.05 26.33 26.18 24.78 24.29 24.28
MnO - 0.65 . 0.60 - 0.62 0.58 0.58 0.67 0.59
MgO . 20.65 . 20.72 20.34 20.85 21.77 20.02 20.09
CaO 0.74 - 0.87." 1.06 1.05 1.10 0.79 0.75
Na20O . .. 0.01 0.02 0.02 0.10 0.07 0.00 0.00
K20 . 0.01 0.01 0.03 0.02 0.04 0.02 0.04
Total = . 99.37 98.41 98.45 100.39 100.40 98.81 98.61
WO 1.52 1.72 2.10 211 2.16 1.63 1.65
EN 58.81 57.09 56.14 56.56 59.07 57.88 58.10
FS 39.68 41.19 41.76 41.33 38.76 40.49 40.35
n 10 5 5 7 rd 12 2

Todos los valores son promedio de n niumero de mediciones; pg = pomez gris; pb =
pomez blanca.
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Figura 23. Diagrama de clasificacion para los cristales de ortopiroxeno, analizados
en las rocas de los depositos PBl y PTS de acuerdo a Morimoto (1989). Todos los
datos caen dentro del campo de la Enstantita.

Hornblenda

Los fenocristales de hornblenda, ocupan el tercer lugar en abundancia en las
muestras (hasta 4% del total). De igual forma, se analizd la parte central y el borde
del cristal y solamente se registré una variacion minima de la composicién quimica
del cristal (Fig. 24, Tabla 8). Los datos quimicos se graficaron en el diagrama de
Tsi vs. Mg/(Mg+Fey), para su clasificacion siguiendo la terminologia de Hawthorne

(1983). La hornblenda de la muestra PCOg de la PTS cae principalmente dentro
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del campo Pargasita-Hornblenda, para PC1b, existen dos campos muy cercanos
e! de la Edenita-Hornblenda y el de la Pargasita-Hornblenda, la muestra PC2A,
cae dentro de la Pargasita-Hornblenda, y finalmente para el domo El Ombligo las
hornblendas se restringen al campo de la Edenita-Hornblenda (Fig. 24); la
hornblenda en las rocas del depodsito PBI cae en el campo de la Edenita-
Hornblenda (Fig. 24). Los resultados que se obtuvieron de los analisis de la
hornblenda en las rocas de la PTS, concuerdan con los datos reportados por

Siebe et al. (1999).
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Figura 24. Diagrama de TSi vs Mg/(Mg+Fe2) para la clasificacion de los anfiboles
analizados en las rocas de los depdsitos PBl y PTS de acuerdo a Hawthorne
(1981).
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Tabla 8. Datos seleccionados de la composicion quimica del anfibol en muestras de los
depésitos PTS v PBI.

Unidad PTS PBI
muestra ° PBI-29B PBI-2A
PR pPg pb
Sio2+¢ 44.35 44.40
TIOZ 2.14 1.78
AI203 10.39 10.64
FeO 14.45 14.26
Cr203 0.04 0.06
MnO 0.23 0.21
MgOo 13.17 12.66
CaO- 10.47 10.93
Naz20 1.88 1.90
K20 0.40 0.50
Total - 97.51 97.34

n 5 . 3

Todos los valores son el promedio de n nGmero de analisis; pg = pémez gris; pb =
oodmez blanca. .

Oxidos de Fe-Ti

Cuando se habla de "minerales de 6xidos” generalmente se refiere a minerales
opacos del sistema FeO-FexO3-TiO2, en este caso ilmenita y titanomagnetita.
Cada una forma parte de una solucion sdélida que han sido denominadas como
“serie romboédrica” (ilmenita-hematita) y “serie de la espinela” (ulvoespinela-
magnetita) respectivamente.

Los cristales de oxidos de Fe-Ti, se encuentran en todas !as muestras de los
depédsitos PTS y PBI. En algunos casos estos cristales se encuentran como

inclusiones y como parte de los bordes de reaccion en fenocristales de hornblenda
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y piroxeno. En otros casos se encuentran de manera independiente dispersos en
la matriz, algunos presentan rasgos de disolucion y otros se presentan estables
(con formas euhedrales). En este trabajo solamente se analizaron aquellos 6xidos
que se encontraban en equilibrio con la matriz, es decir, aquellos que
representaban las condiciones ultimas del magma antes de la erupcion.

La formula general para la titanomagnetita es AB:04, en donde el sitio A es
ocupado por hierro ferroso (Fe?*) y el sitio B es ocupado por hierro ferroso y titanio
(Fe?*,Ti**), mientras que la ilmenita tiene la siguiente formula general A:Oa), en
donde el sitio A es ocupado por Fe®*, A?* y mezclas de Fe?*, Ti*", Mn?*, Mg®", y
Zn?,

Con base en los analisis quimicos que se realizaron con la microsonda, se
determiné que el Oxido de Fe-Ti predominante es la iimenita, mientras que la
titanomagnetita se encuentra en proporciones muy bajas. La fraccion molar de la
ilmenita varia de X'))m = 0.83 a 0.89 y de la titanomagnetita de X'usp = 0.27 a 0.48

(Tabta 9), calculadas utilizando la reformulaciéon mineral de Stormer (1983).

111.5. GEOTERMOMETRIA

Un geotermometro se puede definir como una serie de reacciones quimicas (en
este caso entre cristales y fundido) que se pueden usar para calcular o estimar la
temperatura de un magma. Uno de los métodos mas usados, desde hace mucho
tiempo, para estimar las condiciones de temperatura y el estado de oxidacién del
magma (fugacidad del oxigeno) a las cuales cristalizé una roca ignea, es la

determinacion de las composiciones quimicas de las soluciones soélidas co-
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Tabla 9, Datos de la composicion quimica de los minerales de oxido de Fe-Ti de muestras de los

depositos PTS v PBI._

FeOt Ti0o2 AI203 MgO  MnO Cr203 NiC Sum  Fe203 FeO 102 TC XIL Xusp
Muestras PTS
PC3 Itm1 49.64 43.89 0.24 2.29 0.45 0.03 0.09 96.63 16.35 34,93 -11.84 852 0.83
PC3 tm2 49.04 44.14 0.27 2.31 0.33 0.1 0.16 86.36 15.33 35.24 -12.04 845 0.84
PC3 ftm3 49.01 44,32 0.21 2.23 Q.22 0.08 0.14 96.21 14.84 35.66 -12.16 841 0.84
PC11  lim4 49.89 = 44.33 0.23 2.26 0.30 0.098 0.00 97.11 15.96 35.53 -11.95 832 0.83
PC11  ImS 49.46 ' 45.03 0.24 235 0.31 0.11 0.00 97.50 14.97 35.99 -12.16 841 0.84
PC2A IIm6 4457 : 0.04 16.01 849 0.83
PCOg  Im7 44.86 '0.05 15.50 0.84
PC1b  Usp1 0.09 46.00 0.274
Domo - Iim8 J0.02- 13.41 0.863
Domo  Im9 - .- 0.00, 0.866
Domo -~ Im10 0.873
Domo  im11 0.864
Domo  (Im12 0.876
Domo 1m13 0.867
Domo 1im14 0.875
Domo Ilm15 0.877
Domoc IIm16 0.882
Domo Usp2 0.423
Domo Usp3 0.481
Domo Usp4d 0.456
Muestras PBI .
PBI-2A  Ilm1 0.894
PBI-2A  IIm2 0.874
PBI-2A  IIm3 0.876
PBI-2A  Im4 0.868
PBI-2A  Ilm5 0.879
PBI-2A  Ilm& 0.876
PBI-2A  1IIm7 0.875
PBI-2B  IIm8 0.878
PBI-2B  1IIm9 0.875
PBI-2B 1lm10 - 0.868
PBI-2B 1lm11 46.06 0.875
PBI-2B 1lm12 46.18 0.881
PBI-2B  1Im13 X 46.17 . x .. N 0.887
PBI-2B 1IIm14 47.28 46.01 0.21 228 0.11 nd 0.27 11.38 37.04 -12.84 828 0.879
PBI-2A Usp1 75.51 11.03 255 1.30 0.48 nd 0.26 91.23 4299 36.83 0.31
PBI-2A Usp2 7665 11.00 2.58 1.26 0.51 nd 0.31 892.46 42.50 38.41 0.328
PBI-2A Usp3 76.29 10.84 2.57 1.28 0.49 nd 0.19 91.76 42.50 38.14 0.326

La temperatura y fugacidad del oxigeno fue calculado con base en el modelo de Anderson y Lindsley

(1988) usando el geotermometro limenita-Titanomagnetita. llm = Ilmenita; Usp = Ulvoespinela; nd = no
determinado.
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existentes de Fe-Ti (iilmenita-ulvoespinela) (Lindsley, 1963; Buddington y Lindsley,
1964). Los miembros extremos de las soluciones soélidas son: por un lado la
ilmenita-hematita (FeTiO3-FezO3) y por otro la ulvoespinela-magnetita (FezTiOa-

F8304).

El geoterméometro limenita-titanomagnetita involucra dos reacciones en el sistema
Fe-Ti-O, una reaccion es sensible a la fugacidad del oxigeno (Mt + O> = Hmt); y la
otra es sensible a la temperatura (Usp + Hmt = Mt + Ilm). Las composiciones de
las soluciones sdlidas Mt-Usp dependen de la composiciéon de la roca en la que se
encuentran, de la temperatura y del estado de oxidacion del sistema (fugacidad
del oxigeno). En un sistema de composicion constante, la composicion de la
espinela dependera esencialmente de la temperatura y fugacidad del oxigeno.
Conforme se incrementa la temperatura, la espinela tendera a una composicion
mas rica en Usp y pobre en la componente Mt. De manera similar, un incremento
en la fugacidad del oxigeno aumentara la proporciéon de un hierro férrico (Fea‘) en
el sistema lo cual dara como resuitado un incremento de la componente Mt en la

espinela y una disminucion de la Usp (Buddington y Lindsley, 1964).

La figura 25 es un diagrama ternario del sistema FeO-Fe20O3-TiO2> en donde estan
representadas las dos soluciones sélidas descritas. La temperatura y la fugacidad
del oxigeno de una roca que contiene ambas soluciones sodlidas (Mt-Usp y Iim-
Hmt) dependeran de la composicion quimica de las dos fases en el momento en

que se hayan equilibrado.
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Tio,
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Titanomagnetita PTS
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Figura 25. Diagrama triangular FeO-Fe203-TiO2 en donde se muestra las
soluciones sdlidas Magnetita-Ulvoespinela (Mt-Usp) e limenita-Hematita (im-Hmt).
Las lineas gruesas muestran las composiciones comunes de la limenita y de la
Magnetita en muestras naturales.

En varios trabajos se han estudiado las relaciones antes expuestas, y han
proveido calibraciones para determinar la temperatura y fugacidad del oxigeno,
con una precision de + 5°C y + 0.2 a partir de las composiciones de estas fases
coexistentes (Ghiorso y Sack, 1991; Frost y Lindsley, 1992).

Recientemente se han establecido técnicas para calcular la temperatura y la
fugacidad del oxigeno utilizando este geotermémetro (Cotrell et al., 1999; Coombs
et al., 2000; Hammer et al., 2002; etc), con base en el método desarrollado por
Anderson y Lindsley (1988), quienes proponen un modelo mejorado del

establecido por Budington y Lindsiey (1964), para las reacciones entre Mtss - limgs,

con base en una mayor cantidad de datos experimentales y tomando en cuenta la
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influencia del Mg y Mn en dicha reaccion. Ademas se utiliza el esquema de
recalculacion mineral propuesto por Stormer (1983) para la reaccion de las fases
Mt - limss, tomando en cuenta también la influencia de varios constituyentes

menores (Mg, Mn, Al, Cr, y Si) en las reacciones.

