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interna norte del cráter; mientras que el bloque A23 se impactó en la unidad II de la 
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Mapa de la distribución espacial y sección estratigráfica de los balísticos medidos 
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RESUMEN 

Para estudiar los procesos físicos asociados a erupciones hidrovolcánicas que 

intervinieron en la formación de un volcán tipo maar se seleccionó el axalapazco Atexcac, el 

cual se encuentra ubicado en la cuenca Serdán Oriental, en el sector oriental del Cinturón 

Volcánico Mexicano. El estudio se centró en la secuencia maar del axalapazco Atexcac. Los 

depósitos de la secuencia maar se agruparon en seis tipos de facies deposicionales, 

caracterizadas por incluir fragmentos juveniles y líticos (basaltos, andesitas, calizas y 

microdioritas), provenientes de varios niveles de profundidad, a través de explosiones de 

freáticas (en su minoría), magmáticas y freatomagmáticas (resultando estas dos últimas las 

que generaron la mayoría de dichos depósitos), que fueron acompañadas por la emisión de 

grandes bloques balísticos, cuya reconstrucción de las trayectorias aunada al análisis de 

facies, permitió inferir las zonas de las fuentes explosivas, resultando, en algunos casos, focos 

explosivos alternados y/o simultáneos, y cuya ocurrencia sugiere la evolución de la 

morfología actual elongada del cráter. Los eventos magmáticos, originaron en general, 

fragmentos juveniles (en este estudio se denominaron gruesos), que muestran una morfología 

resultante con un contorno más irregular (comparando con los clastos freatomagmáticos), 

que sugiere la formación de estos clastos por fragmentación de magma a través de un régimen 

dúctil, dominado principalmente por esfuerzos de cizalla, posiblemente derivado de cuerpos 

de magma ascendente que eruptaron explosivamente desde la superficie o por medio de 

explosiones a profundidades muy cercanas a la superficie. En contraste, los clastos 

freatomagmáticos (denominados finos en este estudio), resultaron en general, con contornos 

menos irregulares, los cuales pudieron haberse originado desde profundidades menores a 1 

km, o a profundidades donde la presión hidrostática permite la generación de interacciones 

explosivas entre el agua del acuífero local y los diques de magma. Estos fragmentos juveniles 

pudieron haber tenido una historia compleja de ascenso, con explosiones ocurridas a varios 

niveles de profundidad, las que permitieron que los clastos juveniles ascendieran paso a paso, 

hasta llegar a profundidades menores a 200 m, y más probablemente menores a 100 m, los 

cuales finalmente fueron eruptados desde dichas profundidades. Las explosiones ocurridas 

desde focos simultáneos con fluctuaciones en el flujo de agua y magma, podrían haber 

generado la mezcla y el reciclado de fragmentos magmáticos y freatomagmáticos. Los 

diferentes mecanismos y la historia compleja de ascenso, que generaron los dos tipos de 

fragmentos juveniles magmáticos y freatomagmáticos, estuvieron asociados también a 

diferentes procesos de vesiculación del magma que los produjo, los que se manifestaron  en 

el índice de vesicularidad (ϕ), resultando valores mayores para los clastos magmáticos, lo 

que sugiere que el magma tuvo un posible mayor tiempo de residencia en el conducto y en 

la densidad en número de vesículas (DNV), ocurriendo en este caso los valores mayores en 

los clastos freatomagmáticos, que implica una posible dominancia de los efectos de 

contracción, originados por el choque térmico entre un cuerpo de magma  y el agua del 

acuífero, o el efecto de ruptura de las burbujas de gas del magma que poseían mayores 

tamaños, quedando sólo las burbujas con menores tamaños. Los mecanismos que producen 
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cizalla fueron más importantes en las burbujas de gas de los clastos magmáticos, dado que 

dichos fragmentos presentan, en general,  rasgos de vesículas más elongadas. Las formas 

polilobulares de vesículas están presentes en los dos tipos de fragmentos (magmáticos y 

freatomagmáticos), provenientes básicamente de todos los niveles de la columna 

estratigráfica del axalapazco Atexcac, lo que sugiere que los mecanismos de  coalescencia 

en el magma, que generó los dos tipos de clastos, tuvieron una importancia dominante sobre 

los procesos de crecimiento de las burbujas de gas del magma, asociados a la decompresión 

del magma y a difusión, durante el ascenso. La densidad en número de vesículas (DNV) de 

los clastos de Atexcac sugiere mecanismos de vesiculación similares a las erupciones de 

intensidad media, como la erupción subpliniana Keanakako´i del volcán Kilauea o la 

erupción paroxismal del volcán Estromboli, así como a la de erupciones plinianas, como la 

del volcán Tarawera o de algunas etapas de intensidad menor de la erupción del volcán Etna 

del año 122 DC. 

ABSTRACT 

To study the physical processes associated with hydrovolcanic, the axalapazco 

Atexcac was selected, which is located in the Serdán Oriental basin, in the eastern sector of 

the Mexican Volcanic Belt. The study focused on the maar sequence of axalapazco Atexcac. 

The deposits of the maar sequence were grouped into six types of depositional facies, 

characterized by including juvenile and lithic fragments (basalts, andesites, limestones and 

microdiorites), coming from several depth levels, through groundwater explosions (in their 

minority) , magmatic and phreatomagmatic (resulting in the last two those that generated 

most of these deposits), which were accompanied by the emission of large ballistic blocks, 

whose reconstruction of trajectories coupled with facies analysis, allowed to infer the zones 

of the explosive sources, resulting in some cases, alternating and / or simultaneous explosive 

foci, and whose occurrence suggests the evolution of the current elongated morphology of 

the crater. The magmatic events, originated in general, juvenile fragments (in this study they 

were denominated coarses), that show a morphology resulting with a more irregular contour 

(comparing with the phreatomagmatic clasts), that suggests the formation of these clasts by 

fragmentation of magma through of a ductile regime, dominated mainly by shear stresses, 

possibly derived from bodies of ascending magma that erupted explosively from the surface 

or by means of explosions at depths very close to the surface. In contrast, the 

phreatomagmatic clasts (called fines in this study), were generally, with less irregular 

contours, which could have originated from depths less than 1 km, or depths where 

hydrostatic pressure allows the generation of explosive interactions between water of the 

local aquifer and the magma dikes. These juvenile fragments may have had a complex history 

of ascent, with explosions occurring at several depth levels, which allowed the juvenile clasts 

to ascend “step by step”, until reaching depths less than 200 m, and more likely less than 

100 m, which were finally erupted from these depths. Explosions occurring from 

simultaneous sources with fluctuations in the flow of water and magma, could have generated 



XVII 
 

the mixing and recycling of magmatic and phreatomagmatic fragments. The different 

mechanisms and the complex history of ascent, which generated the two types of magmatic 

and phreatomagmatic juvenile fragments, were also associated to different processes of 

vesiculation of the magma that produced them, which manifested in the vesicularity index 

(φ), resulting higher values for the magmatic clasts, suggesting that the magma had a 

possible longer conduit residence time and in the vesicle number density (VND), in this case 

occurring the highest values in the phreatomagmatic clasts, which implies a possible 

dominance of the effects of contraction, originated by the thermal shock between a body of 

magma and the water of the aquifer, or the effect of rupture of gas bubbles of magma that 

had larger sizes, leaving only the bubbles with smaller sizes. The mechanisms that produce 

shear were more important in the gas bubbles of the magmatic clasts, being as these 

fragments have, in general, features of more elongated vesicles. The polylobate forms of 

vesicles are present in the two types of fragments (magmatic and phreatomagmatic), coming 

basically from all the levels of the stratigraphic column of Axalapazco Atexcac, which 

suggests that the mechanisms of coalescence in the magma, which generated the two types 

of clasts, had a dominant importance on the growth processes of magma gas bubbles, 

associated with the decompression of magma and diffusion, during the ascent. Vesicle 

number densities of the Atexcac clasts suggests mechanisms of vesiculation similar to the 

eruptions of medium intensity, such as the subplinian eruption Keanakako'i of the Kilauea 

volcano or the paroxysmal eruption of the Estromboli volcano, as well as the eruptions 

plinians, like the Tarawera eruption or of some stages of less intensity of the Etna 122 BC 

eruption. 
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I. INTRODUCCIÓN 

1.1 Antecedentes 

 El hidrovulcanismo es un fenómeno natural originado en diversos ambientes 

geológicos, ya sea como fenómeno explosivo (Ollier, 1967; Fisher  & Waters, 1970; Kienle 

et al., 1980; Lorenz, 1973, 2007; Self et al., 1980; Sheridan & Wohletz, 1983; Wohletz, 1983; 

Wohletz, 1986; Valentine et al., 2011; Kereszturi y Németh, 2012,)  o como fenómeno pasivo 

(Brooks et al., 1982; Skrilling et al, 2002) y ha sido estudiado por décadas. La importancia 

del estudio del hidrovulcanismo está relacionada con la evaluación del riesgo volcánico 

(Lorenz, 2007) y la exploración geotérmica (Wohletz & Sheridan, 1983; Wohletz & Heiken, 

1992), así como con el desarrollo de yacimientos minerales en áreas hidrovolcánicas (Lorenz, 

1987; White, N.C., & Herrington, 2000; White & Ross, 2011). Existen casos documentados 

de efectos secundarios de erupciones volcánicas, como el caso del volcán Nevado del Ruiz, 

en 1985 (Naranjo et al., 1986; Thouret, 1990) o los efectos directos o indirectos por el 

fenómeno hidrovolcánico de la actividad del volcán Santa Elena, en 1980 (Sheridan & 

Wohletz, 1981), o inclusive los eventos causados por explosiones freatomagmáticas de la 

erupción hidrovolcánica del Vesubio en el año 1979 (Sheridan et al., 1981). 

 Los procesos físicos de los mecanismos asociados al hidrovulcanismo explosivo 

incluyen los siguientes aspectos: (1) fragmentación (Sheridan & Wohletz, 1981, 1983; 

Wohletz, 1983, 1986; Zimanowski et al., 1997a; Zimanowski, 1998; Büttner et al., 2002; 

Németh, 2010), (2) transporte (Fisher  y Waters, 1970; White &, Ross, 2011), (3) depósito 

(Sheridan & Wohletz,1983; Wohletz & Sheridan, 1983; Sohn, 1996; White & Schmincke, 

1999; Graettinger et al., 2014, 2015), y (4) evolución de la morfología del cráter de los centros 

eruptivos (Lorenz, 1986; White &, Ross, 2011; Kereszturi y Németh, 2012; Jordan et al., 

2013; Graettinger et al., 2014, 2015; Valentine Valentine et al., 2012, 2014, 2015).  