Temperatura de los magmas PTS y PBI

Con base en el modelo de Anderson y Lindsley (1988), y el modelo de formulacion
mineral propuesto por Stormer (1983), se estimo la temperatura de cristalizacion y
fugacidad del oxigeno del magma que dio origen a la erupcion de la PTS,
utilizando la composicion quimica de los Ooxidos de Fe-Ti. De manera general el
geotermometro esta basado en dos reacciones, las cuales se consideran por
separado. Una describe el equilibrio quimico entre las soluciones sodlidas
ulvoespineila-magnetita, ilmenita-hematita, en donde ocurre un intercambio de Fe-
Ti (Anderson y Lindsley, 1988):
FeTiO; + FeaO4 = FerTiO4 + Fe203

en donde

AG®,.,, = —RTln((au,,,a,,m) a, a,,)

La otra reaccion describe Ila oxidacion del sistema:

4Fe30,4 + Oz = 6Fe;0;

en donde:
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o = — ¢ ’ .

en donde AG° = cambio de energia libre de la reacciéon en estado estandar; R =
constante de los gases; a = actividad; T = temperatura y fo: = fugacidad del

oxigeno. De modo que teniendo los valores de las actividades (fracciones molares
previamente calculadas) y las energias libres (valores estandares) de los
miembros extremos, se puede resolver la ecuacion para la temperatura y una vez
obtenida la temperatura, se puede resolver la segunda ecuacion para la fugacidad
del oxigeno. Para calcular la temperatura y fugacidad del oxigeno de ias rocas de
la PTS y de la PBI, se utilizo el programa OXIDE, el cual considera las dos

reacciones previas.

De las muestras estudiadas, solamente se consideraron aquellos oxidos de Fe-Ti
que se encontraban en equilibrio, de los cuales tres resultaron ser titanomagnetita
(Tabla 9), uno en la muestra PC1b (pémez blanca) y dos en el domo ElI Ombiigo.
La titanomagnetita de la muestra de pémez PC1b fue utilizada junto con cada uno
de los cristales de ilmenita analizados en todas las muestras de poémez para
estimar la temperatura. Lo mismo se hizo con los datos del domo.

El intervalo de temperatura determinado para las muestras de pomez blanca del
deposito PTS fue de 832-852°C y una fugacidad del oxigeno de —12.16 a —11.84.
Para la pomez gris se calculd una temperatura alrededor de 839°C y una
fugacidad del oxigeno de -12.08. Finalmente, el domo registré temperaturas mas

altas de 912°C a 940°C y fugacidades de oxigeno de —11.72 a —11.1 (Fig. 26).
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Figura 26. Diagrama que muestra las relaciones de temperatura (T) y fugacidad
del oxigeno (fO2) con respecto a diferentes buffers (QFM = cuarzo-fayalita-
magnetita; NNO = Niquel; MNO = manganeso; HM =hematita). Los datos fueron
obtenidos a partir del geotermémetro de los oxidos de Fe-Ti, de las rocas de los
deposito PBl y PTS.
Para el depdsito PB1, se calculé un intervalo de temperatura de 817°C a 840°C y
una fugacidad de oxigeno de —13.29 a —12.51. Esta temperatura es ligeramente
inferior a la estimada para las rocas de la PTS (Fig. 26).
Se debe enfatizar que la temperatura de cristalizacion y fugacidad del oxigeno

obtenidos, son validos para las fases minerales en equilibrio, dado que se

solamente se analizaron aquellos minerales que se observaron estables.
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111.6. PETROLOGIA EXPERIMENTAL

Técnica Experimental

Se llevaron a cabo diecisiete experimentos hidrotermales (Tabla 10) en el

Laboratorio de Petrologia del departamento de Geologia y Geofisica de

la

Universidad de Alaska, Fairbanks. El procedimiento que se utilizé fue el mismo

que describieron Cotrell et al. (1999), con los siguientes pasos (Fig. 27 A-D): 1) Se

pulverizé la muestra PC2A (pomez blanca) de la PTS en un mortero de agata, del

polvo obtenido se tomaron de 2 a 5 gramos para ser usados como material “inicial”

en los experimentos.

Table 10. Condiciones a las cuales se corrieron los experimentos hidrotermales con
muestras del depnosito PTS del Nevado de Toluca.

Carga Material Temperatura Presion  Duracién Productos
inicial °C bares hrs

G-244B PC2A 850 2000 168 Vidrio+Pig+Amph+Opx+0Ox

G-241 PC2A 780 2000 168 Vidrio+Plg+Amph+Opx+Ox
G-2478 PC2A 880 2000 168 Vidrio+Opx+Ox
G-256 PC2A 825 2000 168 Vidrio+Plg+Amph+Opx+0Ox
G-2578 PC2A 850 1250 168 Vidrio+PIg+Opx+0Ox
G-258B PC2A 825 1250 168 Vidrio+PIg+Opx+Ox
G-272A G-247 840 1500 168 Vidrio+Plg+Amph+Opx+Ox
G-2728 G-241 840 1500 168 Vidrio+Plig+Amph+Opx+Ox
G-2958 G-287 800 2500 168 Vidrio+Plig+Amph+Opx+Ox
G-302A G-256 875 1000 168 Vidrio+Pig+Opx+0Ox
G-3028B G-287 875 1000 168 Vidrio+Plg+Amph+Opx+Ox
G-333 G-247B 800 1500 168 Vidrio+Plg+Amph+Qpx+Ox
G-334A G-247B 850 2500 168 Vidrio + Amph + Opx + Ox
G-336A G-2478 880 1500 168 Vidrio + Opx + Ox
G-3368 G-2588B 880 1500 168 Vidrio + Opx + Ox
G-287 PC2A 875 1000 168 Vidrio+Opx+Ox
G-2968 G-287 850 2500 168 Vidrio+Amph+Opx+Ox

El material inicial que se utilizé fue pdmez blanca (PC2A) de! depdsito PTS y piezas de
experimentos previos hechos con la misma pomez, tal como se indica en la tabla. Pig =

plaqioclasa; Anf = anfibol; Opx = ortopiroxeno; Ox = oxidos de Fe-Ti.

¥
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Figura 27. Fotografias que muestran el material y equipo que fue utilizado durante los experimentos
de laboratorio y los pasos que se siguen para cada experimento. A) En la balanza esta un tubo de
platino el cual esta sellado en un extremo y por el extremo abierto se introduce la muestra natural
previamente pulverizada y agua destilada; B) Posteriormente el tubo de platino se sella del otro
extremo y se introduce en un tubo de niquel de mayor dimensién; C y D) Este tubo de niquel se
introduce en un horno y ademas se conecta a una fuente de presion de agua. Se fija la presion y la
temperatura, y la muestra permanece en estas condiciones por 7 dias. Después de este tiempo la
muestra se saca del horno y se enfria lo mas rapido posible.
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En todos los experimentos se usaron tubos de platino (Ag7oPbao) de 2-5 mm de
diametro. Los tubos fueron sellados de un lado y después se les introdujo una
cierta cantidad de agua destilada y de 30 a 200 mg de material pulverizado. La
cantidad de agua introducida en el tubo fue la suficiente para garantizar que las
condiciones de los experimentos fueran saturadas en agua, de tal forma que la
presion del fluido fuera igual a la presion total. 2) Posteriormente el tubo de platino
fue sellado en el otro extremo e introducido en un tubo de presion (René cold-seal)
para correr los experimentos. En algunos experimentos se corrieron dos cargas
para aproximar el equilibrio del cristal-fundido-vapor en dos direcciones. EI
material que se usd en estos experimentos inversos fueron piezas que se
obtuvieron de otros experimentos previos realizados con fa misma pomez, estas
piezas se seleccionaron de tal modo que una carga de estas fuese un experimento
de “fusion” usando un material relativamente rico en cristales (como se observa en
fa tabla 10), y otra carga de “cristalizacion”, usando un material relativamente rico
en vidrio. 3) En todos los experimentos la fugacidad del oxigeno fue monitoreada
cerca de la curva del buffer Ni-NiO. Esto ultimo fue complementado con el uso de
una varilla y agua como relleno dentro del tubo de presion (René cold-seal) como

un medio presurizante.

Resultados Experimentales
El intervalo de temperatura que comprendieron los experimentos fue de 780 a 880
°C y presiones de 1000 a 2500 bares (Tabla 11), de modo que en todos los casos

los experimentos fueron corridos en condiciones por encima del solidus, por lo que
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en todas las muestras obtenidas de los experimentos estuvo presente el vidrio

(melt).

Tabla 11. Composicion quimica del vidrio de muestras seleccionadas de los experimentos.

Muestra SiO2 Tio2 AlI203 FeO Mn MgO CaO_ Naz20 K20 Cl Total n
G-244B 71.63 0.26 15.98 2.23 nd 069 2.28 4.32 2.54 0.06 100 9
G-241 75.80 0.18 13.72 1.36 nd 0.24 1.66 4.30 2.69 0.06 100 4
G-2478B €9.99 0.38 16.26 - 2.62 nd 1.01 2.65 4.64 2.39 0.06 100 7
G-256 7271 0.21 15.34 - 2.11 nd 0.59 1.78 4.44 269 0.18 100 5
G-2578 73.89 0.17. 14.54  2.04 nd 0.56 1.24 4.43 3.03 0.12 100 7
G-2588B 73.45 0.24 14.76 . " 2.07 nd 0.58 1.48 4.39 291 0.12 100 8
G-272A 74.08 0.23 - 14.77 - 1.66: - nd 0.42 1.45 4.57 272 0.10 100 11
G-272B 7406 0.26 13.91. 194 nd 0.32 1.99 4.50 2.82 0.21 100 9
G-295B 72,53 0.28 15.83  1.75 nd 0.56 2.19 4.47 2.33 nd 100 4
G-302A 72.73 0.30 15.03 247 nd 0.56 0.56 4.51 2.94 nd 100 5
G-3028 72.81 0.27 1505 242 nd 0.56 0.56 4.51 2.98 nd 100 4
G-333 75.46 0.17 1411 161 o005 039 1.34 4.20 2.66 nd 100 5
G-334A 70.74 0.26 1647 225 0.08 070 2.55 4.81 2.156 nd 100 4
G-336A 71.00 0.36 15.75 262 0.07 0.73 2.04 4.78 2.65 nd 100 7
G-3368 71.74 0.29 1566 2.56 0.09 0.66 1.96 4.46 2.59 nd 100 6
*PC2A 72.33 0.24 14.74__ 2.13 045 2.13 5.00 2.69 004 99.76 6

Ver Tabla 10 para las condiciones experimentales. Los 6xidos son reportados en % en peso y
Fe total como FeO. Los valores son promedio de n numero de analisis; nd = no determinado;
“muestra natural.

Cuando se sometio a la pomez a presiones de 1900 a 2500 bares y a
temperaturas de 860 "C o mayores. se tuvo al ortopiroxeno en fase liquida (Fig.
28). Por tal razdn en todos los experimentos esta fase mineral estuvo presente de
manera estable.

La plagioclasa se encuentra estable en condiciones de baja presion y alta
temperatura (1000 bares y 875°C) y en condiciones de alta presidn y baja
temperatura (2000 bares y 780°C) (Fig. 28). Finalmente, el anfibol es estable a

presiones mayores a 2500 bares y hasta una temperatura de 860°C, asi como a
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presiones menores (1400 bares) y temperaturas de 800°C (Fig. 28). Por el

contrario es inestable a temperaturas mayores a 870° C.