 En este trabajo se hace especial énfasis en los procesos físicos hidrovolcánicos 

asociados a la evolución morfológica del cráter del axalapazco Atexcac, en los mecanismos 

que intervinieron en la formación de las facies deposicionales, así como a la fragmentación 

del magma, y a los procesos de vesiculación (que ocurren durante el ascenso del magma en 

el conducto), lo que en conjunto proporciona elementos importantes para entender el origen 

de esta estructura volcánica y los procesos que intervinieron en su formación y evolución con 

el tiempo. Se seleccionó el axalapazco Atexcac porque representa un magnífico ejemplo para 

estudiar dichos procesos, dado que su cráter presenta una morfología elongada (semielíptica), 

además presenta estructuras deposicionales con rasgos aparentes de diferentes mecanismos 

de formación. 

1.2 Objetivos 
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El objetivo principal de este trabajo es investigar los procesos físicos asociados al 

origen y evolución de una estructura hidrovolcánica, tomando como caso de estudio el 

axalapazco Atexcac. 

Los objetivos particulares son centrados en: (1) la identificación  y caracterización de 

las diferentes facies de depósito, (2) definir la evolución morfoestructural a partir del análisis 

de las trayectorias de grandes bloques balísticos, (3) caracterizar los mecanismos de 

fragmentación (magmática y freatomagmática), basado en la morfología de clastos juveniles 

provenientes de las diferentes facies, y (4) determinar las condiciones de la dinámica de 

ascenso del magma en el conducto a partir del análisis de la vesicularidad del magma, 

reflejada en los fragmentos juveniles.  

Se parte de la hipótesis de que el axalapazco Atexcac fue formado a través de dos 

principales tipos de mecanismos de fragmentación (magmática y freatomagmática), con 

fluctuaciones de la disponibilidad de agua en el acuífero local (Carrasco-Núñez et al., 2007), 

lo que originó una secuencia de diferentes tipos de facies, con variaciones laterales y 

verticales de los focos explosivos (Carrasco-Núñez et al., 2007; López-Rojas & Carrasco-

Núñez, 2015). Se infiere también que los cambios en el tipo de fragmentación (magmática y 

freatomagmática) y la historia de la dinámica de ascenso del magma, quedaron registrados 

en la morfología de los clastos y en su vesicularidad. 

1.3 Importancia y contribución de este trabajo 

En México, los volcanes tipo maar han sido poco estudiados desde una perspectiva 

que incluya los mecanismos físicos que se ven involucrados durante su formación y 

evolución. Durante años había prevalecido el modelo de Lorenz (1986), el cual explica el 

origen y evolución de un volcán tipo maar, a través de la profundización de los focos 

explosivos (proporcional al crecimiento del cráter) y la subsidencia recurrente del piso y el 

colapso de las paredes del cráter. Este modelo es más apropiado para una morfología circular 

del cráter, pero no para cráteres con forma elongada, como es el caso del cráter del axalapazco 

Atexcac. A través de un estudio de reconstrucción de trayectorias de bloques balísticos, 

asociados a la ocurrencia de facies de depósito, desarrollado como el capítulo IV de este 

trabajo, se aporta evidencia que sugiere que la forma semielíptica del cráter y su evolución, 

obedecen a la migración espacial, tanto lateral como a profundidad, de las explosiones, 

especialmente a través de mecanismos de focos explosivos alternados o simultáneos 

(Carrasco-Núñez et al., 2007; López-Rojas & Carrasco-Núñez, 2015).  

 La morfología de fragmentos juveniles provenientes de erupciones hidrovolcánicas 

ha sido poco explorada y una gran mayoría de los trabajos realizados en el mundo, han sido 

enfocados sólo a erupciones magmáticas (estrombolianas, vulcanianas, plinianas, etc.). 

Existen pocos estudios morfológicos cuantitativos sobre fragmentos  hidrovolcánicos, y en 

la mayoría de estos, sólo se resaltan los rasgos texturales desde un enfoque meramente 
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cualitativo. En el capítulo IV de este trabajo se realizó un análisis morfológico cuantitativo 

de fragmentos juveniles magmáticos y freatomagmáticos, en el cual se resaltan los 

mecanismos del régimen de fragmentación (dúctil o frágil), haciendo énfasis en los procesos 

de mezcla de fragmentos juveniles desde bocas eruptivas simultáneas y por diferentes estilos 

eruptivos (Valentine et al., 2015b). 

Un escenario similar se presenta en cuanto a estudios de vesicularidad de fragmentos 

juveniles; una buena proporción han sido realizados con técnicas estereológicas o aplicando 

métodos basados en el principio de Arquímedes, las cuales representan sólo aproximaciones 

a la vesicularidad real. En el capítulo V del presente trabajo, se realizó un estudio sobre los 

procesos de vesicularidad del magma que ocurren durante el ascenso de este en el conducto, 

desde la nucleación hasta la fragmentación, basando el análisis en un procesamiento con 

equipo de microtomografía de rayos X. 

1.4 Marco geológico regional 

 El Cinturón Volcánico Mexicano (CVM) es una provincia volcánica activa, con 

orientación E-O, de aproximadamente 1000 km de longitud y se extiende desde el Océano 

Pacífico, en San Blas, Nayarit y Bahía de Banderas, Jalisco, hasta las costas del Golfo de 

México, en Palma Sola, Veracruz (Demant, 1978); formando un ángulo cercano a los 16º con 

respecto a la Trinchera Mesoamericana (Gómez-Tuena et al., 2005). El CVM fue formado 

sobre provincias Cretácicas y Cenozoicas (Ferrari et al., 2012), cuyo vulcanismo en este 

último caso, se ha manifestado desde el Mioceno hasta el presente (Ferrari et al., 1999), con 

un claro patrón de migración de la actividad hacia el frente del cinturón volcánico (Márquez 

et al., 2001). Las estructuras volcánicas que representan la actividad holocénica del CVM 

son, desde grandes complejos caldéricos de composición silícica y grandes estratovolcanes, 

hasta extensos campos monogenéticos y numerosos domos. La composición de esas 

estructuras varía desde riolitas hasta basaltos, con tendencia química desde calco-alcalinas a 

alcalinas (Ferrari et al., 1999). Desde los estudios iniciales (Demant, 1978), se ha observado 

que los principales estratovolcanes muestran alineación de sierras volcánicas con tendencia 

norte-sur, aproximadamente ortogonal al CVM (Alaniz et al., 1998). Demant (1978) dividió 

el CVM en cinco provincias principales: (1) la fosa tectónica Tepic-Chapala, (2) la fosa 

tectónica de Colima, (3) la zona de Michoacán, (4) los grandes valles de Toluca, México y 

Puebla, y (5) la sierra volcánica Pico de Orizaba-Cofre de Perote. Más recientemente Gómez-

Tuena et al. (2005) propusieron tres sectores, con base a su geología y su tectónica: (a) una 

porción occidental entre la costa del Golfo de California y la junta triple de los rifts de 

Zacoalco, Chapala y Colima (Allan, 1986), (b) una porción central que se extiende hasta el 

sistema de fallas Taxco-San Miguel de Allende (Alaniz-Álvarez et al., 2002a), y (c) una 

porción oriental que continúa hasta la costa del Golfo de México.  

En la porción oriental del CVM se encuentra la Cuenca Serdán-Oriental (CSO), una 

amplia cuenca lacustre endorreica del Altiplano Mexicano, cuya elevación promedio es de 
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2300 msnm y ocupa un bajo relieve de aproximadamente 5250 km2. En contraste con las 

zonas de  los alrededores, la CSO está caracterizada por presentar un vulcanismo 

monogenético bimodal que incluye grandes domos riolíticos, pequeños conos cineríticos y 

de lava, y volcanes tipo maar, que en su mayoría corresponden a anillos de tobas, unos pocos 

maars en el sentido estricto y muy pocos conos de tobas (Negendank et al., 1985). Los 

estratovolcanes y calderas son de edad variable, que va desde el Mioceno al Holoceno, 

mientras que la parte interior de la cuenca alberga varios domos, anillos de tobas, calderas y 

maars de edad Cuaternaria (Carrasco-Núñez et al., 1997). Un rasgo muy peculiar en la zona 

de la CSO, es la presencia de depósitos fluviales y volcaniclásticos eólicos que conforman lo 

que se ha llamado como Toba Café, originados por la actividad de los alrededores de la 

cuenca y los volcanes intracuenca, integrados como una toba compuesta por arena con limo 

fino con capas de arena fluvial, con contenido de guijarros, derivados de los estratovolcanes 

y calderas de los alrededores (Citlaltépetl, Los Humeros). A lo largo de la extensión de la 

CSO, es típico que La Toba Café presente saturación de agua a profundidades someras, y 

comúnmente durante el verano, el agua alcanza la superficie, produciéndose estanques 

salitrosos en algunas zonas de la cuenca (Ort & Carrasco-Núñez, 2009). 

1.5 Área de estudio  

En México se utiliza el término general “xalapazco” (del dialecto Náhuatl, que 

significa: vasija que contiene arena) para nombrar los volcanes maar; sin embargo, cuando 

los cráteres contienen una laguna adentro, estos son llamados “axalapazcos”, cuyo prefijo 

“a” significa “agua”. Por lo tanto, Atexcac, en el sentido estricto, es un axalapazco que 

contiene una bella laguna adentro de color esmeralda.  

El axalapazco Atexcac está localizado en la parte central de la cuenca Serdán-

Oriental, en la porción este del Cinturón Volcánico Mexicano (Figura 1.1). La cuenca 

Serdán-Oriental cuenta con varias estructuras volcánicas como conos cineríticos basálticos, 

complejos de domos riolíticos, como Cerro Pizarro (Riggs & Carrasco-Núñez, 2004; 

Carrasco-Núñez & Riggs, 2008) y Las Derrumbadas (Siebe et al., 1995), complejos de domos 

riolíticos y anillos de tobas, como Cerro Pinto (Zimmer et al., 2010) y alrededor de una 

docena de volcanes maar (Gasca-Durán, 1981), de composición basáltica, como Atexcac 

(Carrasco-Núñez et al., 2007) o Tecuitlapa (Ort & Carrasco-Núñez, 2009), o de composición 

riolítica, como Tepexitl (Austin-Erickson, 2007; Austin-Erickson et al., 2008; Austin-

Erickson et al., 2011).  

El cráter del axalapazco Atexcac tiene forma irregular de tipo elíptica (Figura 1.1c), 

con ejes máximos de 1,150 m y 850 m, siendo la mayor dimensión de estas, orientada en la 

dirección ENE. Carrasco-Núñez et al. (2007) propusieron que el axalapazco Atexcac fue 

formado como un resultado de intensas explosiones freatomagmáticas, que revelaron fuertes 

fluctuaciones de la disponibilidad de agua externa, migración temporal de los focos 

explosivos e inyección periódica de magma. 
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La columna estratigráfica general del axalapazco Atexcac propuesta por Carrasco- 
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Figura (1.1).- a) Localización del axalapazco Atexcac en la cuenca Serdán-Oriental, mostrando los principales 

volcanes de la sierra volcánica Citlaltépetl-Cofre de Perote y la cuenca Serdán-Oriental en la parte oeste. El 

axalapazco Atexcac está localizado en la parte media de la cuenca Serdán-Oriental, justo hacia el sureste del 

complejo riolítico de anillos y domos Cerro Pinto y al norte del complejo de domos Las Derrumbadas. b) 

Localización de la cuenca Serdán-Oriental en la parte oriental del Cinturón Volcánico Mexicano. c) Detalle 

de la forma del cráter actual del axalapazco Atexcac con su laguna interior. 

Núñez et al. (2007), incluye: 1) unidades pre-maar, las que comprenden: a) una basamento 

rocoso de caliza de edad Mesozoica, que forma el núcleo de las pared oeste del cráter (Gasca-

Durán, 1981), b) un flujo masivo de lava basáltica que aflora a nivel del lago, c) una secuencia 

estratificada de escoria basáltica (cono cinerítico) que sobreyace las rocas calizas, d) 

depósitos de “toba café” que sobreyacen el flujo de lava basáltica y e) un depósito de toba 

riolítica rica en pómez, probablemente correlacionada con el cercano complejo riolítico de 

anillos y domos Cerro Pinto (Zimmer et al., 2010); 2) la secuencia maar, que comprende 

depósitos de caída y de corrientes de densidad piroclástica diluidas (DPDCs por sus siglas en 

inglés), y 3) las unidades post-maar, que consiste en una brecha masiva de obsidiana derivada 

de los domos de Las Derrumbadas que colindan al sur del cráter, la cual es sobreyacida por 

un suelo incipiente. 
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II. MARCO TEÓRICO 

2.1 Características de Hidrovulcanismo  

Los ambientes geológicos donde se puede producir algún tipo de hidrovulcanismo (o 

hidromagmatismo) son varios. El hidrovulcanismo ocurre cuando un cuerpo de magma en 

ascenso a través de la corteza terrestre, encuentra agua, ya sea subterránea (formando 

acuíferos o saturando rocas corticales) o superficial (en forma de lagos, ríos, glaciares, nieve, 

agua marina o lagunas). No en todos los ambientes geológicos se puede producir la 

interacción explosiva, es decir, la interacción puede ser pasiva; como el caso en el que un 

cuerpo de magma intrusiona y se mezcla con sedimentos húmedos no consolidados o 

pobremente consolidados, o bien, ocurre que el contacto sucede entre lava y sedimentos 

húmedos saturados (Brooks et al., 1982; Skrilling et al, 2002). Wohletz (1983) asoció el 

fenómeno eruptivo hidrovolcánico desarrollado, las estructuras formadas por las capas, la 

altura de la pluma y los productos dominantes con la interacción explosiva entre magma y 

agua externa (Figura 2.1).  

 

Figura (2.1).- Relación entre el tipo de depósito, altura de la pluma, tipo de fenómeno eruptivo y tamaño de 

los productos dominantes, asociados a la interacción explosiva entre magma y agua externa (modificado de 

Wohletz, 1983a).  

Como se puede observar en la Figura 2.1, los ambientes donde puede ocurrir algún 

tipo de manifestación eruptiva hidrovolcánica son muy variados. Incluye desde eventos 

eruptivos en volcanes monogenéticos, tales como anillos de tobas, conos de tobas, maars 
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(Ollier, 1967; Fisher  y Waters, 1970; Kienle et al., 1980; Lorenz, 1973, 1986, 2003b, 2007; 

Lorenz et al., 2002; Self et al., 1980; Wohletz, 1986; Németh et al., 2001; Valentine et al., 

2011; Kereszturi y Németh, 2012) y muy raramente en conos de escoria (Németh & 

Kereszturi, 2015 ), hasta etapas eruptivas de algunas estructuras volcánicas de mayores 

dimensiones, como estratovolcanes o calderas, durante erupciones plinianas o freatoplinianas 

(Walker, 1981; Self, 1983; Wohletz, 1983; Houghton et al., 2000; Geshi et al., 2011). 

Las estructuras que se pueden caracterizar porque están formadas dominantemente en 

su mayoría por eventos hidrovolcánicos explosivos son volcanes monogenéticos, como los 

maar (en el sentido estricto),  conos de tobas y anillos de tobas (Ollier, 1967; Fisher  y Waters, 

1970; Kienle et al., 1980; Lorenz, 1973, 1986, 2003b, 2007; Lorenz et al., 2002; Self et al., 

1980; Sheridan & Wohletz,1983; Wohletz & Sheridan, 1983; Wohletz, 1986; Sohn, 1996; 

Németh et al., 2001; Valentine et al., 2011; Kereszturi y Németh, 2012; Németh & 

Kereszturi, 2015).  

2.1.1 Volcanes producidos por hidrovulcanismo 

2.1.1.1 Maars en el sentido estricto 

Los maar son cráteres hidrovolcánicos de hasta 2-3 km de diámetro (Lorenz, 1973, 

2003b, 2007; Jordan et al., 2013), aunque en algunos casos llegan a ser de más de 5 km 

(Németh et al., 2001) y cuyo piso del cráter se ubica por debajo de la superficie pre-eruptiva 

(Self et al., 1980; Wohletz y Sheridan, 1983; Lorenz, 1986, 2003b, 2007; Sohn, 1996), de 

esta forma la roca encajonante queda expuesta en las paredes del cráter (Ollier, 1967; Lorenz, 

1986, 2003b, 2007; White y Ross, 2011). Los volcanes tipo maar comúnmente presentan en 

su interior un lago, sin embargo también pueden ser secos. Los depósitos característicos que 

forman el anillo de tefra de un maar, son dominados por depósitos de caída y de DPDCs 

(Lorenz, 1973; Németh et al., 2001; Wohletz y Sheridan, 1983; White y Ross, 2011; 

Kereszturi y Németh, 2012), dichas capas de material decrecen en espesor muy rápidamente 

hacia afuera (Lorenz, 1986; Németh et al., 2001), lo que origina que los escarpes sean muy 

poco pronunciados. Hay una idea generalizada de que los maar se forman debido a 

interacciones explosivas agua-magma, durante explosiones freatomagmáticas (Fisher  y 

Waters, 1970; Kienle et al., 1980; Lorenz, 1973, 1986, 2003b, 2007; Lorenz et al., 2002; Self 

et al., 1980; Wohletz, 1986; Németh et al., 2001; Valentine et al., 2011; Kereszturi y Németh, 

2012). 

2.1.1.2 Anillos de tobas y conos de tobas 

 

 Los anillos de tobas son estructuras hidrovolcánicas, cuyo fondo del cráter se 

encuentra en o sobre la superficie pre-eruptiva (Cas & Wright, 1987; Kereszturi & Németh, 

2012) y tiene un diámetro no mayor de 5km (Wohletz y Sheridan, 1983), rodeado de un bajo 

anillo de tefra (Heiken, 1971) de altura menor a 50 m (Vesperman & Schmincke, 2000). El 
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anillo de tefra comúnmente está integrado por depósitos de capas delgadas (1-5 cm en 

promedio; Wohletz & Sheridan, 1983)  de caídas y de DPDCs (Wohletz & Sheridan, 1983; 

Sohn, 1996), siendo principalmente material juvenil el componente principal de sus depósitos 

(Hieken, 1971) y la pendiente hacia afuera del cráter no sobrepasa los 10 grados (Wohletz & 

Sheridan, 1983). 

 Aunque el diámetro del cráter de un anillo de tobas puede ser similar al de un cono 

de tobas (Cas & Wright, 1987), estos últimos presentan características morfológicas notables 

comparados con los primeros. Así, un cono de tobas puede presentar generalmente el fondo 

del cráter por arriba de la superficie pre-eruptiva (Verperman & Schmincke, 2000), tener una 

estructura más similar a la de un cono volcánico (por ejemplo, a la de un cono de escoria; 

Kereszturi & Németh, 2012), cuya altura del borde del material tobáceo puede llegar a 

alcanzar más de 300 m (cráter Koko, en Hawai; Wohletz & Sheridan, 1983) sobre la 

superficie pre-eruptiva. Los escarpes hacia afuera del cráter pueden tener una inclinación de 

hasta 25-30º (Wohletz & Sheridan, 1983; Verperman & Schmincke, 2000).  

 Algunas erupciones que originaron respectivamente, un anillo de tobas y un cono de 

tobas, fueron las de 1965 del volcán Taal, en Filipinas y la de 1963-1964 del volcán Surtsey, 

en Islandia (Kokelaar, 1986). Los procesos deposicionales en la erupción del volcán Taal 

fueron dominados por depósitos de DPDCs (Moore et al., 1966; Waters y Fisher, 1971) e 

interpretada como una erupción “seca” (Wohletz y Sheridan, 1983), es decir, con una relación 

agua/magma menor, mientras que la erupción del volcán Surtsey, representa una de las 

erupciones típicas “húmedas” más conocidas que fue interpretada como una erupción con 

una relación agua/magma más alta que la del volcán Taal (Kokelaar, 1986).  

2.1.2 Mecanismos y procesos característicos del hidrovulcanismo 

Las oleadas basales (Fisher & Waters, 1970; Waters & Fisher, 1971; Fisher & 

Schmincke, 1984; Carey, 1991; Wohletz, 1998) o corrientes de densidad piroclástica diluidas 

(DPDCs; Dellino & La Volpe, 2000; Valentine & Fisher, 2000) son eventos eruptivos 

relacionados con el hidrovulcanismo explosivo (Fisher & Waters, 1970; Fisher & 

Schmincke, 1984; Carey, 1991; Wohletz, 1998). El espectro de estructuras volcánicas que 

pueden producir DPDCs es muy amplio, ya que pueden ser originadas desde varios tipos de 

centros eruptivos: (a) desde pequeños volcanes monogenéticos, como anillos y conos de 

tobas, maars (Wohltez, 1983, 1998; Wohletz & Heiken, 1992; White & Ross, 2011), 

raramente en conos de escoria (Kereszturi y Németh, 2012), (b) hasta ser producidas por 

grandes estructuras, como  estratovolcanes (Wohltez, 1983a; Dellino et al., 1990; Wohletz & 

Heiken, 1992) o calderas (Self, 1983; Houghton et al., 2000). Los mecanismos eruptivos a 

través de los cuales se puede originar una corriente piroclástica diluida, también son muy 

variados e incluyen desde erupciones vulcanianas, surtseyianas, plinianas, freáticas, 

freatomagmáticas e hidrotermales (Wohletz, 1998). Las DPDCs “húmedas y frías” o “secas 

y calientes” son asociadas al hidrovulcanismo, y se producen cuando un cuerpo de magma 
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en ascenso en la corteza interacciona con agua externa de alguna de las fuentes anteriormente 

mencionadas en la sección 2.1 de este trabajo, produciendo generalmente depósitos típicos 

ondulantes, masivos, planares o brechas de explosión (Wohletz & Heiken, 1992), los cuales 

se describirán en la sección 2.1.2.3. 