2600 G-2958
L 4
2400
2200
2
< G-241
L3 2000 *
2
O 1800
n
o
T 1600
o- G-333
*
1400
—-
1200 Fusion (inverso)
-
1000 Cristalizadon
=z
Z
Muestra Natural
800
760 780 800 8 860 880 900

20 840
TCO)
Figura 28. Diagrama de estabilidad de las tres principales fases minerales (Plg =
plagioclasa; Opx = ortopiroxeno; Anf = anfibol), con base en 17 experimentos
hidrotermales. La muestra natural pertenece a la pomez blanca (PC2A). La flecha
que apunta hacia la derecha representa un experimento de fusion y la que apunta
a la izquierda es un experimento de cristalizacion (ver texto). La presion total =

presion del H20.
El vidrio es la fase mas abundante en los experimentos y su composicién varia de
manera sistematica con la presion y la temperatura (Tabla 11). En los

experimentos inversos de fusion y de cristalizacion, la composicion del vidrio

resultd ser la misma, lo cual indica que los experimentos tuvieron las condiciones
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adecuadas para alcanzar el equilibrio. Cuando se disminuye la presion a una
temperatura constante se nota que el contenido de Si0O:; y KO tiende a
incrementarse, a diferencia del Al;O3, FeO, MgO y CaO que tienden a disminuir.
Este mismo comportamiento en el vidrio residual se presenta conforme la
temperatura disminuye a una presion constante (Fig. 29 A y B).

El resultado final de los datos experimentales fue la construccion de los campos
de estabilidad de las principales fases minerales (Fig. 28), los cuales son validos
también para las rocas de los otros dos depositos. Cabe aclarar que este
diagrama de estabilidad es valida solamente para aquellas fases minerales en
equilibrio (como los fenocristales <1 mm de diametro de la figura 18). De igual
forma, el campo que representa la muestra natural en la figura 28, es vatida para
fases minerales estables, ya que la temperatura también fue determinada con
oxidos de Fe-Ti en equilibrio. Por lo tanto, no es valido para aquellas fases
minerales inestables que se muestran en {a figura 19. Otra observacion

interesante fue que en ninguno de los experimentos corridos cristalizé biotita.

111.7. SOLUBILIDAD DEL H:O

Una manera de calcular la cantidad de agua disuelta en el magma de la PTS
(asumiendo que el unico constituyente volatil es H>O, por lo que se considera que
el magma estuvo saturado en agua), es determinando la solubilidad del H>O en el
fundido.

Para esto se utilizd el modelo empirico de Moore et al. (1998), el cual esta

calibrado para amplios intervalos de presion (1-3000 bares), temperatura (700-
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Figura 29. Diagrama de elementos mayores de la composicion quimica del vidrio de los experimentos
corridos. A).Con respecto a la temperatura, los nUmeros representan la presion a la que estuvo sujeto
la muestra y B) Con respecto a la presion, en donde los nUmeros representan la temperatura a la que
estuvo sujeto el magma. El rectangulo gris representa la composicion de la muestra natural, y de
acuerdo al intervalo de temperatura previamente estimada con la coexistencia de oxidos.
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1200°C) y composicién quimica (riolita a basalto) con una precision de + 0.5 % en
peso, por lo que puede funcionar muy bien para las rocas de la PTS. Este modelo
fue construido con base en experimentos de ilaboratorio, utilizando amplios
intervalos de temperatura (T), presion (P) y composicion quimica (X). Estos
autores desarrollaron una expresion empirica que toma en cuenta los tres factores

principales mencionados:

2In X" 120 = a/T+ZbiXi(P T)+Clnfﬂ"“l"u:o +d

en donde XM o5 = es la fraccion molar de H,O disuelto en el fundido; Y%, =
fugacidad del HzO en el fluido; T = temperatura; P = presion; Xi = fraccion molar
anhidrica de los 6xidos mayores (tomados de la composicion quimica de la roca o
vidrio que se desee analizar); a, bi, c y d = parametros de ajuste (determinados
experimentalmente por el autor).

Para el caso de las muestras de la PTS, se utilizé una hoja de calculo desarrollado
por Moore et al. (1998), en donde se utilizaron los datos de temperatura
(previamente calculado con el par de 6xidos de Fe-Ti, entre 832 y 852°C), presion
(estimada con los datos experimentales de 1500 a 2000 bares) y composicion
quimica del vidrio (analizada con la microsonda electrénica). Con estos datos se
calcul6 la cantidad total de agua disuelta en el vidrio. Con estos datos se obtuvo
un intervalo de solubilidad del H2O de 5.94 a 5.01 wt%. De todas las fases
cristalinas presentes en las rocas, la hornblenda es la unica que contiene agua
(generalmente se asume un contenido de ~2 wt% de H>O en la hornblenda
(Rutherford y Devine, 1988). Por esta razon para poder caicular la cantidad de

agua representada por esta fase mineral, se utilizé su fraccion modal al igual que
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la fraccion modal del vidrio (Tabla 4). De modo que ia hornblenda representa
aproximadamente ~1 vol. % y el vidrio ~79 vol. % en las muestras de la PTS
(Tabla 4), por lo tanto

(0.01 * 2) + (0.79 * 5.94) = 4.7 % en peso de H:0 disuelto en el magma de la PTS.

11.8. “°Ar/*°Ar Y XENOCRISTALES

Biotita en la muestra natural

La biotita es un fenocristal que esta presente, en mayor o menor proporcion, en ios
tres depodsitos estudiados, tanto en los bloques juveniles, como parte de la matriz
de flujos piroclasticos, asi como parte de las fracciones finas de los depdsitos de
caida del PBI y del BAF-13. La biotita es uno de los fenocristales mas grandes que
contienen las Mmuestras analizadas (hasta 2.3 mm de diametro) comunmente
presenta coronas de reaccidn muy marcadas, visibles tanto en seccién delgada
como en muestra de mano. Estas coronas de reaccion estan constituidas por
cristales neoformados de anfibol, piroxeno y plagioclasa (Fig. 20). Estos rasgos
indican que la biotita se encuentra en desequilibrio con la matriz circundante y que
puede ser ajeno al magma original de los tres depdsitos, por lo que probablemente
se trate de un xenocristal. Esta podria ser la razon por la cual en ninguno de los
experimentos hidrotermales que se llevaron a cabo, pudo cristalizar la biotita. En
otras palabras significa que el magma original no tuvo los elementos y condiciones
necesarias para el crecimiento de esta fase mineral.

La presencia de xenocristales en depositos volcanicos es un fendmeno mas o

menos comun. Sin embargo en muchos casos no es posible identificarlos y

81



sélamente puede hacerse con analisis mas especificos como el *°Ar/?%Ar, tal y
como ha quedado establecido en diversos estudios como los que se resumen a
continuacion:

1. Lo Bello et al. (1987) realizaron una serie de analisis de las relaciones
isotopicas “°Ar/*°Ar de un deposito de pomez de edad cuaternaria del Macizo
Central de Neschers en Francia, en cristales de feldespatos potasicos. Estos
autores llegaron a la conclusion de que el depodsito presentaba fenocristales y
xenocristales de feldespatos potasicos, ya que la edad de los fenocristales fue
determinada en 0.58 Ma, mientras que para los xenocristales se determiné una
edad de 330 Ma.

2. Spell et al. (2001) utilizaron esta metodologia para determinar la contaminaciéon
por xenocristales de feldespatos potasicos provenientes de rocas del basamento
en depodsitos de la Caldera McCullough Pass ubicada en el Estado de Nevada,
Estados Unidos. En este caso los autores lograron reconocer los xenocristales a
nivel petrografico, asi como por la determinacion isotéopica, con la cual se
obtuvieron edades de 14 Ma, 15 Ma y 1.3 Ga, esta ultima edad correspondiente a
la edad del basamento.

3. Gardner et al. (2002) con base en experimentos petroldgicos y fechamientos
mediante el método de “CAr/*°Ar, en cristales de biotita, sanidino, hornblenda y
plagioclasa del depodsito Toba Tuff, observaron que experimentalmente la
hornblenda no cristalizé a las condiciones de P-T que previamente se habian
determinado para el magma. Ademas determinaron que la hornblenda presenté
distintas relaciones isotopicas a las del sanidino y la biotita (estos dos si crecieron

en los experimentos). Cuando se analizaron las relaciones isotopicas de las
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plagioclasas se revelé que algunas eran xenocristales y otras fenocristales, y que
indudablemente la hornblenda era un xenocristal que provenia de una roca con
una edad de 1.5 Ma. Con base en modelos de difusion del Ar, llegaron a la
conclusion de que los xenocristales habian sido atrapados no mas de 10 afos
antes de la erupcion.

En el caso de México, existen pocos ejemplos reportados sobre la contaminacion
por xenocristales en los productos del CVM, uno de éstos fue publicado por Blatter
et al. (1998) quienes reportaron xenocristales de cuarzo en conos y flujos de lava
de composicion basaltica, en la region de Zitacuaro (aproximadamente a 150 km
al oeste de la Ciudad de México). También Marquez y De Ignacio (2002)
reportaron la presencia de xenocristales de cuarzo en muchas muestras del
Campo Volcanico Chichinautzin (Fig. 12). Este campo esta formado por productos
de composicion andesitico-basaltica (conos monogenéticos, volcanes escudo,
etc.). En estos casos, es relativamente facil detectar a los xenocristales, dado que

es una fase mineral que no es comun en rocas con estas composiciones.

Método de fechamiento ‘“°Ar/*°Ar
El método de fechamiento de “°Ar/*°Ar ha sido utilizado ampliamente en distintos
terrenos volcanicos y esta basado en el mismo principio que el método de
fechamiento K-Ar. Es decir, esta fundamentado en el principio del decaimiento del
isdtopo radioactive ‘°K al isdtopo radiogénico estable “CAr, con una vida media del
9K de 1250 Ma. De modo que el método *°Ar/*°Ar puede ser explicado de la

siguiente manera (McDougall y Harrison, 1988):
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1. En primer lugar se irradia la muestra con un reactor nuclear para
transformar una proporcion de atomos de *°*K a 3°Ar a traveées de la
interaccion de neutrones rapidos.

2. La muestra se pone en un sistema de alto vacio, de donde se extrae el
argén, el cual es purificado y analizado isotdpicamente con un
espectrometro de masa.

3. Se miden las abundancias relativas de “°Ar, 3Ar, ¥Ar y %°Ar, en algunos
casos también 3%Ar.

4. Se determina la relacion “°Ar/*°Ark, en donde “°Ar es el argédn radiogénico y
el >°Ark es el producido del **K durante la irradiacion. La relacion ‘°Ar/2%Arg
es proporcional a la relacion *°Ar*°K en la muestra y por lo tanto es
proporcional a la edad. Esto se debe a que el 39Ark depende de la cantidad
de 3°K presente en la roca y la relacion *K/*°K es esencialmente constante
en la naturaleza.

La principal ventaja del método “°Ar/?°Ar es que la muestra se puede calentar en
pasos sucesivos (Step Heating), comenzando con temperaturas por debajo de la
temperatura de fusién. El Ar extraido en cada paso puede ser analizado
isotopicamente. Asi se puede determinar una serie de edades aparentes en una
sola muestra. Durante el calentamiento gradual los dos is6topos son liberados de
manera proporcional ya que poseen un coeficiente de difusién similar.
Generalmente las relaciones “°Ar/*°Arx al inicio del calentamiento gradual, son
bajas (sitios menos retensivos) y a temperaturas mas altas esta relacion tiende a

aumentar debido a que el “°Ar es extraido de sitios mas retensivos (Fig. 30).
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Figura 30. Esquema de un espectro deli método de fechamiento 40Ar/39Ar. La
parte superior esta representado un cristal idealizado, a la mitad de la figura se
muestra en cada panel la concentracion de argon radiogénico y el 39ArK inducido
por neutrones a traveés del cristal; y la parte inferior se ilustra el espectro de edad
esperado de las medidas de argon extraido en pasos sucesivos a temperaturas
progresivamente altas. Se presentan tres casos, en el (A) se trata de un cristal sin
disturbar subsecuente a la cristalizacion inicial y enfriamiento rapido; en el caso
(B) ha ocurrido una perdida parcial del argdén radiogenico en el cristal (evento de
recalentamiento) en tiempos geoldgicamente recientes, por lo que se observa un
marcado gradiente de argdn radiogénico a través del cristal desde el tiempo cero
(centro) hasta el limite del cristal; el caso (C) el mismo caso que en (B)con la
excepcion de que ha ocurrido una acumulacion significante de argén radiogénico
desde que el evento de calentamiento tuvo lugar.