2.1.2.1 Mecanismos de transporte  

Las erupciones freatomagmáticas que producen DPDCs (Fisher & Waters, 1970; 

Waters & Fisher, 1971; Fisher & Schmincke, 1984), involucran la liberación de grandes 

volúmenes de vapor de agua o bióxido de carbono, que producen un efecto de fluidización 

en las partículas transportadas por las DPDCs (Wohletz & Sheridan, 1979).  

 

Figura (2.2).- Diagrama de la evolución de en el transporte de una corriente de densidad piroclástica diluida 

(oleada piroclástica) a través del desarrollo de tres fases: una fase I cerca de la boca eruptiva, una fase II a 

una distancia intermedia de la boca eruptiva, y una fase III cerca del final del flujo de la oleada. En la fase I, 

el flujo es inflado (Φ > 0.9), resultando en la deposición de una capa ondulante. Durante la fase II, la nube 

sufre deflación (0.6 < Φ < 0.9) con la depositación de una capa masiva. Finalmente, en la fase III, la nube ha 

sufrido tanta deflación hasta convertirse en un flujo tipo avalancha (0.5 < Φ < 0.6), depositándose una capa 

planar y el flujo se detiene. El parámetro Φ representa la fracción gaseosa en la nube (modificado de Wohletz 

& Sheridan, 1979). 
 

En su modelo de la deflación progresiva, Wohletz & Sheridan (1979) propusieron tres 

etapas o fases (Figura 2.2), asociadas al transporte de una nube de una corriente piroclástica 

diluida, cuya movilidad depende directamente de la fracción de volátiles (Φ): (a) una fase I 



11 
 

fluidizada (Φ = 0.95), en la cual existe suficiente espacio entre los fragmentos y el sistema 

funciona como un fluido newtoniano, de naturaleza viscosa y con régimen de flujo 

turbulento, (b) una fase II densa fluidizada transicional (Φ = 0.75), en la que actúan, tanto las 

fuerzas inerciales como las de viscosidad, y (c) una fase III de incipiente fluidez (Φ = 0.6), 

con aparente cercanía de los fragmentos, que origina colisiones con transferencia de 

momentum (cantidad de movimiento, igual al producto de la masa por la velocidad de los 

fragmentos) y el flujo se comporta con carácter inercial. En una corriente de densidad 

piroclástica diluida, la turbulencia es mantenida por la conversión de la energía potencial 

gravitacional en energía cinética, durante el flujo pendiente abajo, y por la viscosidad efectiva 

muy baja de la mezcla altamente expandida de gases y partículas. 

La mejor evidencia de la turbulencia de los gases intersticiales y de la baja 

concentración de fragmentos en una corriente de densidad piroclástica diluida es la presencia 

de dunas con estratificación cruzada (Carey, 1991). Los experimentos en un túnel de viento, 

aportaron evidencia del régimen de transporte de los fragmentos durante una oleada 

piroclástica (Greeley et al., 1984). El modo de transporte de los fragmentos se realiza a través 

de alguno de los siguientes mecanismos (Wohletz, 1998): 

 

 

Figura (2.3).- Ilustración de los cuatro formas primarias de transporte de fragmentos en una corriente de 

densidad piroclástica diluida: (1) tracción, donde 𝑉𝑔 y 𝑉𝑝 son las velocidades y direcciones respectivas del gas 

y de los fragmentos de la oleada, (2) saltación, (3) suspensión y (4) balístico (modificada de Wohletz, 1998).  

 

1.- Tracción. Incluye el rodamiento de los fragmentos a lo largo del terreno, durante 

el cual, el movimiento de una partícula es determinado por fuerzas tractivas ejercidas sobre 

esta por otras partículas y por el gas (Sohn, 1997). Las partículas relativamente grandes (entre 



12 
 

1 y  -4 ϕ) tienen suficiente velocidad terminal para acumularse en regiones concentradas, 

generalmente dentro de la capa límite basal donde el esfuerzo de cizalla es alto y son 

frecuentes las colisiones entre partículas. En este caso el número de Reynolds indica un 

régimen de flujo laminar, lo que originará capas con planos paralelos que serán depositadas, 

generalmente mostrando gradación inversa (Wohletz, 1998, Figura 2.3). 

 

2.- Saltación. Caracterizado por el rebote o salto periódico de las partículas sobre el 

terreno, donde las partículas siguen pequeñas trayectorias balísticas que inician con las 

colisiones entre partículas y los rebotes en el terreno. Las trayectorias de  saltación (Sagan & 

Bagnold, 1975) son influenciadas por las fuerzas de arrastre ejercidas por la fase de gas sobre 

las partículas y las colisiones entre partículas (Anderson & Hallet, 1986). Las partículas 

relativamente pequeñas con velocidades altas y un gran espaciamiento entre ellas, pueden 

rebotar sobre el sustrato y las irregularidades en el terreno originan que eventualmente se 

adhieran al mismo sin rebotar. La combinación de alta velocidad y una baja concentración 

de partículas origina un número de Reynolds alto, lo que se traduce en un régimen de flujo 

turbulento y un considerable aumento en la formación de depósitos con forma de dunas, cuya 

tipo dependerá del balance de la velocidad de la corriente de densidad piroclástica diluida, la 

concentración y tamaño de partículas y la textura del sustrato (Wohletz, 1998). 

 

3.- Suspensión. Ocurre cuando la velocidad de caída terminal de las partículas es 

compensada por fluctuaciones turbulentas, tal que los fragmentos flotan dentro de un medio 

gaseoso (Wohletz & Sheridan, 1979; Carey, 1991; Kranck & Milligan, 1985). Las partículas 

en suspensión son polvo de grano muy fino (< 4 ϕ) cuya velocidad terminal permite que las 

partículas permanezcan en la parte alta de la nube piroclástica durante el transporte (Wohletz, 

1998). 

4.- Balístico. Es el movimiento en el que una partícula se mueve de un punto a otro, 

en un campo gravitacional. El efecto de la gravedad es que la partícula sigue una trayectoria 

parabólica, desde que es lanzada hasta que alcanza el sustrato (Shultz & Gault, 1979). Las 

partículas grandes (> -4ϕ), como lapilli, bloques y bombas, son lanzadas con velocidades 

iniciales lo suficientemente altas para no ser afectadas por las fuerzas de arrastre para ser 

transportadas por algún flujo lateral de la corriente piroclástica. El alcance balístico depende 

de la velocidad inicial, la masa y el ángulo de lanzamiento del fragmento. 

Las partículas grandes que son lanzadas desde una boca eruptiva, durante el transporte 

de una corriente de densidad piroclástica diluida, generalmente seguirán movimiento 

parabólico desde su emisión hasta el punto donde serán depositadas. Un incremento en las 

fuerzas de arrastre puede ser suficiente para que algunos fragmentos grandes puedan rodar y 

deslizarse a lo largo del sustrato por alguna distancia. Los fragmentos más pequeños que los 

anteriores, pueden rebotar después de impactarse en el sustrato y seguir repetidas trayectorias 

parabólicas, mientras que los fragmentos más pequeños que estos últimos pueden ser 

transportados de manera suspendida alguna distancia por la turbulencia del flujo hasta antes 
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de que dicha turbulencia decaiga y que finalmente sean depositados en el sustrato (Wohletz, 

1998). 

 

2.1.2.2 Mecanismos y facies deposicionales 

Una vez que una corriente de densidad piroclástica diluida inicia su dispersión en 

forma radial desde la boca eruptiva (Waters & Fisher, 1971), las partículas son transportadas 

a través de los mecanismos de tracción, saltación, suspensión o balístico, de acuerdo 

principalmente con su tamaño (ceniza, lapilli o bloques; Wohletz, 1998), las partículas son 

depositadas en tres etapas de acuerdo a la fracción de volátiles (Φ) de la nube de la corriente 

piroclástica (Wohletz & Sheridan, 1979); quedando dominantemente en las zonas 

proximales, las facies de depósitos ondulantes, las facies de depósitos masivos en las zona 

intermedia y las facies de depósitos planares en las zonas distales (Wohletz & Sheridan, 1979; 

Carey, 1991; Wohltez, 1998). Las facies de depósitos con formas de capas ondulantes (dunas, 

antidunas, ondulaciones, laminación cruzada) en la zona proximal se asocian la etapa donde 

se presenta la mayor turbulencia y la menor concentración de fragmentos en la nube, las 

facies distales de depósitos planares, corresponden a un mecanismo deposicional por 

tracción, y las facies intermedias de depósitos masivos, se emplazarán en la zona de 

transición (Wohletz & Sheridan, 1979). Sohn & Chough (1989) y Vazquez & Ort (2006), 

reportaron variaciones laterales en los depósitos de los anillos de tobas Suwolbong (Corea) 

y Haskie (EU), respectivamente, los cuales mostraron una tendencia general de formas de 

capas masivas en las zonas proximales y depósitos con formas ondulantes en las zonas 

distales; asociando dicha variación a la alta concentración de la carga de partículas en 

suspensión turbulenta, resultando en una alta tasa de caída desde la suspensión turbulenta, 

cerca de la boca eruptiva, y la disminución de dicha concentración, para evolucionar en un 

proceso de estratificación traccional, para formar depósitos con formas planares u 

ondulantes. En general, los depósitos de las DPDCs tienen variaciones laterales y verticales 

dominantemente sistemáticas, ya que dichas variaciones son una función de la distancia 

desde la fuente, la topografía, los procesos eruptivos y el contenido de humedad (Valentine 

& Fisher, 2000), aunque en algunos casos los tres tipos de facies pueden emplazarse en el 

mismo depósito (Figura 2.4). La cantidad de agua presente en la nube de la corriente 

piroclástica influenciará la humedad del depósito, es decir, puede ser seco o húmedo (Dellino 

& La Volpe, 2000).  

2.1.2.3. Estructuras y rasgos característicos 

  Además de los depósitos mencionados en la sección 2.1.2.2, el hidrovulcanismo suele 

mostrar ciertas estructuras y rasgos típicos como: (a) huellas de impacto (Fisher & Waters, 

1970; Waters & Fisher, 1971; Lorenz, 1973; Jordan et al., 2013), (b) lapilli acrecional (Fisher 

& Waters, 1970; Waters & Fisher, 1971; Lorenz, 1973; Self & Sparks, 1978; Gilbert & Lane, 

1994), (c) deformaciones penecontemporáneas (Fisher & Waters, 1970; Waters & Fisher, 
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1971; Wohletz, 1998), (d) bombas con corteza de pan (Fisher & Schmincke, 1984; White & 

Schmincke, 1999; Carrasco-Núñez et al., 2007) o tipo coliflor (Lorenz, 1973; Self et al., 

1980)  y (e) canales sedimentarios (Fisher & Schmincke, 1984).  

 

Figura (2.4).- Estructuras características asociadas a la ocurrencia de corrientes piroclásticas diluidas en el 

volcán Laancher See (Eiffel, Alemania). Se pueden observar las facies planares en el fondo del depósito, 

sobreyacidas por facies masivas y finalmente, facies ondulantes (Fisher & Schmincke, 1984).  

Las huellas de impacto son depresiones ocurridas en los estratos que pueden 

deformarse plásticamente, ocasionadas por impacto de bloques (líticos) y bombas (material 

juvenil), expulsados balísticamente, y que es común encontrar como parte de las secuencias 

formadoras de volcanes tipo maar (White & Ross, 2011), conos y anillos de tobas (Fisher & 

Schmincke, 1984; Jordan et al., 2013). La capa impactada bajo el bloque o la bomba puede 

ser completamente penetrada (rota), plegada hacia abajo, adelgazada o mostrar 

microfracturas (Fisher & Waters, 1970; Heiken, 1971). Cuando la capa deformada se 

encuentra en un afloramiento, donde es posible tener expuestas las tres direcciones de la 

trayectoria del balístico, la deformación es regularmente asimétrica, quedando así el ángulo 

menor (con respecto a la horizontal) en la dirección de la trayectoria y un ángulo mayor en 

la parte donde se emplaza el proyectil (Fisher & Schmincke, 1984). Los fragmentos de lapilli 

acrecional son partículas esféricas o semiesféricas, comúnmente asociadas al 

hidrovulcanismo (White & Ross, 2011), se forman y crecen como el resultado de colisiones 

entre partículas de ceniza recubiertas de líquido, debido a diferencias en la velocidad terminal 

de las mismas partículas (Gilbert & Lane, 1994). Aunque la presencia de lapilli acrecional 
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no es un rasgo concluyente de la ocurrencia de hidrovulcanismo, es común que encontrarla 

en este tipo de depósitos (Fisher & Schmincke, 1984) y puede también llegar a formarse por 

mecanismos de atracción de partículas, originados por la emisión de grandes cantidades de 

ceniza con carga electrostática durante la fragmentación del magma (Gilbert et al., 1991). 

Aunque la atracción electrostática sólo juega un rol significante en la formación inicial de los 

núcleos de lapilli acrecional (Gilbert & Lane, 1994). 

Las deformaciones penecontemporáneas son  estructuras ondulantes presentes en 

estratos de sedimentos blandos en depósitos de secuencias  hidrovolcánicas (Fisher & Waters, 

1970; Heiken, 1971). El tipo de deformación penecontemporánea más común es la 

laminación convoluta (Heiken, 1971; Fisher & Schmincke, 1984), principalmente encontrada 

en depósitos de anillos de tobas (Heiken, 1971), caracterizada por ser una estructura de 

plegamiento de laminaciones presentes en unidades sedimentarias, ocasionadas por: (a) 

deslizamiento gravitatorio de estratos inclinados saturados de agua (Heiken, 1971) o (b) por 

deformación de cizalla originada por el contacto del paso superior de una corriente de 

densidad piroclástica (Fisher & Waters, 1970), cuyo espesor de la capa de toba deformada 

puede tener desde algunos 3 cm hasta varios metros (Heiken, 1971) y tener una longitud de 

onda de 5-10 cm con amplitudes de 1-3 cm (Fisher & Schmincke, 1984). 

 La ocurrencia de bombas volcánicas es una característica inherente a las erupciones 

hidrovolcánicas (Heiken, 1971; Lorenz, 1973; Self et al., 1980; Fisher & Schmincke, 1984; 

White & Schmincke, 1999; Carrasco-Núñez et al., 2007; Jordan et al., 2013). Los tipos más 

comunes de bombas volcánicas asociadas al hidrovulcanismo son las llamadas bombas con 

“corteza de pan”  y las bombas tipo “coliflor” (Lorenz, 1973; 2007; White, 1991; Waitt et 

al., 1995). Los dos tipos de bombas ocurren durante episodios freatomagmáticos de 

erupciones vulcanianas (Fisher & Schmincke, 1984; Yamagishi & Feebrey, 1994; Waitt et 

al., 1995) y pueden ser transportadas, ya sea balísticamente o dentro de una corriente de 

densidad piroclástica diluida (Benage et al., 2014). Una probable interpretación de la 

ocurrencia de los rasgos superficiales que presentan las bombas con corteza de pan, es que 

reflejan enfriamiento por agua externa proveniente del magma (Fisher & Schmincke, 1984; 

Francis, 1993) o vesiculación retardada del magma parcialmente degasificado (Turcotte et 

al., 1990; Yamagishi & Feebrey, 1994). Heather et al. (2007) interpretaron que la formación 

de corteza de pan puede ocurrir por la expansión interior después de la formación del anillo 

exterior de la bomba, por la contracción térmica del anillo exterior del proyectil o por el 

esfuerzo generado durante el impacto, y que los tres mecanismos contribuyen en variadas 

proporciones para la morfología de la corteza de pan. Benage et al. (2014) mencionaron que 

el espesor y porosidad de la corteza pueden asociarse a la historia de enfriamiento, 

relacionada con el régimen de transporte. Por otro lado, las bombas tipo coliflor, son el más 

claro ejemplo de enfriamiento de la corteza exterior debido al contacto de magma juvenil y 

agua (Fisher & Schmincke, 1984; Rosseel et al., 2006). 
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2.1.2.4 Corrientes de densidad piroclástica (PDCs) 

 Las corrientes de densidad piroclástica (PDCs por sus siglas en inglés) son corrientes 

turbulentas (Fisher & Waters, 1970) integradas por una mezcla heterogénea de fragmentos 

volcánicos (magma fragmentado y líticos; Benage et al., 2014; Benage, 2015), gas 

magmático caliente y el aire ambiental que ingresa a la corriente. Dichas corrientes se 

mueven por efecto gravitatorio a través de un fluido cercanamente isotrópico (atmósfera; 

Sulpizio et al., 2014), principalmente debido a la diferencia de densidades entre la corriente 

o flujo y la atmósfera.  

 

Figura (2.5).- Estructura de una corriente de densidad piroclástica. (a) Estructura interna de una oleada 

piroclástica (corriente de densidad piroclástica diluida, DPDC). La entrada de aire en la corriente ocurre a 

través de las inestabilidades de Kelvin-Helmholtz y de Lóbulo y Hendidura. La concentración hipotética de 

partículas es representada con el gradiente del color gris en la nube. Los miembros extremos de una corriente 

piroclástica, son mostrados a través de los polígonos con líneas punteadas de diferente color. (b) Gradiente de 

concentración de partículas y la separación de los dos regímenes de la corriente (modificado de Benage, 2015).  

Hasta hace algunas décadas, la nomenclatura clásica (Sparks, 1976; Fisher, 1979; 

Fisher & Schmincke, 1984, Cas & Wright, 1987) clasificaba el fenómeno volcánico de las 

corrientes de densidad piroclástica, como (a) oleadas piroclásticas a los flujos turbulentos 

integrados por una fase de gas y baja concentración de fragmentos (De Rosa et al., 1992; 

Fisher, 1977, 1979; Walker, 1984), y como (b) flujos piroclásticos, a los flujos constituidos 
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por gas y una alta concentración de partículas volcánicas (Sparks et al., 1973; Wright et al., 

1980; Branney & Kokelaar, 1992). Posteriormente, y principalmente propuesto por Fisher 

(1990), los dos tipos de fenómenos se integraron en un solo concepto para denominarse 

“corrientes de densidad piroclástica” (Wohletz, 1998; Doronzo & Dellino, 2011; Nield & 

Woods, 2004; Rossano et al., 2004; Dellino et al., 2008; Benage, 2015; Dufek, 2016). La 

interpretación de los procesos deposicionales de las PDCs indican que las oleadas 

piroclásticas se distinguen por ser estratificadas (Valentine, 1987), cuyos mecanismos de 

depósito se pueden explicar mediante el “modelo deposicional de agradación progresiva” 

(Branney & Kokelaar, 2002). En contraste, los flujos piroclásticos muestran una facies con 

estructura masiva y sus procesos de depósito son asociados a un “modelo de depósito en 

masa” (Sparks, 1976; Wilson & Houghton, 2000). Mientras que en la agradación progresiva 

la depositación del material es un proceso incremental, en la depositación en masa, el 

emplazamiento de la mezcla se realiza cuando el flujo, altamente concentrado y coherente, 

se detiene por completo (Benage et al., 2015). Sin embargo, recientemente (Sulpizio et al., 

2014) y aún en la actualidad, el fenómeno de las corrientes de densidad piroclástica (PDCs) 

ha sido motivo de controversia y debate (Palladino, 2017). La razón de dicha polémica es 

debida a que existen muchos factores que afectan la dinámica en el comportamiento de una 

corriente de densidad piroclástica, tales como la concentración de partículas, cuya 

clasificación coincide con la nomenclatura clásica, es decir, los flujos turbulentos diluidos, 

en los cuales la concentración de partículas, con respecto a la densidad total del flujo es de 

alrededor de 1-100 kg/m3 (que corresponden a las oleadas piroclásticas), y los flujos de alta 

concentración, cuyo contenido de partículas es de algunas decenas del porcentaje en 

volumen, en este caso, con respecto a la densidad total de la corriente es de 100-1000 100 

kg/m3 (que son los denominados flujos piroclásticos).  