En el método “°Ar/*°Ar se miden las relaciones de estos isotopos, por lo cual a
diferencia del método tradicional K-Ar, no es necesario extraer todo el argén de la

muestra. Ademas es un método mas preciso y es posible hacer mediciones en
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muestras pequenas, inclusive andlisis en cristales individuales (principalmente en

anfibol, feldespatos potasicos y biotita).

“OAr/P%Ar en la biotita

Ademas de las caracteristicés texturales de los fenocristales de biotita y de su
ausencia en la cristalizacion en los experimentos, se |levaron a cabo
determinaciones de las relaciones isotopicas de “‘CAr/*°Ar en treinta granos
individuales de biotita. Los cristales de biotita fueron tomados del depdsito PBI, ya
que en las fracciones comprendidas entre O ¢ y 2¢ este cristal es muy abundante.
De los treinta granos, cuatro mostraron respuesta al “calentamiento gradual” con
edades demasiado viejas para pertenecer a rocas del Nevado de Toluca y mucho
menos a rocas de los depdsitos del Pleistoceno tardio. La edad mas antigua que
se obtuvo fue de 4.7 + 1.1 Ma (Figura 31; Tabla 12), la cual representa una edad
minima para la roca fuente de los xenocristales y que contrasta rotundamente con
la edad de la PTS de 10.5 ka. Los resultados de la tabla 12, indican de manera
contundente que el magma sufrido una contaminacion de xenocristales de biotita
(seguramente por asimilacion de una de las rocas encajonantes), al menos
durante las tres ultimas grandes erupciones del volcan.

Si se considera que la difusividad del Ar en la biotita es muy rapida a temperaturas
del orden de 850°C (Gardner et al., 2002), y si se asume una edad original de los
cristales entre 2 y 4 Ma, la biotita perderia todo el Ar en menos de un afio una vez
embebida en el magma de la PTS. Por ello la interaccion de la biotita con el

magma de la PTS debid ocurrir en un lapso de tiempo muy corto.
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Figura 31. Espectro de edad “CAr/°°Ar de cuatro cristales de biotita, los cuales
muestran cantidades significativas de “CAr radiogénico. Los cuadros grises
representan fracciones de edad diferentes a cero. Se presentan perfiles de la
peérdida por difusion para cada muestra, representadas por la linea gruesa. Los
perfiles fueron calculados asumiendo una difusion cilindrica, una edad original de
150 Ma, una edad de la pérdida de O Ma y una pérdida de Ar de 98.8% a 99.6%,
como esta indicado en cada muestra.

Esto concuerda con los resultados de Lo Bello et al. (1987) quienes en el estudio
que realizaron sobre el Macizo Central de Neschers en Francia, sugieren que la
contaminacion del magma ocurrié en un tiempo muy cercano a la erupcion y a
muy poca profundidad. De igual manera Gardner et al. (2002) estimaron un tiempo
aproximado de 10 anos de residencia de los xenocristales dentro del magma antes

de la erupcion de la Toba Tuff.
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Tabla 12. Resultado de los anélisis de “Ar-"Ar realizados en cuatro granos de biotita y el espectro de edad calculado para cada

cristal.

88

WPF-31 BI#3

Weighted average irradiation parameter (J) from standards = 0.00005937 +/- 000000039

LaserPower Cumulative “AT"Ar 4. CAMAC w AA e wam “AA W A 4
(mW)  “Ar  measured measured measured nr C (Ma)  (Ma)
200 0034 15363 2868 0404 0399 5265 1004 1013 -1967 5135 213 5.56
400 0473 1728 1176 005 0108 5899 0435 1012 2027 7454 220 807
410 0220 1464 1472 0342 0250 4646 0516 1020 2649 2798 287 3.03
600 0326 15622 756 0057 0427 5200 0264 1000 090 2384 010 258
610 0369 12676 1511 0487 0282 4478 0509 982 2% %7 248 283
900 0453 13260 1086 0096 0920 4382 03N 977 3096  28.12 3.3% 304
1200 0537 13835 784 0147 0160 4653 0269 994 846 16.93 091 183
2000 0.760 14648 332 0022 0058 4920 0.114 93 10.75 11.45 1.16 1.24
8700 1000 12875 311 0135 0082 4209  0.102 9%.6 4383 9.81 4.74 1.06
Infegrated 143716 267 0077 0042 4823 0094 99.1 1240 1.78 1.4 127
WPF-3| BI#S Weighted average irradiation parameter (J) from standards = 0.00005937 +/- 0.00000039
Laser Power Cumulative “AT"AF  w.  TAPAC y CAPR . qam. CATA W A 4
W)  *Ar  measured measured measured Cpr  (Ma)  (Ma)
200 0072 16642 497 0009 0089 5631 0475 1000 0.30 2468 003 267
400 0303 12228 280 0430 0025 4165 0086 1007 8.10 2491 088 270
600 0460 11511 207 0021 005 3920 0078 1006 733 195 079 212
900 0.563 968.8 224 0027 005 3306 0083 988 11.82 11.76 1.28 127
1200 0661 9929 214 0049 0062 3261 0073 97.1 29.19 104 396 0.76
1800 0839 8560 94 0048 0040 2831 0040 915 2130 8.89 2% 0.96
2800 0.924 617.7 155 0012 0074 2046 0059 979 1298 9.03 140 0.98
8700 1000 8132 24.2 0020 0091 2682 0090 96.4 247 1315 3.19 142
Integraled 10491 88 002 0019 352 0030 92 8211 720 089 078



Tabla 12. Continuacién.

WPF-31 BI#10 Weighled average irradiation parameter (J) from standards = 0.00005997 +/- 0.00000039
Laser Power Cumulative “AT"Ar o YAPAL . CAPA w %am AT 4 A -
{mw) & measured measured measured Opr Ma) (M)

200 0045 19629 1303 -0334 0285 6566 0442 989 2255 2514 244 mn
400 0276 12249 228 0097 0043 4113 0065 992 945 2352 1.02 2.4
600 0465 11074 236 0044 0079 375 0078 994 969 1667 105 180
500 0577 803 205 0068 0084 2679 0070 989 849 8.13 0.92 0.68
1200 0697 7207 182 D013 0097 2457 0066 1007  -5.36 923 058 1.00
1800 0844 6748 122 0069 0079 2250 03 985 9.83 768 106 0.83
2400 0914 7934 308 0100 064 2655 0107 981 1482 1001 160 1.08
8900 1000 8835 265 0044 0112 2943 0091 984 1399 82t 1.51 089

Ttegrated 976 93 0031 0032 3312 0030 9.1 901 612 097 073

WPF-45C Bl#1 Weighted average imadiation parameter (J) from standards = 0.00005997 +/- 0.00000039
= LlaserPower Cumuative “ATAr 4 CAIMA w CAPA W gpm AR o Age

5’2 (W) BAr measured measured measured Yar (Ma)  (Ma)
£ 20 0014 6409 465 0107 0232 2187 0166 1010 616 1781 067 18
e 40 002 B0 631 0245 0144 2816 0207 1035 2809 5367 304 582
o 600 0079 4167 244 015 0127 1460 0098 1042 1735 045 188 207
5 A 900 043 277 87 042 0063 0757 003 1028 613 820 066 089
c 2 1200 0204 1592 37 008t 0042 0529 0019 983 273 48 030 053
£ 2 1600 03713 141 18 0053 0026 0367 0010 851 564 288 061 03
e 200 0665 585 22 003 0012 0174 0009 882 692 243 015 0%
=1 8900 1000 246 03 0026 0010 0052 0003 630 909 097 098 01
= Integrated 1145 18 00% 001 0373 0007 %2 43 213 047 023
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Con base en lo anterior, se tienen varios hechos interesantes: En los tres
depodsitos se encuentran xenocristales de biotita (intervalo de tiempo de 2500
afios). Ademas el magma estuvo sometido a una temperatura de
aproximadamente 850°C. A esta temperatura la biotita perderia todo el Ar en un
afno. Se puede concluir que la contaminacion ocurrid en distintos momentos,
probablemente poco antes de cada evento eruptivo.

Considerando que los argumentos anteriores son suficientes para establecer que
la biotita es un xenocristal, surge una nueva incognita: ¢ Cual es la roca fuente de
la biotita? La biotita se puede encontrar en una amplia variedad de rocas, que
comprenden desde composiciones basicas (en rocas igneas), rocas metamorficas
(gneisses y esquistos verdes), asi como rocas plutonicas de composicion acida
(granitos, granodioritas). De acuerdo con algunos autores (Hewitt y Wones, 1975),
la biotita es estable a una temperatura aproximada de 775°C (a presiones de 1-2
kilobares). Por lo cual no es extraio que se presente con rasgos de disolucion
dentro del magma de la PTS, al cual se le estim6é una temperatura de ~840°C y
una presion de 2 kilobares.

Una posible roca fuente de los xenocristales de biotita podria ser el basamento
metamorfico que se encuentra por debajo del Nevado de Toluca, el cual esta
representado por la Secuencia Volcano-Sedimentaria Metamorfizada Ixtapan-
Teloloapan (Campa et al., 1974) de edad Jurasico Superior-Cretacico Inferior. Esta
secuencia esta constituida por una variedad de rocas como metalavas,
metareniscas, esquistos, filitas, metatobas, etc., sin embargo, la edad de esta
secuencia es mas antigua que 4 Ma y ademas, las dimensiones de la biotita

presente en los tres depdsitos del Nevado de Toluca son del orden de 1-3 mm, por
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lo que esta deberia observarse inclusive en muestra de mano en los esquistos
(pero no ocurre asi), ya que se realizé un analisis petrografico de fragmentos de
esquistos muestreados dentro del depodsito de caida PTI de —~24,500 afios A.P.
(Bloomfield y Valastro, 1974; Macias et al. 1997), y no se observaron cristales de

esta fase mineral.

Otra posible fuente de los xenocristales de biotita, podria ser un pérfido de
composicion dacitica el cual aflora a ~28 km al suroeste del crater del Nevado de
Toluca. Este fue descrito por DeCserna et al. (1974) como una dacita de cuarzo
con biotita fechada en 55 + 6 Ma mediante el método de Pb/alfa. Es muy alta la
probabilidad de que este cuerpo intrusivo, sea la roca fuente de estos
xenocristales, ya que las dimensiones de los cristales de biotita presentes en las
muestras de los tres depodsitos llegan hasta 2.3 mm de diametro, tal como se
esperaria de un cuerpo intrusivo. Por io tanto una roca de estas caracteristicas, en
cuya asociacidn mineralégica estan presentes piroxeno, plagioclasa, hornblenda,
biotita, etc., se esperaria encontrar la misma variedad mineralégica (como
xenocristales) en los magmas de BAF-13, PBl y PTS. Por tal razén, es muy
probable que algunos fenocristales que se observan inestables (Fig. 20), al igual
que la biotita, también representen xenocristales.

Si bien no es posible establecer de manera certera la proveniencia de la biotita en
estos momentos, si es posible decir que existe una roca encajonante debajo del

Nevado de Toluca rica en fenocristales de biotita de 4 Ma como edad minima.
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111.9. DIMENSION DE LA CAMARA MAGMATICA

Una de las preguntas mas importantes que surgen al analizar un sistema
magmatico, es la de su estructura asi como dimensiones de la camara magmatica.
A pesar de todos los estudios que se han llevado a cabo para determinar las
dimensiones, tamanio y profundidad de una camara magmatica, todavia existe
mucha controversia al respecto. Con este fin se han utilizado diversas
herramientas como por ejemplo métodos geofisicos (i.e.: Dvorak, 1997; Mori et al.,
1996; Jiménez et al., 1999; West et al., 2001; Espindola et al., 2003) y métodos
petroldgicos en conjunto con experimentos de taboratorio (i.e.: Rutherford y
Devine, 1988; Gardner et al., 1995; Martel et al., 1998; Hammer et al., 2002).

En varios modelos tedricos, entre ellos los de Bower y Woods (1997), Scandone y
Giacomelli (2001) y Pinel y Jaupart (2003) se considera que en un sistema
volcanico existe una relacion entre el volumen de la camara magmatica y el
volumen emitido (magnitud) durante las erupciones volcanicas y que un mismo
reservorio magmatico es capaz de alimentar varias erupciones en linea, mismas
que se pueden establecer a través de estudios petrologicos de los productos de
erupciones pasadas. Asimismo, estos autores consideran que el tamano y la
profundidad de un reservorio magmatico son factores clave que determinan las

tasas de diferenciacion magmatica y exsolusion de volatiles.

La camara magmatica del magma PTS
En el caso de erupciones antiguas como la PTS ocurrida hace 10,500 afos,

solamente se pueden determinar las caracteristicas del sistema magmatico
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mediante herramientas petroldgicas (Gardner et al., 1995; Coombs y Gardner,
2001).

Para la erupcion de la PTS, se estableci® en secciones anteriores que la presion a
la que estuvo sujeto el magma que dio origen al evento eruptivo fue de 1500 a
2000 bares. Asumiendo el gradiente de presion estandar de 3 m por cada bar , se
puede concluir que la camara magmatica se encuentra a una profundidad de 4.5 a
6 km.

Con este valor aunado al valor del volumen del magma estimado para la erupcion
PTS en 8 km?, es posible aplicar el modelo tedrico desarrollado por Scandone y
Giacomelli (2001) para determinar el volumen de la camara magmatica. Este
modelo fue propuesto para erupciones volcanicas explosivas (esencialmente para
erupciones plinianas), basado en la descompresiéon que sufre el magma, el cual
esta saturado en agua y el crecimiento de burbujas que conducen al magma hacia
la superficie. Aunque el modelo fue calibrado para las erupciones de 1980 del
Monte Santa Helena y de 79 DC del Volcan Vesubio, se puede aplicar en volcanes
con depositos similares y asi obtener un valor aproximado del volumen de la

camara magmatica.

En principio, en este modelo tedrico se asume lo siguiente:
a) El magma esta saturado con agua.
b) Las paredes de la roca son rigidas.

c) La erupcion termina cuando tas burbujas llegan a su radio final.
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Para el caso del depdsito PTS, se retoman las variables que fueron utilizadas en
este modelo, como lo son la tasa de descompresion y el nimero de burbujas.
Ademas se considera que la erupcion ocurrié en cuatro pulsos (PCO, PC1, PC2 y
PC3). De esta forma se hizo el calculo utilizando el volumen de RDE total y una
descompresion promedio de 15 MPa, ya que la intensidad de la erupcion aumento
conforme pasd el tiempo, tal como quedd registrado en la estratigrafia y en el
volumen de cada horizonte lo cual concuerda perfectamente con lo previsto por

Scandone (1996) para erupciones explosivas (Fig. 31).
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Figura 32. Ejemplos esquematicos de la variacion de la tasa de emision a la que
tienden a evolucionar las erupciones A) efusivas y B) explosivas. Segun
Scandone, (1996).
El sistema magmatico se esquematiza de la siguiente manera (Fig. 32): Se toma
una profundidad de 6 km (estimada en secciones anteriores). A esta profundidad

le corresponderia una presion de 200 MPa, siguiendo a Scandone y Giacomelli

(2001). Se asume una sobrepresion total de 10 MPa que es la resistencia
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promedio de las rocas a la tension y una caida total de presidn de 20 MPa que
corresponde al esfuerzo de las rocas en compresion.
E! modelo supone que el volumen de material expulsado es funcion de la cantidad

de descompresion y del volumen de la camara a través de la siguiente relacion:

VvV =aAV
AV%

b
1
I

Camara magmatica
Volumen? km®
2300 kg/m®

Prfundidad (km)

200MPa + 20MPa
“*P total = 220MPa

Figura 33. Esquema del sistema magmatico del Nevado de Toluca para la
erupcion de la PTS. La densidad de 2300 kg/m3 es para un magma dacitico
saturado en agua (Scandone, 1996) y la presion total del sistema justo antes de la
erupcion es de 220 MPa.

en donde V es el volumen de la camara magmatica, AV el volumen de magma
expulsado y AV% el porcentaje de volumen de magma + burbujas.

Se puede calcular AV% de la siguiente manera:

AV% = (Xo — Xf) pm
rg
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en donde: Xo = contenido inicial de agua; Xf = contenido final; pm = densidad del
magma y pg = densidad del vapor de agua.
El contenido de agua disuelto en el magma depende esencialmente de |la presion

y la temperatura, por lo que se puede estimar de la ley de Henry:

X = SpP°S

en donde S = 4.11 x 10°° Pa®5 (constante de la ley de Henry) y P = presion en Pa.
Para el contenido inicial de agua en solucion, se utilizo la presion a la que estuvo
sujeto el sistema magmatico. En este caso, a una profundidad de 6 km le
corresponde una presion de aproximadamente 200 MPa, que sumados a la
sobrepresion del sistema (10 MPa), hacen un total de 210 MPa de presion. Para el
contenido final de agua, se tomo en cuenta la caida total de presion, que en este
caso fue de 20 MPa, lo que le corresponde una presion del sistema al final de la
erupcion de 190 MPa.

Xo = 4.11 x 10° (210 x 105%)°° = 0.05955
Xf=4.11 x 10° (190 x 10%)"® = 0.05665

Entonces Xo — Xf = 0.0029

Para estimar la densidad de! gas (en este caso vapor de agua) se utilizé la ley del

gas ideal
pg=_P
RT
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en donde R = 8.3143 J/°Kmol (constante universal de los gases), T es la
temperatura (en este caso se utilizo la temperatura del magma de la PTS,
estimada con el par de 6xidos de Fe y Ti en secciones anteriores) en °K.

Entonces:

pg = 210 x 10° Pa = 22899.083 mol/m®
(8.3143 J/°Kmol) (1103°K)

Como 1mol de agua = 0.018 kg pg = 412.18 kg/m>
Por lo tanto AV% = (Xo — Xf) _pm_ = (0.0029 Pa) (2300 kg/m?)
Pg 412.18 kg/m?®
AV% = 0.0162
De modo que el volumen que ocupaba la camara magmatica durante la erupcion
de la PTS se puede calcular en (Fig. 33):

V=AV_ 52km?® = 320 km?
AV% 0.0162

Tabla 13. Comparacion del volumen de la camara magmatica para la erupcion PTS con los

estimados para otras erupciones.
Erupcion Vol. Magma | Profundidad de la Volumen de la Vol.magma/v Refs.
(km>) camara (km) camara (km?3) ol. camara
Sta. Elena 1980 0.242 7 20 0.0121 1,2
Vesubio, 79 DC 4 7 100 0.04 3,2
PTS Nevado de 8 6 320 0.025 Este trabajo
Toluca
Pinatubo, 1991 6 6 125 0.048 4.5

Referencias: 'Rutherford et al., 1985; 2; Scandone y Giacomelli, 2001; :'Sigurdsson et al. 1985;
“Mori et al., 1996, 5Koyaguchi y Tokuno, 1993,

TESEE o

. FALLA OF onuGEN 27




5 -
— 4 - o ~
Es
}'_é 2
5 1
=
% ° Volumen
y -1 expulsado )
o 8 km® Profundidad 6 km
-2
-3
-4

Figura 34. Esquema del sistema ma%mético del Nevado de Toluca para la
erupcion de la PTS. El volumen de 8 km® corresponde con el volumen en RDE del
depdsito originado por la erupcion.

Si se representa el volumen de la camara magmatica como un cuerpo cubico, las
dimensiones de los lados del cubo serian de 6.8 x 6.8 x 6.8 km. Si se compara
este valor con el estimado para otras erupciones, como los que se enlistan en la
tabla 13, se puede observar que efectivamente existe una relacion entre el tamaiio
de la camara magmatica con el volumen de magma expulsado y la profundidad del

reservorio.
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CAPITULO IV. INDICE DE VESICULARIDAD

IV.1. INTRODUCCION

La vesicularidad de los fragmentos juveniles producidos durante erupciones
explosivas, es una propiedad caracteristica de los fragmentos de pomez, que
obedece al modo en el cual ocurrio la degasificacion del magma en dichos eventos
volcanicos. De esta forma, las propiedades texturales y la densidad/vesicularidad
de la poémez nos proporcionan informacion importante sobre los procesos de
degasificacion del magma antes, durante y después del evento eruptivo (Tait et al.,
1998; Gardner et al., 1996).

El proceso que produce la textura vesicular de los fragmentos de pémez es la
vesiculacion. La vesiculacion es un proceso complejo a través del cual se forman
burbujas en el magma. La primera condicién para el desarrollo de vesiculas es la
saturacion de alguna de las fases volatiles del magma (esencialmente H>O y CO3).
Una vez que esto ocurre, tiene lugar la nucleacién, o proceso de formacién de
nuclei (partes elemental de las burbujas) y finalmente el crecimiento de dichas
burbujas hasta llegar a formar una especie de espuma, la cual puede concluir en
una eventual fragmentacion del magma (Navon y Lyakhovsky, 1998) o en el
desarrollo de la permeabilidad del magma por la interconectividad y coalescencia
de burbujas (Eichelberger et al., 1986; Villemant y Boudon, 1998).

Por lo tanto, la pOmez representa fragmentos vesiculares del magma expulsados

durante una erupcion explosiva que sufrieron un enfriamiento relativamente rapido
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y de ello deriva su importancia, ya que contiene informacion de los procesos que
ocurrieron dentro de la camara magmatica.

Por lo general la vesicularidad se describe en términos de dos parametros, el
indice de vesicularidad y el intervalo de vesicularidad, los cuales se pueden definir
como la media aritmética de los valores de vesicularidad y el intervalo total de los
valores de vesicularidad, respectivamente (Houghton y Wilson, 1989). Las
técnicas que se han utilizado para determinar la vesicularidad de algun fragmento
poroso, estan basados en la determinacidon de su densidad, la cual es
inversamente proporcional a su vesicularidad.

Generalmente se ha observado que los fragmentos de pémez, ain de un mismo
deposito pueden presentar una densidad variable, la cual depende del tamafo y
cantidad de vesiculas y su conectividad (Gardner et al., 1996; Jurado-Chichay y
Walker, 2001). Debido a estas variaciones, es recomendable realizar un numero
apropiado de mediciones del depodsito en estudio para obtener un valor
representativo de la vesicularidad.

De modo que para la determinacion de la vesicularidad, el problema primordiatl es
como medir la densidad de los fragmentos porosos. Para llevar a cabo esta tarea
con muestras del depdsito PTS, se evaluaron distintos meétodos (Fisher y
Schmincke, 1984; Whitham y Sparks, 1986; Cas y Wright, 1988; Houghton y
Wilson, 1989; Gardner et al., 1996; Hoblitt y Harmon, 1993). Después de este
analisis se adecud una de estas metodologias para ser utilizada en el Laboratorio

de Sedimentologia del Instituto de Geofisica de la UNAM.
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v.2. METODOS

‘En la literatura vulcanoldégica se han implementado diversas técnicas para
determinar la densidad de la pomez, unas mas sofisticadas que otras, pero al
parecer todas han dado buenos resultados (Whitham y Sparks, 1986; Cas y
Wright, 1988; Hoblitt y Harmon, 1993; Gardner et al.,, 1996). Sin embargo, la
metodologia que se ha empleado comunmente esta basada en el principio de
Arquimedes (desplazamiento del agua por un cuerpo sumergido) y solamente dos
técnicas han sido dadas a conocer (Hoblitt y Harmon, 1993; Gardner et al., 1996),

las cuales se describen a continuacion:

Técnica de Hoblitt y Harmon (1993):

Inicialmente este método fue desarrollado por R.P. Hoblitt de! Servicio Geoldgico
Americano en Vancouver, Estados Unidos. Esta técnica fue mejorada afios mas
tarde por Hoblitt y Harmon (1993), quienes lograron crear un sistema capaz de
medir una gran cantidad de muestras por dia. Este mismo método fue
posteriormente utilizado por distintos autores en el estudio de varios depoésitos

plinianos (Houghton y Wiison, 1989; Gardner et al., 1999).