No obstante, un flujo individual puede mostrar transiciones o un comportamiento 

compuesto, con cambios significantes en el tiempo y en el espacio de la concentración de las 

partículas (Palladino, 2017), incluso diferentes porciones de la corriente pueden desacoplarse 

y moverse independientemente (Fisher et al., 1993). Un segundo factor es  la cantidad de aire 

entrante en la nube de transporte del flujo, que a su vez afecta la temperatura de la corriente 

piroclástica y por consiguiente la dinámica del flujo. El gradiente de concentración vertical 

de partículas en una PDC controla la estratificación de la densidad, lo cual afecta la entrada 

de aire ambiental a la nube de la corriente piroclástica y la evolución térmica de la corriente 

(Benage, 2015). Además de tener efectos sobre la temperatura de la corriente, la entrada de 

aire afecta la distancia de recorrido por la corriente, a través de dos tipos de mecanismos: las 

inestabilidades de turbulencias de Kelvin-Helmontz y la de Lóbulo y Hendidura (ver Figura 

2.5; Dufek et al., 2015). Las inestabilidad de Kelvi-Helmholtz ocurre cuando la cizalla, 

ocasionada en la parte superior de la nube en movimiento, modifica la estratificación de la 

densidad de la propia corriente (Dufek & Bergantz, 2007b). La inestabilidad de Lóbulo y 

Hendidura es el resultado de la fricción en la base de la corriente que permite que la nariz de 

la corriente invada el aire ambiental, creando una región inestable de flotabilidad invertida 
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en la base de la corriente (Choux & Druitt, 2002). Sin embargo, dicho fenómeno complejo 

no lineal aún no es entendido del todo (Benage, 2015). Con la excepción de un terreno plano, 

la morfología del terreno puede tener efectos sobre los mecanismos deposicionales de las 

corrientes conducidas por gravedad (Branney & Kokelaar, 2002), debido a que puede 

influenciar la dinámica del flujo, resultando en cambios en la turbulencia dentro de la 

corriente, en la concentración de partículas de la parte inferior de corriente o puede 

parcialmente bloquear la corriente causando la ausencia de fragmentos en la parte superior 

del flujo (Sulpizio et al., 2008). Un tercer factor que interviene en el comportamiento de la 

dinámica de una PDC es el régimen de transporte, el cual involucra interacciones gas-

partículas y partícula-partícula, altamente variables a través de la distancia recorrida por la 

PDC, en el tiempo de desarrollo de la PDC y en la escala energética, con rangos de variación 

de varios órdenes de magnitud (Dufek et al., 2015). Esto resulta en un amplio espectro de 

posibles regímenes de transporte (Breard et al., 2017), desde un flujo granular denso (flujos 

piroclásticos) hasta un comportamiento turbulento totalmente diluido (DPDCs; Sulpizio et 

al., 2014; Sulpizio & Dellino, 2008). Para DPDCs tubulentas, no se considera la interacción 

colisional partícula-partícula y se infieren como corrientes homogéneas en concentración, 

debido a los efectos de la turbulencia (Wohltez & Sheridan, 1979). En este régimen, la fuerza 

dominante sobre las partículas, y por consiguiente en el flujo, es el arrastre gas-partículas 

(Benage, 2015), el cual puede ser analizado por el número de Stokes (St), el cual mide el 

acoplamiento entre las partículas y el gas de la corriente, siendo la relación entre el tiempo 

de respuesta de las partículas (la reacción de la partículas al forzamiento inestable de la 

turbulencia del gas) y la escala de tiempo del movimiento del gas. Un valor del número de 

Stokes ≤ 1.0 significa que las partículas son bien acopladas al fluido (Burgisser & Bergantz, 

2002). Por el contrario, la porción más concentrada o densa de la PDC contiene una cantidad 

significante de masa y momentum, por lo tanto se puede asumir un mecanismo dinámico 

diferente, en el que la transferencia de momentum por colisiones inelásticas entre partículas 

adquiere mayor importancia. Dichas colisiones causan pérdidas de energía cinética 

provocada por deformación de partículas, transferencia de energía cinética o ruptura de 

partículas. Incluso, para concentraciones muy altas, la fricción partícula-partícula y el 

contacto prolongado con el substrato son importantes para la pérdida de energía (Dufek & 

Bergantz, 2007a). Si la región de carga de la carpeta concentrada tiene una cantidad alta de 

partículas finas y una baja permeabilidad, el gas intersticial puede desarrollar una alta presión 

de poro que puede soportar el peso de las partículas y reducir la fricción, es decir, 

suministrarle fluidez el flujo (Benage, 2015). Un cuarto factor indiscutiblemente y uno de los 

más importantes, es el mecanismo generador de la PDC (Parfitt & Wilson, 2008). Entre los 

mecanismos que producen las PDCs se tienen, las explosiones dirigidas (lateral o 

verticalmente; en inglés blasts), el colapso gravitacional de grandes columnas eruptivas 

(vulcanianas, plinianas, etc.), el colapso, ya sea gravitacional (merapianas) o explosivo 

(peleanas)  de domos o frentes de flujos de lava, y las explosiones freatomagmáticas (objeto 

de estudio de este trabajo). Durante las explosiones dirigidas las PDCs son originadas por la 

despresurización súbita de una fuente magmática cargada de gas  volcánico, formando una 
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nube tipo jet (similar a las columnas explosivas de algunas erupciones hidrovolcánicas, 

especialmente a las de las erupciones surtseyianas), la cual genera ondas de choque, cuya 

velocidad es principalmente controlada por la tasa de expansión del gas. Dichas ondas de 

choque se forman cuando el jet entra en contacto con la atmósfera (Wohltez, 1998). Cuando 

una columna eruptiva experimenta el ingreso de aire más frío, comparando con la 

temperatura interna de la columna, resulta en una disminución de la densidad total de la 

columna, esta continúa ascendiendo por efecto de flotabilidad. Posteriormente la columna 

alcanza una altura tal que su flotabilidad viene a ser nula y la columna inicia su dispersión 

lateral. Cuando la velocidad de ascenso de la columna llega a ser cero, y dado que la densidad 

de la propia columna es mayor que la de la atmósfera de alrededor, la mezcla inicia su caída 

hacia la superficie de la Tierra, denominada “colapso de columna” (Valentine, 1998). Dicho 

colapso es capaz de producir una PDC, que para el caso de columnas ocasionadas por 

actividad freatomagmática, la corriente generada es una PDC diluida (también llamadas 

oleadas basales u oleadas piroclásticas; Fisher & Waters, 1970; Graettinger et al., 2014, 

2015a), cuando la fase de gas es capaz de acarrear partículas de clastos volcánicos (Valentine 

et al., 2015a, b), generando una nube rasante que viaja a nivel del terreno o incluso sobre la 

superficie de un cuerpo de agua (volcán Capelinos en 1957; Waters & Fisher, 1971). Cuando 

un domo (o inclusive un domo tipo espina) o flujo de lava, alimentados por magma viscoso, 

alcanza el borde de la boca eruptiva de un volcán, y una vez que el domo en crecimiento, o 

el material magmático que alimenta el flujo de lava, empiezan a sobrepasar el borde de la 

boca eruptiva, es posible que se genere el colapso gravitacional del frente del flujo o del 

domo de lava, produciéndose una PDC densa, específicamente lo que se conoce en la 

literatura clásica como flujo de bloques y ceniza, el cual descenderá por efecto directo de la 

gravedad, esto significa que su dinámica depende principalmente de la morfología del terreno 

a través del cual avanza dicho flujo. Comparando con otros tipos de depósitos (por ejemplo 

con los depósitos ignimbríticos) de PDCs, las PDC integradas por bloques y ceniza de 

escombros de lava, producen depósitos pequeños, tienden a tener, en promedio, menor 

porcentaje de presencia de clastos juveniles y suelen presentar clastos menos vesiculados 

(Wright et al., 1980). El caso de la erupción de 1902 del Monte Pelé, en la Isla de Martinica, 

es el más típico ejemplo del colapso explosivo de un domo tipo espina. En este caso, la PDC 

se produjo por la proyección lateral explosiva del domo de la cima del volcán (Lacroix, 

1904), generando un flujo de escombros gruesos de lava con tamaños de bloques y ceniza, y 

al igual que las PDCs provocadas por colapso gravitacional de domos de lava, las PDCs de 

erupciones tipo peleanas, son producidas generalmente por magmas de composición 

andesítica o dacítica (Fisher & Schmincke, 1984). La interacción entre un cuerpo ascendente 

de magma y una fuente de agua, produce en algunas ocasiones explosiones tipo 

freatomagmáticas que comunmente resultan en un mecanismo generador de PDCs diluidas, 

las cuales fueron mencionadas al inicio de esta sección y los dos tipos principales de 

corrientes de densidad piroclástica diluidas, ocasionadas durante la actividad explosiva  

freatomagmática, serán detalladas en la siguiente sección.  
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2.1.2.4.1 Corrientes de densidad piroclástica diluidas (DPDCs) húmedas y  secas 

 Las oleadas piroclásticas, catalogadas por varios autores como un tipo de DPDCs 

(Wohletz, 1998; Branney & Kokelaar, 2002 Doronzo & Dellino, 2011; Nield & Woods, 

2004; Rossano et al., 2004; Dufek & Bergantz, 2007; Sulpizio et al., 2008; Benage, 2015), 

producen depósitos con estratificación cruzada, planares y masivos (Fisher & Schmincke, 

1984). Existen dos grupos de corrientes de densidad piroclástica diluidas (DPDCs) 

identificadas en la literatura, asociadas a las explosiones freatomagmáticas, las llamadas 

“secas y calientes” y las “húmedas y frías” (Sheridan & Wohletz, 1983; Carey, 1991). En las 

primeras, sólo se consume una parte del agua que interacciona explosivamente con el magma 

y el agua en exceso, acompaña la nube de la corriente piroclástica, en forma de gotas de agua 

líquida o de vapor condensado (Büttner et al., 1999). Los depósitos característicos de las 

DPDCs secas, están compuestos de delgados estratos no consolidados, bien estratificados 

(laminados, Fisher & Waters, 1970), con estructuras de capas ondulantes que pueden llegar 

a formar canales de relleno (Fisher, 1977) cerca de la boca eruptiva. Los depósitos de brechas 

de explosión generados por DPDCs secas pueden producir, cerca de la boca eruptiva, 

estructuras de impacto balístico, aunque dichos bloques también pueden ser transportados 

horizontalmente por la corriente piroclástica, sin dejar huellas de impacto (Benage, 2015). 