El método se lleva a cabo de la siguiente manera:
Se seca la muestra en un horno a una temperatura de 60°C. Completamente
deshidratada, se pesa en una balanza analitica (con lo cual se determina el peso

en el aire). Posteriormente se pesa en agua. Una vez que se ha obtenido el peso
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de la muestra en los dos medios (aéreo y acuoso), es posible determinar la

densidad de la muestra y la gravedad especifica (G.E.). La G.E. esta dada por:

G.E. = peso en aire
PESO en aire — peso en agua

Este procedimiento funciona perfectamente para muestras densas. Sin embargo,
no sucede o mismo con muestras porosas como los fragmentos de pémez, los
cuales absorben el agua en sus cavidades.

Este problema se soluciona con el siguiente procedimiento: Se cubre la muestra
con una pelicula de cera fundida de alta viscosidad. Posteriormente se determina
el peso de la muestra cubierta de cera en el aire y después se determina el peso
de la muestra cubierta de cera en agua. Finalmente se calcula la densidad de la
muestra. El procedimiento resulita tedioso debido al tiempo que se emplea para
cubrir cada muestra.

Cuando se pretende obtener la densidad de un gran numero de muestras, se
requiere de un método mas eficiente, por lo que estos mismos autores (Hoblitt y
Harmon, 1993), experimentaron con otros materiales. Esta segunda opcién
consiste en la utilizacion de un “spray” de aceite de silicbn conocido
comercialmente como repelente, con el cual se rocia la muestra seca. Cuando el
repelente se evapora, éste deja un residuo delgado de aceite de silicoOn que impide
el paso del agua hacia la muestra cubierta. El peso del aceite es bajo, de modo
que puede ser ignorado en las mediciones. La tension superficial def agua se

extiende a través de las vesiculas cuyos diametros no deben ser mayores de 1
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milimetro, por lo que para muestras con vesiculas muy pequefnas, este problema

se minimiza de manera importante.

Una vez que la muestra ha recibido el tratamiento de aceite, simplemente se pesa
en aire y en agua, y con la relaciédn arriba mencionada, se puede obtener la
densidad. Los autores usaron una balanza (Sartorius Electronic Toploader 1475
MP8) con una precision de tres digitos (+/- 0.001 g.) conectada a una
computadora. Esta balanza cuenta con una plancha superior en donde se coloca
la muestra para ser pesada en el aire. Ademas, cuenta con un soporte inferior, una
especie de canasta suspendida en un contenedor de agua en donde se coloca la
muestra para obtener su peso en el agua. Este procedimiento es muy eficiente
dado que es posible medir hasta 500 muestras por dia y ademas el tamano de los
fragmentos no es ninguna limitante.

Sin embargo, como se puede percibir es un método mas o menos sofisticado, por
lo tanto es necesario contar con ciertos recursos para poder adaptar una balanza
capaz de hacer posible la determinacion del peso en un medio acuoso y si
ademas se desea automatizar la operacidon, se hace un poco mas dificil la
instrumentacion. Una limitante de este método es que una vez impregnada la
muestra no puede ser utilizada para ningln otro tipo de analisis. Durante esta
clase de estudios es comun el tratar de obtener de una misma muestra varios
tipos de datos (quimicos, mineralogicos, texturales, etc.) que junto con Ila
densidad, nos pueden proporcionar informacion muy valiosa de los procesos que

ocurrieron antes y durante el evento eruptivo.
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Técnica de Gardner et al. (1996):

Este método al igual que el anterior, esta basado en el principio del
desplazamiento de un volumen de agua por un cuerpo al ser sumergido dentro de
un recipiente con este liquido. El método resulta ser muy sencillo, econémico y se
puede implementar en cualquier espacio, lo Unico que se necesita es agua, vasos

de precipitados y una balanza. Consiste de los siguientes pasos:

1. Se limpia perfectamente la muestra y se seca. La limpieza puede hacerse
en seco con ayuda de una brocha fina, o se puede hacer con ayuda de
agua y una brocha, si es que la muestra esta impregnada con materiales
secundarios (materia organica, arcillas, etc.). Cuando se utiliza agua la
muestra, debe ser secada nuevamente.

2. Posteriormente la muestra se pesa en seco con una balanza analitica con
dos decimales de precision. En este paso se obtiene la masa (m) de la
muestra la cual es equivalente a su peso en condiciones atmosféricas.

3. EIl siguiente paso consiste en determinar el volumen de la muestra, para
ello se requiere de dos recipientes (vasos de precipitados) con agua, al
menos uno de ellos debe estar graduado, para tener un buen control del
volumen inicial de agua. A diferencia del método anterior en donde se utiliza
un spray para sellar la muestra, en este caso se satura la muestra con
agua.

a. En uno de los recipientes con agua se introduce el fragmento. En

muchas ocasiones la muestra se hunde casi de inmediato. Esto se

104



mediciones.

debe a su alta permeabilidad, es decir a que las vesiculas estan muy
bien interconectadas. En otras ocasiones las muestras flotan. En
este caso se procede a un hundimiento forzado. Para esto se puede
usar cualquier objeto de mayor peso y capaz de sumergir ta muestra.
El tiempo necesario para saturar la muestra es variado y se consigue
cuando el fragmento no libera mas burbujas de aire.

Una vez que la muestra esta saturada con agua, se saca del
recipiente y se introduce a otro recipiente con agua debidamente
graduado. En este paso, la muestra puede perder un poco de agua
(por escurrimiento), pero esto no repercute de manera importante en
el resultado final (de acuerdo a los errores analiticos de la tabla 14).
De este segundo recipiente se obtiene el volumen de agua final, lo
que significa el volumen de agua desplazado por el fragmento. Hay
ocasiones en las que el desplazamiento final de agua es minimo
(cuando la muestra es pequefia). En este caso se utiliza una pipeta
para agregar un volumen conocido de agua hasta alcanzar una de
las graduaciones del recipiente, de tal modo que la lectura sea mas

sencilla.

Esta metodologia cuenta con muchas ventajas. Es un método que no requiere de
una gran inversion ni de una sofisticada infraestructura. Ademas, una vez hecha fa
determinacion de la densidad de los fragmentos, éstos se pueden secar en un
horno, para ser utilizados nuevamente en otro tipo de analisis. La principal

desventaja de este método es el tiempo que se debe emplear para realizar las
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IvV.2. iNDICE DE VESICULARIDAD DE LA PTS

Dada la sencillez que representa la utilizacion de la técnica de Gardner et al.
(1996), se optd por implementaria en el Laboratorio de Sedimentologia del Instituto
de Geofisica, para llevar a cabo la determinacion de la densidad de los fragmentos

de pomez del depodsito PTS.

Procedimiento
En primer lugar se hizo un muestreo detallado de una columna estratigrafica en
donde afloran todas las unidades de caida de este depdsito (PCO, PC1, PC2 y
PC3). Para cada nivel estratigrafico se colectaron un total de 150 fragmentos con
dimensiones que varian de 2 hasta 5 cm aproximadamente. Como los horizontes
PC1 y PC2 presentan espesores de tres y ocho metros respectivamente, se
tomaron varias muestras con el fin de observar variaciones internas a lo largo de
estas unidades. En PC1 se tomaron dos muestras, una de la base del deposito y
otra de la parte superior. Para PC2, se colectaron tres muestras de la base, parte
media y parte superior, mientras que para los otros horizontes se colectdé
solamente una muestra de cada uno.
Para poder estimar el error analitico de este método de manera estadistica, se
procedio a determinar la densidad en diez ocasiones repetidas de dos fragmentos
seleccionados al azar, uno de los de mayor dimensiéon (muestra 119) y otro de los
de menor dimension (muestra 11) (Tabla 14 Ay B).
Los volimenes estan dados en m/, 1 m/ = 1 cm® y la densidad en gr/em®. Los

volimenes significan agua-i = volumen de agua inicial; agua-f = volumen final
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(volumen de agua + volumen de roca). (A) muestra de pémez de 3.5 cm de diametro
(muestra 11), (8) muestra de pémez de 6.6 cm de diametro (muestra 119), ambos

del horizonte de caida PC2.

En la tabla 14 se presentan el error analitico de dos fragmentos de pomez y de
acuerdo a estos errores, se puede decir que el método funciona bien pero que
preferentemente se debe trabajar con fragmentos de dimensiones similares a los
de la muestra 11, de aproximadamente 6.6 cm de diametro, ya que para
fragmentos pequefios (mas pequenos que la muestra 119), el error es mayor y
ademas las mediciones y observaciones se vuelven mas dificiles, debido a que el

desplazamiento del liquido por la muestra es minimo.

Tabla 14. Resultados de las mediciones de la densidad de un fragmento de poémez grande del
horizonte de caida PC2, para determinar el error analitico del método. Los volumenes estan dados
en mly equivalente a cm?, y la densidad en gr/cm®. (A) muestra 119 y (B) muestra 11.

(A)

Mediciéon Vol. agua-i (ml) Vol. agua-f (ml) Vol. roca Peso (gr) isidad (griem”)
1 145 202 57 41.10

2 153 205 52 41.10

3 164 234 50 41.10 0.82

4 152 205 53 41.10 0.78

5 151 205 54 41.10 0.7€

[ 172 232 o 41.10 0.69

7 18 237 56 41.10 0.75

8 164 220 56 41.10 0.77

9 167 224 57 41.10 0.72

10 176 232 56 41.10 0.73

Promedio = 55+ 3 error= 5% = 0.75+0.04
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(B)

Medicién Vol. agua-i (ml) Vol. agua-f (ml) Vol. roca (cm”) Peso (gr) Densidad (gr/icm”
1 30 41 11 . 0.61
2 57 87.5 10.5 5.7 0.64
3 51 62 11 5.7 0.61
4 61 72.5 11 5.7 0.59
5 56 57 11 5.73 0.61
6 47 58 11 6.73 0.61
7 47. 58 10.5 6.73 0.64
8 47 58 11 6.73 0.61
9 585 66 11 6.73 0.61
10 58 69 11 6.73 0.61
Promedio =11+ 0.3 error=2% 0.61 + 0.02

La densidad no esta influenciada por el tamano de los fragmentos, como también

se ha demostrado en otros trabajos (Fisher y Schmincke, 1984; Gardner et al.,

1996) y como se demuestra en la grafica de las dimensiones de los fragmentos

con respecto a la densidad de las muestras del horizonte PC2-base (Fig. 34).
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Figura 35. Grafica del diametro de cada fragmento con respecto a la densidad de
cada muestra de un horizonte de caida del depésito PTS.
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Una vez que se establecieron los parametros para la determinacion de la
densidad, se procedi6 a trabajar con las muestras de tres horizontes
estratigraficos (PC1, PC2 y PC3) del deposito PTS, dos niveles de PC1, tres
niveles de PC2 y uno de PC3.

La densidad tiene una relacion inversamente proporcional a la vesicularidad, y se

puede calcular de la siguiente forma (Gardner et al. 1996):

)*lOO:V,

I/nll =(l/\';~x 'V. +V LI Vg +’/,

ves saol

en donde:

la vesicularidad total (Vtot) es igual al volumen de vesiculas (Vves) dividido por

por la suma del volumen de vesiculas con el volumen de sdlido (Vsol), lo cual

significa volumen de gas (Vg) dividido entre volumen de gas + volumen del liquido

(VI).

En este caso el volumen del solido incluye (cristales, matriz, etc.), los cuales

pueden tener diferente densidad y volumen. Es posible calcular el volumen de

cada componente de la porcion sélida tomando en cuenta su densidad particular.