En las facies intermedias, constituidas por depósitos masivos, se puede presentar lapilli 

acrecional. Las facies distales suelen presentar gradación inversa, debido a su emplazamiento 

por flujo de grano (Sheridan & Wohletz, 1983). Las DPDCs húmedas, por su parte, suelen 

desarrollar gruesos depósitos consolidados con estructura masiva cerca de la boca eruptiva, 

y es común la ocurrencia de megaondulaciones, deformación plástica de capas, lapilli 

acrecional (Sheridan & Wohletz, 1983; Büttner et al., 1999) y toba vesiculada (Lorenz, 

1974). La toba vesiculada está integrada por estratos de ceniza fina con cavidades de 

milímetros a centímetros, regularmente espaciadas en cada capa (Lorenz, 1974; Rosi, 1992). 

Una corriente de densidad piroclástica diluida seca representa un mecanismo más efectivo 

de conversión de energía térmica en cinética (Bütttner et al., 1999), comparada con una 

DPDC húmeda. 

2.1.3 Procesos de formación-evolución de hidrovolcanes  

Para explicar el proceso de la formación-evolución de la morfología de las estructuras 

hidrovolcánicas, principalmente de carácter monogenético, se han formulado varios modelos 

(Ollier, 1967, Fisher  y Waters, 1970,1971; Lorenz, 1970, 1973, 1986, 2003b, 2007; Kienle 

et al., 1980; Self et al., 1980; Sheridan y Wohletz, 1981, 1983; Wohltez & McQueen, 1984; 

Sohn, 1996; Wohletz, 1986; Cas & Wright, 1987; Németh et al., 2001; Valentine et al., 2011; 

White y Ross, 2011; Kereszturi & Németh, 2012; Valentine et al., 2012, 2015).  

La relación agua/magma fue el principal control en el modelo de Sheridan & Wohletz 

(1983). Este modelo establece  que la morfología resultante es una función directa de la 

relación agua/magma en la interacción explosiva (Figura 2.6), y que dicha relación 
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agua/magma, a su vez, se asocia con la energía mecánica liberada en la interacción (Sheridan 

y Wohletz, 1981, 1983; Wohletz y McQueen, 1984; Wohletz, 1983, 1986). En este modelo 

se considera que el principal factor y control en la determinación del estilo de erupción, el 

modo de transporte y los rasgos deposicionales, es la relación agua/magma, sugiriendo que 

las variaciones sedimentológicas y morfológicas de anillos y conos de tobas, se deben a 

variaciones en la relación agua/magma. En forma más específica, el modelo afirma que los 

anillos de tobas son el resultado de una erupción con una relación agua/magma baja, y los 

conos de tobas resultan de una erupción con una relación agua/magma relativamente alta.  

 

Figura (2.6).- Relación entre la forma hidrovolcánica resultante y el ambiente hidrogeológico. La energía 

mecánica liberada está asociada a la forma hidrovolcánica. En un ambiente hidrogeológico no saturado 

producirá, el vulcanismo comúnmente producirá conos de escoria; en ambientes con agua abundante se podrá 

producir un anillo de tobas, sin el agua no es superficial, y un cono de tobas cuando las explosiones se producen 

con mayor humedad y con un nivel freático casi superficial. En aguas profundas, las extrusiones de magma 

basáltico son pasivamente enfriadas, produciéndose lavas tipo almohadilla (modificado de Wohletz y Sheridan, 

1983).  

Un modelo alternativo fue el propuesto por Sohn (1996), el cual considera que las 

variaciones morfológicas entre anillos y conos de tobas, son directamente asociadas con 

procesos deposicionales (Figura 2.7): los depósitos de los anillos de tobas, son dominados 

principalmente por DPDCs y los depósitos los conos de tobas, son dominados por depósitos 

de caída. Los procesos deposicionales, a su vez, son controlados por un número de factores 

fundamentales, entre los cuales se encuentran: el ambiente deposicional, tipo, nivel y litología 

de los acuíferos, el esfuerzo a que está sometida la roca encajonante, el comportamiento del 

agua subterránea y las propiedades y comportamiento del magma. Esos controles determinan 

la profundidad a la que ocurre la explosión, la dinámica columna eruptiva y los subsecuentes 

procesos deposicionales, que finalmente darán origen a la estructura hidrovolcánica. En el 
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modelo de Sohn (1996) se afirma que aún con la misma relación agua/magma son posibles 

diferentes estilos eruptivos. 

 
Figura (2.7).- Modelo alternativo de formación de morfologías hidrovolcánicas, en el cual cada campo de 

estilo de erupción ocupa partes variantes de campos hidrovolcánicos dependientes de controles fundamentales. 

De acuerdo al modelo pueden ocurrir diferentes estilos eruptivos para la misma relación agua/magma (Sohn, 

1996).  

Kereszturi y Németh (2012) reportan dos modelos para definir el proceso de 

formación-evolución de los maares y anillos de tobas, el “modelo del crecimiento 

incremental” y el “modelo de la mayor explosión”. En el modelo del crecimiento incremental 

la formación del cráter está relacionada con muchas erupciones de volumen pequeño y la 

pérdida subsecuente de masa, formando el cráter y la diatrema subyacente (Wohletz y 

Sheridan, 1983; Lorenz, 1986; Wohletz, 1986; Lorenz, 2007; Auer et al., 2007; White & 

Ross, 2011; Kereszturi y Németh, 2012). El crecimiento inicia cuando el magma interactúa 

con agua externa, posiblemente subterránea, a lo largo del margen de intrusiones de diques, 

disparando interacciones enfriador-combustible-fundido (MFCI, por sus siglas en inglés 

Molten-Fuel-Coolant-Interactions; Zimanowski et al., 1997a, 1997b; Zimanowski, 1998; 

Zimanowski y Buttner, 2002). Esas interacciones iniciales excavan un cráter en la superficie, 

mientras que los focos explosivos profundizan el conducto a lo largo del dique abajo del 

volcán, a través de la fuente de agua, resultando en la ampliación del diámetro del cráter 

(Lorenz, 1986). Este mecanismo inicia el colapso gravitacional, en menor medida, de las 

paredes del conducto, disparando la caída y pérdida de la roca encajonante, contribuyendo al 

crecimiento del cráter (Wohletz y Sheridan, 1983; Lorenz, 1986; Auer et al., 2007; Lorenz, 

2007; Németh et al., 2008). El modelo de la mayor explosión es dominado por el evento de 

la explosión más grande, durante la secuencia eruptiva. Así, el tamaño del cráter representa 

el pico de la energía liberada durante la explosión, de poca profundidad, más grande posible 
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(Taddeucci et al., 2009; Sottili et al., 2012). En este modelo, el diámetro del cráter es una 

función de la cantidad total de tefra expulsada, y el diámetro mismo se puede utilizar para 

obtener la energía de la explosión (Sato & Taniguchi, 1997). La relación empírica entre el 

tamaño del cráter y el volumen expulsado fue basada en ejemplos históricos de erupciones 

freatomagmáticas (Sato & Taniguchi, 1997). Aunque esas erupciones históricas son, sin 

embargo, asociadas con volcanes poligenéticos, como el Taupo o el Krakatoa, y no con 

volcanes monogenéticos, excepto el volcán Ukinrek, en Alaska. El modelo de la mayor 

explosión sugiere que la explosión freatomagmática  más grande gobierna la morfología final 

del cráter, dado que el tamaño del cráter se correlaciona con el pico de energía de la erupción 

formadora del maar (Taddeucci et al., 2009). 

 

 

Figura (2.8).- Esquema que muestra las etapas inicial (protodiatrema) y madura de un sistema maar-diatrema. 

En el esquema 𝑑𝑐𝑜𝑛𝑡 es la profundidad de contención, es decir, la profundidad de explosiones que no eruptan, 

𝑑𝑜𝑝𝑡 es la profundidad óptima a escala (se detalla más adelante en el texto de esta sección), 𝑑 es la profundidad 

a la que ocurre alguna explosión dada (modificado de Valentine et al., 2014).  
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Aunque la mayoría de estudios sobre la formación-evolución de volcanes tipo maar 

se basan en los depósitos emplazados en el anillo de materiales que rodea el cráter y este 

aporta una visión general, en realidad, dichos depósitos no reflejan la totalidad del complejo 

conjunto de mecanismos que actuaron para la formación final de un volcán maar-diatrema 

(White & Ross, 2011). 

Más recientemente un modelo que ha revolucionado las ideas sobre la formación-

evolución de volcanes tipo maar, basado en experimentos con la utilización de explosivos, 

propuesto por Valentine & White (2012), ha ido progresando a través de varios estudios 

(Graettinger et al., 2013, 2014, 2015a, b, 2016; Valentine et al., 2012, 2014, 2015a, b; 

Valentine & Cortés, 2013; White & Valentine, 2016). El modelo presenta lo más actual en 

cuanto a estudios de la evolución de la morfología del cráter, la formación de la diatrema, la 

dispersión de fragmentos (juveniles y líticos) en el anillo materiales que rodea el cráter, la 

morfología de clastos juveniles, la profundidad y energía de explosiones y la interrelación 

entre los factores anteriores. 

Los primeros aportes significativos de este modelo son representados por la idea de 

que el orden de aparición de líticos y fragmentos juveniles, desde el fondo hasta la parte 

superior de la columna estratigráfica, en las distintas facies de depósito del anillo de 

materiales, correspondientes a la distribución vertical, de un volcán maar-diatrema, no 

necesariamente significa el orden inverso, en profundidad, de procedencia en el sustrato o 

roca encajonante, ni que fueron expulsados por explosiones cada vez más profundas. Sino 

que más bien, la historia de ascenso, tanto de líticos como de clastos juveniles, es más 

compleja, y obedece a un mecanismo de mezcla y reciclaje de fragmentos, que llegan “paso 

a paso”, desde profundidades < 2 km hasta niveles someros (< 200m, más probablemente < 

100m) a través de varias explosiones, donde finalmente son expulsados hacia la atmósfera 

(Valentine & White, 2012).  

Una idea paralela a los aspectos anteriores, es que el tamaño final del cráter no puede 

tomarse como referencia para la determinación de la energía de explosiones individuales, y 

por lo tanto se asume que la morfología final del cráter, es producto de varias explosiones 

(Valentine et al., 2012). Los materiales removidos, producto de esas explosiones, son 

depositados en su mayoría en la diatrema y el resto, en el anillo de materiales que rodea el 

cráter (Lorenz, 1986). 