Sin embargo, en este caso la cantidad de fenocristales es minima, por lo que es

suficiente asumir que la muestra es un cuerpo homogéneo y determinar el

volumen de vesiculas de la siguiente manera:
l/.-.u = l/m, - le

El volumen de las vesiculas (Vves) sera igual al volumen total (Vtot) menos el

volumen del sdlido (Vsol) como el ejemplo que se muestra en la Tabla 15. En este
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caso conocemos el volumen total, el cual fue determinado en el laboratorio y el

volumen del solido es el peso en seco de la muestra dividido por una densidad

estandar de una dacita (~2.6 gr/cm:’).

Tabla 15.- Valores de densidad y vesicularidad de fragmentos de pémez del horizonte de caida PCl del
depésito PTS del Volcan Nevado de Toluca. Vol-a = volumen de agua en ¢l vaso de precipitados; Vol-a+r =
volumen de agua y mucstra; Vsol = volumen del sélido (muestra); Vves = volumen de vesiculas

Muestra ::::: Vol-aer Vol-r Densidad Vsol Vves Vesicularidad
1 11.59 66 21.5 0.54 4.46 17.04 79.27
12.10 75 17.5 0.69 4.65 12.85 73.40
22.71 .71 27 0.84 8.74 18.26 67.65
24.35 29 0.84 9.36 19.64 87.71
18 0.92 6.37 11.63 64.63
) 0.42 1.45 7.55 83.93
‘19 0.64 4.67 14.33 75.44
12,5 0.69 3.33 9.17 73.37
1‘5.5 0.58 3.48 12.02 77.56

68.74
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Los resultados de la densidad y vesicularidad estan representados en las graficas
de la figura 35 donde se puede apreciar que entre los tres niveles estratigraficos
del deposito PTS no existe variacion importante. Los histogramas se presentan
como curvas unimodales tipicas de depodsitos de erupciones plinianas (Gardner et
al., 1996; Kiug y Cashman, 1996; Mader, 1998), con un intervalo de vesicularidad
de 58 a 88 % en volumen y con una predominancia entre 70 y 75% vol. Los
distintos valores de vesicularidad entre los fragmentos del depdsito PTS, e
inclusive dentro de un mismo nivel estratigrafico, puede deberse a expansion de
las burbujas de gas o a un incremento en la nucleacion de burbujas, por lo que es
recomendable trabajar con un numero adecuado de muestras (100 muestras como
minimo) de modo que el analisis sea representativo para todo el nivel estratigrafico

(Gardner et al., 1996).

Resultados
Los resultados que se obtuvieron estan graficados en la figura 35, representados
por valores de vesicularidad. Es claro que a lo largo de la columna compuesta de
la PTS, no existe ningun cambio importante, lo cual podria indicar que el magma
expulsado fue tomado de una espuma mas o menos homogénea. El indice de
vesicularidad de PC1 varia de 70-75 % volumen con un intervalo de 60 a 85 % en
volumen. Las tres muestras que se tomaron de PC2 (base, mitad y cima) tampoco
mostraron variaciones importantes, con un indice de vesicularidad de 70-75 % en
volumen para la base, con un intervalo de 58 a 85 % volumen. En la mitad y cima

del deposito se observa un ligero incremento en la vesicularidad de 75 a 78 % en
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Figura 36. Columna estratigrafica compuesta del depdsito PTS del Volcan Nevado de
Toluca. A la derecha se muestran los histogramas con los valores de vesicularidad de los
horizontes muestreados.
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volumen y un intervalo de 63 a 90 % en volumen. Finalmente para PC3 el indice
de vesicularidad es de 75 % en volumen y un intervalo de 65 a 80 % en volumen.

L.os datos de vesicularidad obtenidos para los fragmentos de poémez de la PTS,
concuerdan con los valores que se han reportado en otros trabajos, en donde se
postula que valores de vesicularidad superiores a 60% en volumen son producidos
por explosiones magmaticas (Houghton y Wilson, 1989; Gardner et al., 1996;

Navon y Lyakhovsky 1998; Jurado-Chichay y Walker, 2001).

IV.3. MECANISMO DE DISPARO DE LA ERUPCION PTS

Se han propuesto varios mecanismos capaces de disparar un evento volcanico,
como por ejemplo los sismos (Linde y Sacks, 1998), colapsos parciales del
aparato volcanico (Murray et al., 1994). Existen otros fenomenos como Ila
inyeccion de un magma basico dentro de un reservorio de composicion
relativamente acida (de menor temperatura), que son capaces de producir un
desequilibrio en el sistema magmatico y conducir a una eventual erupcion (Sparks
et al., 1977; Pallister et al., 1992; Leonard et al., 2002).

El mecanismo de mezcla de magmas (generalmente por la inyeccion de un
magma basico en un reservorio acido), deja un registro en la composicidn quimica
y mineralogica de los productos juveniles. El mecanismo de colapso parcial del
aparato volcanico (por ejemplo la erupcion del Monte Santa Helena, EUA en 1980;
Voight et al., 1983), produce un depoésito que puede estudiarse para reconstruir el
evento eruptivo. Finalmente, el mecanismo disparador por recalentamiento,

consiste en la inyeccion de un magma basico, de pequefo volumen, en el fondo
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de una camara magmatica de grandes dimensiones, donde produce un
recalentamiento del magma residente (Fig. 36). Esto provoca convecciéon del
magma generando un proceso denominado auto mezcla (self-mixing) (Couch et
al., 2001). El calentamiento del magma residente ademas de generar conveccion,
provoca la disminucion de la solubilidad de las fases volatiles dando lugar a la
formacion de burbujas que se separan del magma y generan una sobrepresion

capaz de fragmentar el magma (Sparks et al., 1977; Folch y Marti, 1998).

Figura 37. Diagrama del proceso de calentamiento de la camara magmatica por la
intrusidn de un cuerpo basico en la base del reservorio. Este proceso genera
conveccion en el magma residente y provoca la exsoluciéon de volatiles. Tomado
de Couch et al. (2001).

De acuerdo con los datos de vesicularidad, la erupcion de la PTS fue producida

por una sobrepresion del magma, generada por la exsolucidon de volatiles




(evidenciado por la alta vesicularidad ~70-80 %vol). Pero ¢qué fue lo que generd
la nucleacién de las burbujas? Como no se encontraron evidencias de depositos
de avalancha de escombros, ni tampoco evidencias quimicas de la presencia de
un cuerpo basico que haya intrusionado el reservorio del Nevado de Toluca y dada
la homogeneidad de los productos, es muy probable que el mecanismo disparador
de la erupcion haya sido un calentamiento del magma por un cuerpo relativamente
pequeno de composicion basica, de acuerdo al modelo esquematizado en la figura
36. Esto podria explicar la presencia de fenocristales con rasgos de desequilibrio
en las rocas de los tres depositos (Fig. 19).

Otra posibilidad puede ser que movimientos convectivos en el mismo sistema
magmatico, hayan producido un almacenamiento de una gran cantidad de volatiles
en la parte superior del reservorio a través del tiempo y de esta manera generado

una sobrepresion suficiente para fragmentar el magma y originar la erupcion.




V. DISCUSION Y CONCLUSIONES

V.1. CONDICIONES PRE-ERUPTIVAS DEL MAGMA PTS

Cuando se compara la composicion quimica de roca total de los fragmentos
juveniles de la PTS, se observa que los fragmentos de liticos densos son
ligeramente mas siliceos (64.41-65.70 % en peso de SiO2) que la pomez blanca
(63.27-64.19 % en peso de SiOz) (Tabla 3). Esto a pesar de que la composicion
quimica de sus minerales es la misma (a excepcion del vidrio). El vidrio también es
mas siliceo en la pomez gris y aun mayor en el domo Ei Ombligo (Fig. 21). La
variacion quimica del vidrio se debe a las diferentes proporciones de fases

minerales presentes en las muestras analizadas (Tabla 4).

Con base en los resultados obtenidos con el geotermémetro de oxidos de Fe-Ti
(ilmenita y titanomagnetita) y los experimentos bhidrotermales, se lograron
determinar las condiciones pre-eruptivas de presion y temperatura del magma que
origind al deposito PTS hace 10,500 arfios; condiciones muy similares para la
erupcion de la PBI (12,100 arfios) y que pueden ser extrapoladas para el depésito
BAF (13,000 afos) dada la similitud mineralégica y quimica de roca total.

De esta forma se estimd un intervalo de temperatura para la poémez blanca de la
PTS en 832-852°C y una fugacidad del oxigeno de —11.95 a —12.04. Para la
pomez gris se estimo una temperatura de 839°C y una fugacidad del oxigeno de —

12.08. Finalmente para el domo central se calculé una temperatura mayor de 912-
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940°C y fugacidades de oxigeno de —11.71 a -11.1 (Fig. 21). Esta temperatura
alta puede tener distintas explicaciones. Una de ellas, es que el magma que dio
origen al domo haya sido extraido de un nivel mas profundo y mas caliente del
reservorio magmatico. Sin embargo, de acuerdo al diagrama de estabilidad de las
fases minerales (Fig. 28), a esta temperatura el anfibol no seria capaz de
formarse, o no estaria en equilibrio, contrario a lo que se observa en la lamina
delgada (9596) del domo, en donde se observan cristales de hornblenda en
equilibrio.

Otro hecho importante es que el magma que dio origen al domo central, durante
su ascenso, sufrié procesos de nucleacidon y crecimiento de cristales (con base en
la presencia de grandes fenocristales y microlitos), pérdida de volatiles y ademas
sufrido un enfriamiento relativamente lento. Estos procesos probablemente
cambiaron la composicion quimica de las fases minerales de o6xidos de Fe-Ti
(dado que su composicion quimica es muy sensible a la temperatura y fugacidad
del oxigeno), por lo cual se obtiene una temperatura aparentemente mayor.
Ademas, se debe tomar en cuenta que el modelo de Anderson y Lindsley (1988)
en el uso de este geotermometro, postula que el par de 6xidos se equilibra a una
temperatura y que la composicion de ambas fases no cambia durante procesos
posteriores, es decir, se asume que el magma durante su ascenso hacia la
superficie sufre un enfriamiento rapido, lo cual no ocurrié para el magma que dio
origen al domo.

Adicionalimente fue posible estimar la temperatura del magma para el deposito PBI
entre 817 y 840 °C. Como la diferencia de temperatura entre los depdsitos PBl y

PTS es minima (10°C), es muy probable que el magma que dio origen al depdsito
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PBI haya provenido del mismo nivel dentro de la camara magmatica dacitica hace
12,100 afios (Fig. 37). Esto concuerda con el diagrama de fases en equilibrio (Fig.
28) en donde el anfibol en la pdmez del PBIl se presenta en la misma proporcién

que en las rocas de la PTS.

Por otro lado, comparando la composicién quimica del vidrio de la muestra natural
de la PTS utilizada en los experimentos (PC2A) con los datos de la composicion
quimica del vidrio de las muestras experimentales (Fig. 29), fue posible extrapolar
la presion a la que pudo estar sometido el magma antes de la erupcién. En la
figura 29B se puede observar que la composicion quimica del vidrio de la roca
natural esta restringida a un intervalo de presion de 1500 a 2000 bares, esto es, a
una profundidad de 4.5 a 6 km por debajo del volcan, misma que corresponderia
al reservorio magmatico de la PTS. Esta profundidad es similar a las estimadas en
otros volcanes. Por ejemplo, la camara magmatica durante la erupciéon de 1980 del
Monte Santa Elena se ubicé a una profundidad de 7-14 km (Rutherford y Devine,
1988) mientras que la de la erupcion de 1982 del Volcan Chichén se localizé a una
profundidad de ~7-8 km (Luhr, 1990).

Con los experimentos hidrotermales también se restringié el campo de estabilidad
(presion y temperatura) de la asociacion mineralégica con el liquido magmatico
presente en las rocas de la PTS, a temperaturas de 780-870°C y presiones de
1400-2500 bares (Fig. 28), las cuales determinan el intervalo de condiciones de
equilibrio (presion y temperatura) a las que estuvieron sometidos las fases

minerales y el liquido magmatico.
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V.3. UNA CAMARA MAGMATICA HOMOGENEA

La homogeneidad quimica y mineraloégica que presentan los productos emitidos
por las tres ultimas erupciones de gran magnitud del Volcan Nevado de Toluca es
sorprendente, no obstante, que el material de los tres depositos esta representado
por una amplia variedad de productos juveniles como poémez blanca, gris,
bandeada, liticos densos de color gris, asi como por el domo central. Esta
variedad de los productos juveniles es probablemente debida a que fueron
extraidos de diferentes porciones del reservorio magmatico durante ia erupcion,
por lo que se puede apreciar sus variaciones de acuerdo con su posicion
estratigrafica. La pomez gris es mas abundante en la base de la secuencia PTS
(PCO y parte basal de PC1) (Fig. 11) y representa las primeras partes extraidas
del magma, probablemente de los niveles superiores de la camara magmatica.
Estratigraficamente hacia arriba, la pomez blanca predomina en el resto del
deposito (Fig. 11), representando una parte importante del cuerpo magmatico. La
pomez bandeada, aunque es escasa, aparece en toda la columna estratigrafica
por lo que su presencia mas bien obedece a una mezcla mecanica causada por la
extraccion contemporanea de ambos niveles del cuerpo de magma (Freundt y
Tait, 1986). Mientras que los fragmentos juveniles densos, pueden corresponder a
partes del techo ya solidificado del reservorio o de sus paredes, tal y como fue
observado en los productos de la erupcion de 1980 del Volcan Monte Santa Elena,
E.U.A. (Lipman et al., 1981) y durante la erupcion del Volcan Shtyubel, Kamchatka

(Macias y Sheridan, 1995).



V.4. EVOLUCION DE LA CAMARA MAGMATICA DURANTE EL PLEISTOCENO
TARDIO-HOLOCENO

Hace aproximadamente 24,500 afios el Nevado de Toluca experimentd una
erupcion explosiva de tipo pliniano que depositd la Pomez Toluca Inferior (PTI)
(Bioomfield et al., 1977). Esta erupcién produjo pémez de composicion andesitica
(55.28 SiO2, Macias et al.,, 1997), y un volumen de magma de -~0.16 km3
(Bloomfield et al., 1977). Posteriormente, el volcan entré en un periodo de quietud
de aproximadamente 11,500 afos, periodo en el cual fue empiazado un domo
dacitico en el crater del volcan el cual fue destruido por una erupcion explosiva
que depositd flujos piroclasticos de bloques y cenizas alrededor del volcan (BAF-
13) hace menos de 13,000 afios. Después siguieron dos erupciones explosivas
(eventos PBIl y PTS). Durante estos tres eventos (BAF-13, PBl y PTS) el magma
involucrado también tenia una composicion dacitica. Diversas evidencias
encontradas en los tres depodsitos tales como la asociacidon mineraldgica, la
composicidon quimica de roca total, la quimica de minerales y los resultados
experimentales, apoyan la hipotesis de que estos tres magmas daciticos fueron
extraidos desde un Unico cuerpo de magma. Los parametros de temperatura y
presion estimados, sugieren que los magmas estuvieron sujetos a condiciones

semejantes antes de su expulsion por erupciones explosivas.

Hace aproximadamente 13,000 afios, en el crater del Volcan Nevado de Toluca se
encontraba un domo dacitico, y dentro de la camara magmatica estaba

estacionado un magma dacitico (64-65 wt% SiO3) a una profundidad de 4.5-6 km
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por debajo del Nevado de Toluca (Fig. 37, Estado 1). Este magma se encontraba
a una temperatura similar al magma de la PTS (~850°C) y contenia cristales de
plagioclasa, ortopiroxeno, hornblenda y 6xidos de Fe y Ti (16-17% volumen de
cristales, Tabla 4). Un proceso de sobrepresion dentro del sistema magmatico fue
generado por un posible calentamiento del sistema, evidenciado por la presencia
de fenocristales con rasgos de desequilibrio (Fig. 19). Con base en la presencia de
fragmentos de pomez en todo el deposito se puede pensar que ocurrié una
intensa nucleacion y crecimiento de burbujas y posteriormente tuvo lugar la
fragmentacion que origind la erupcion explosiva hace <13,000 afios. La explosion
destruyd el domo dacitico albergado en el interior del crater, lo cual genero6 flujos
piroclasticos de bloques y cenizas y oleadas piroclasticas (deposito BAF-13) que
viajaron mas de 15 km desde la cima del volcan. La erupcion dejo un crater abierto
con una morfologia similar a la del crater moderno.

Después de un periodo de quietud de ~1000 afos, el Nevado de Toluca renovd su
actividad hace 12,100 afos. El magma dacitico (64-65 % en peso de SiO:) tenia
una temperatura de 817-840°C (Tabla 9), que permitio la formacion de algunos
minerales estables de Plg + Opx + Hb + 6xidos de Fe y Ti (Fig. 18). La erupciéon
probablemente fue generada por el mismo mecanismo de recalentamiento por otro
cuerpo basico, ya que también en las rocas del deposito PBI se han identificado
minerales con rasgos de inestabilidad (Fig. 19). La erupcion formé una serie de
columnas plinianas-subplinianas que originaron depodsitos de caida, interrumpidos
por oleadas piroclasticas, que fueron emplazados en los flancos sudorientales del

volcan (depdsito PBI). La erupcion concluyd con un colapso total de la columna
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que produjo dos flujos piroclasticos ricos en pomez (Macias et al., 1997;

Cervantes, 2001).
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Figura 38. Esquema de la evolucion del sistema magmatico del Volcan Nevado de
Toluca para el periodo de actividad de 13,000 a 10,500 anos A.P. En este lapso
ocurrieron tres erupciones explosivas, BAF-13, PBl y PTS. Esta uitima finalizé con
la intrusién del domo central El Ombligo.

Después de otro periodo de quietud de 1600 arfios, el Nevado de Toluca se
reactivd nuevamente hace 10,500 afios produciendo una erupcion pliniana de
mayor magnitud (Arce et al., 2003). Antes de la erupcion, el magma estaba
localizado a una profundidad minima de 4.5-6 km por debajo del volcan, a una

temperatura de equilibrio de 832-852°C y en condiciones saturadas de H20 (5 %

en peso). El magma dacitico (63.27-65.70 % en peso de SiO;), permitia la
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cristalizacion en equilibrio de algunos minerales Plg + Opx + Hb + Oxidos de Fe-Ti
(Fig. 37, Estado 3) como las que se muestran en la figura 18. El sistema
magmatico en estas condiciones nuevamente experimentd un proceso de
nucleacion y crecimiento de burbujas, evidenciado por el indice de vesicularidad
de la pomez (70-75 vol. %), el cual provocé su fragmentacion (Sparks, 1978;
Gardner et al., 1996; Klug y Cashman, 1996). De acuerdo con las microfotografias
de la figura 19, aparentemente el mecanismo de recalentamiento por un cuerpo
basico también tuvo lugar en esta erupcion. Es decir que el mecanismo de
inyeccion de pequefnos cuerpos de magma basico dentro de una camara
magmatica dacitica de grandes dimensiones, estuvo actuando continuamente en
el Pleistoceno tardio.

La explosion inicial expuls® las partes externas parcialmente solidificadas del
magma (clastos densos) relativamente rico en cristales similar a la pémez gris y
las porciones superiores fragmentadas del magma (pémez gris ~25 % en volumen
de cristales). Esta etapa inicial genero flujos piroclasticos calientes que fueron
emplazados principalmente hacia el flanco este del volcan (F0), seguidos casi
inmediatamente por el establecimiento de una columna pliniana que depositdé un
horizonte de caida (PCO0) (Arce et al.,, 2003). Conforme la erupcidon continuaba
fueron extraidas porciones mas profundas del cuerpo de magma en donde habia
una menor cantidad de cristales, algunos creciendo en equilibrio (11.4 % volumen,
pémez blanca). Esta etapa de la erupciéon estuvo caracterizada por el
establecimiento de tres columnas eruptivas plinianas que dispersaron pomez y
ceniza (PC1, PC2 y PC3) y que finalmente colapsaron para producir flujos

piroclasticos ricos en pomez (F1, F2 y F3). La dltima etapa de la erupcién, cambio
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a un estilo de actividad efusivo marcado por la emision de un magma dacitico (64
% en peso de SiOz), de 9.1 ka de edad minima, probablemente extraido del
mismo nivel dentro del cuerpo de magma bajo las mismas condiciones de Py T
del estado explosivo anterior (832-852°C, 4.5-6 km de profundidad) (Fig. 37). Este
cambio pudo haberse debido a la liberacion del exceso de presion durante las
fases explosivas (Scandone y Giacommelli, 2001) y/o por el desarrollo de
permeabilidad del magma, el cual permitié la liberacion paulatina de la fase volatil
(Villemant y Boudon, 1998).

Las tres erupciones ocurridas durante este periodo de tiempo (13,000-10,500
afios), indican claramente que ocurrid un incremento en la magnitud de las
erupciones, que finalizé con el evento mas voluminoso (PTS) el cual arrojoé cerca
de 8 km® de magma y no sélo representa una de las erupciones mas grandes del
Nevado de Toluca, si no también de todo el centro de México durante los ultimos

11-10 mil afios.

CONCLUSIONES

Después de un largo periodo de inactividad de 11,500 afos, el Volcan Nevado de
Toluca inicid un nuevo periodo de intensa actividad entre 13,000 y 10,500 anfos
A.P. Durante este tiempo fue expulsado un gran volumen de magma dacitico (~10
km3) por medio de tres erupciones explosivas (PTS, PBl y BAF-13).

La erupcién que deposité a la PTS fue la de mayor magnitud, arrojé 8 km® de
magma, con tasas de erupcion de masa de 3 x 107 a 5§ x 10° kg/s, desarrofié

cuatro columnas eruptivas, que en orden cronoloégico alcanzaron alturas de 25, 39,
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42 y 28 km, dispersaron pomez y ceniza principalmente hacia el sector noreste del
volcan (hacia la region ocupada hoy en dia por las ciudades de Toluca y México).
Los depdsitos originados en este periodo de intensa actividad, presentan una
composicion quimica de roca total muy similar (63.27-65.70 % en peso de SiO2) y
una asociacién mineralogica (Pig > Opx > Hb >> 6xidos de Fe-Ti +) inmersos en
una matriz de vidrio de composicion riolitica (72-76 SiO; wt%). Aparentemente
durante el Pleistoceno tardio-Holoceno, la camara magmatica del Nevado de
Toluca experimentd varios eventos de recalentamiento por pequefos cuerpos
basicos, los cuales desestabilizaron el sistema magmatico y desencadenaron las
tres erupciones. El magma situado en el reservorio magmatico también sufrid
procesos de contaminacién por una roca rica en fenocristales de biotita (y
probablemente piroxeno, plagioclasa y anfibol) con una edad “°Ar/3°Ar minima de
4 Ma. El magma se mezcld de manera eficiente con esta roca encajonante lo cual
produjo una distribucion de la biotita y demas posibles xenocristales en todos los
productos arrojados por estas tres erupciones.

Con base en los analisis de microsonda y en la estabilidad de las fases minerales,
se determinaron las condiciones pre-eruptivas del magma que origindé a la PTS, el
cual estuvo sometido a presiones entre 1500 y 2000 bares (4.5-6 km de
profundidad), y a temperaturas entre 840 y 853°C, condiciones determinadas
experimentalmente durante las cuales no cristalizé la biotita. Estas condiciones
son validas para los otros magmas (PB! y BAF-13) dado que tienen una
asociacion mineraldgica y una composicion quimica simitar.

Finalmente, de acuerdo con el volumen de material expulsado (al menos para la

PTS) se estimo un volumen de la camara magmatica de 320 km?>.
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Actualmente el Nevado de Toluca no presenta signos de actividad (fumarolas,
sismos, aguas termales, deformaciéon, etc.), sin embargo se ha reportado un
depdsito de flujo de ceniza producido hace 3300 afos (Macias et al., 1997), por lo

que no se puede catalogar al Nevado de Toluca como un volcan extinto.
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