La formación de la diatrema inicia con explosiones que ocurren en varias 

profundidades a lo largo de un dique alimentador inicial, formando un pequeño cráter, un 

anillo de tefra y dominios de roca encajonante brechada en la subsuperficie (Valentine & 

White, 2012; Figura 2.8). Las explosiones repetidas, más allá de la brechiación, y de la 

subsidencia conducen al desarrollo de un sistema en una etapa de maduración. Tanto las 

explosiones que eruptan, como las que no eruptan, resultan en una mezcla (hacia arriba y 

hacia abajo) de los materiales de relleno de la diatrema. En algún tiempo dado, durante la 
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evolución de un volcán maar-diatrema, el magma puede ascender y alimentar intrusiones, las 

cuales pueden o no interactuar con el agua de la diatrema y explotar, o en algunos casos, 

alcanzar la superficie para eruptar como escoria o lava (Valentine et al., 2014).  

Los escombros que forman el anillo de materiales fuera del cráter, son depositados en 

tres principales zonas basadas en la morfología de los depósitos (Figura 2.9; Graettinger et 

al., 2015a): (1) una zona proximal, que integra la mayor parte del anillo de materiales (hasta 

un 90% del volumen total del anillo de materiales) alrededor del cráter y que por lo tanto 

representa la mayoría del rasgo superficial del volcán maar, (2) una zona intermedia, 

integrada por un depósito continuo con forma sábana o lámina, cuyo espesor se ve reducido 

gradualmente con la distancia desde el cráter, (3) una zona distal, conformada por clastos 

aislados que representan en volumen menos de un 10%. La distribución de tefra en las zonas 

mencionadas es afectada, tanto por la profundidad de los focos explosivos, como por la 

existencia o no de cráteres precedentes (Graettinger et al., 2015a).  

 

Figura (2.9).- Secciones longitudinales idealizadas de facies y secuencias de facies para volcanes maar-

diatrema. A) Facies proximal, intermedia y distal, definidas por resultados experimentales con rasgos añadidos 

de observaciones de experimentos adicionales y estabilidad del cráter, B) Secciones longitudinales idealizadas 

propuestas para un rango de diferentes profundidades a escala (modificado de Graettinger et al., 2015a).  
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Un aspecto clave en la distribución de tefra, en volcanes tipo maar, es la “Profundidad 

Óptima a Escala (POE)” de las explosiones (~ 0.004 m/J1/3; Goto et al., 2001), definida como 

la profundidad de la explosión que producirá un mayor cráter. Para la mayoría de las 

explosiones freatomagmáticas la POE corresponde a una profundidad física real de menos 

de alrededor de 100 m bajo el fondo del cráter en el tiempo de un explosión dada (Valentine 

et al., 2014, 2015b). Una mayor o menor profundidad a escala de la explosión, producirá un 

menor cráter. Una secuencia eruptiva dominada por explosiones con una profundidad más 

somera que la POE, podría probablemente producir un anillo de tefra dominado por depósitos 

proximales de caída balísticos, con ocasionales grandes bloques proximales y numerosas 

capas de ceniza de caída estratificada, sin depósitos en las facies intermedias (Figura 2.9B). 

Un anillo de tefra que contiene brechas de toba que forman depósitos escarpados en la zona 

proximal, con depósitos de facies intermedias con pendiente suave, integrados por ceniza de 

caída intercalada por depósitos de DPDCs, con disminución de la presencia de grandes 

bloques, desde la zona proximal hasta la zona distal, y los depósitos de las DPDCs se 

extienden desde la zona proximal hasta la zona distal (Figura 2.9B), son las condiciones que 

representan el probable indicativo de una erupción dominada por explosiones localizadas a 

una profundidad equivalente a la POE. Para una erupción dominada por explosiones con 

profundidades mayores que la POE, se espera que se forme un anillo de tefra compuesto con 

depósitos de DPDCs que rellenen variaciones topográficas, intercalados con brechas de toba, 

principalmente en la zona proximal (Figura 2.9B; Graettinger et al., 2015a). Los 

experimentos con explosiones subsuperficiales muestran que el fenómeno de la explosión y 

el emplazamiento de los depósitos en el anillo de tefra, dependen fuertemente de la 

combinación de la profundidad, de la energía de la misma y de los materiales que sobreyacen 

el foco explosivo (Graettinger et al., 2014, 2015a, b; Valentine et al., 2015b). Las explosiones 

que ocurren en o muy cerca de la POE, producen los depósitos proximales más extensivos 

de escombros pobremente clasificados relativamente. La depositación de las facies 

proximales e intermedias, ocurre como resultado de un mecanismo de transporte balístico, es 

decir, la expulsión verticalmente dirigida que colapsa acompañada de la dispersión 

simultánea fuera del cráter (Valentine et al., 2015b).  La dispersión lateral de los fragmentos 

balísticos depende de la energía y de la profundidad a escala (Graettinger et al., 2015a). La 

topografía del terreno que se encuentra por arriba del foco de la explosión puede afectar 

fuertemente el ángulo de dispersión y la directividad del material expulsado. Las explosiones 

bajo un terreno relativamente plano producen la dispersión más amplia y una “cortina de 

fragmentos balísticos” con el mayor alcance, para una profundidad y energía dadas. Si las 

explosiones ocurren bajo el centro de un cráter y la profundidad es mayor que la POE, el 

material será expulsado verticalmente, formando una columna estrecha de escombros que 

principalmente colapsará adentro del mismo cráter (Taddeucci et al., 2013; Graettinger et al., 

2014, 2015a; Valentine et al., 2015b). Como la mezcla pobremente clasificada colapsa dentro 

del cráter, esta desplaza gas lateralmente y el gas es capaz de acarrear partículas finas hacia 

afuera del cráter, lo que podría disparar DPDCs de grano relativamente fino (también 
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llamadas oleadas piroclásticas u oleadas basales; Fisher & Waters, 1970; Waters & Fisher, 

1971, Graettinger et al., 2014, 2015a; Valentine et al., 2015b).  

Los experimentos han mostrado que, en el caso de una explosión que expulsa material 

verticalmente, aunque la mayoría del material cae de regreso adentro del cráter, los clastos 

balísticos son expulsados fuera del cráter (Valentine et al., 2012; 2015b). En el caso de las 

explosiones que ocurren en las paredes inclinadas de un cráter, pueden producir explosiones 

dirigidas con lóbulos de depósitos asimétricos (Valentine et al., 2015a, b). Dellino et al 

(2014) demostraron experimentalmente que una columna eruptiva muy densa colapsará y al 

regresar al terreno podría generar una corriente de densidad piroclástica, si la entrada de aire 

en la columna no es significante. Si  la entrada de aire a la columna es considerable, se podría 

generar una columna flotante, que resultaría en una caída piroclástica.  

Tabla (2.1). Comparación de interpretaciones de características del maar Stracciacappa (modificada de 

Valentine et al., 2015b). 

Característica Modelo conceptual 1  Modelo conceptual 2 

Toba de lapilli grueso, rica en 

bloques, de masiva a crudamente 

estratificada. 

Fragmentación pobre, 

emplazamiento por corrientes de 

densidad piroclástica 

concentradas. 

Explosión cerca de la POE, 

emplazamiento por cortina 

balística. 

 

Toba con estratificación cruzada 

y planar (laminada). 

 

Fragmentación fina, 

emplazamiento por corrientes de 

densidad diluidas. 

 

Explosión con profundidad 

mayor a la POE, efecto de cráter 

pre-existente, emplazamiento por 

corrientes de densidad diluidas. 

 

Alternancia de tobas 

estratificadas con capas de 

escoria de caída. 

 

Fluctuaciones en la 

disponibilidad de agua en el 

conducto. 

 

Fluctuaciones en el flujo de 

magma y/o en el flujo de agua, 

y/o diferentes estilos de actividad 

en diferentes bocas eruptivas 

dentro del cráter. 

 

Abundante escoria, de subangular 

a subredondeada, en tobas con 

estratificación cruzada y planar. 

 

Interacción de magma vesiculado 

con agua. 

 

Reciclaje en depósitos de escoria 

desde las fases eruptivas iniciales 

(derivadas por volátiles 

magmáticos?) dentro de la 

diatrema y su posterior expulsión 

por explosiones someras. 

 

Clastos máficos densos, de 

angulares a subredondeados. 

 

Brechiación y expulsión de rocas 

más antiguas. 

 

Brechiación y expulsión de 

intrusiones juveniles, 

solidificadas dentro de la 

diatrema (adicionalmente al 

mecanismo del modelo de Lorenz 

[1986]). 

Durante su ascenso, un cuerpo de magma puede seguir rutas complejas como dique 

alimentador a través de la roca encajonante, en la zona de la raíz de una diatrema en 

desarrollo, a través de varios mecanismos: (a) algunos cuerpos de magma pueden emplazarse 
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y resultar en intrusiones con distintas  formas y tamaños dentro de la diatrema y sin producirse 

interacciones explosivas agua/magma (Valentine & van Wyk de Vries, 2014; Valentine et 

al., 2015b), (b) otros cuerpos magmáticos alcanzan la superficie sin apreciable interacción 

con agua externa y posiblemente alimentan flujos de lava y actividad explosiva derivada de 

volátiles magmáticos (Valentine et al., 2015b), (c) un tercer caso, es el de los cuerpos de 

magma que interaccionan en la subsuperficie con agua externa, los cuales afectan 

fuertemente los procesos de la diatrema, en la que ocurren, en este caso, explosiones a 

diferentes niveles y localizaciones laterales, durante el tiempo de vida de un volcán maar-

diatrema (Valentine & White, 2012, Valentine et al., 2015b) y contribuyen a formar, una vez 

que la diatrema alcanza su etapa de madurez (Valentine et al., 2014), las llamadas zonas de 

fragmentación, que representan los epicentros donde ocurrieron interacciones explosivas no 

eruptivas (White & Ross, 2011; Valentine & White, 2012; Lefebvre et al., 2013). Las 

explosiones del caso anterior, resultan en un revoltura y mezcla de escombros dentro de la 

diatrema y generalmente sólo eruptan las que ocurren a profundidades menores a 200-250m 

(Sweeney & Valentine, 2015, Valentine et al., 2014, 2015b).  

El reciclado de clastos juveniles, dentro de la diatrema, puede ser evidenciado por los 

procesos de desgaste que se manifiestan en los diferentes grados de redondeo de los 

fragmentos (Valentine et al., 2015b). El caso del inciso (a) puede representar el suministro 

de clastos juveniles como fragmentos que son expulsados por explosiones posteriores 

(clastos juveniles reciclados; Valentine & White, 2012; Valentine et al., 2015b). La tabla 2.1 

muestra un comparativo de interpretaciones entre los modelos conceptuales 1 y 2 

(denominados así por Valentine et al [2015b]), sobre las características observadas en las 

facies del maar Stracciacappa, en Italia central. Dichas interpretaciones sugieren mecanismos 

de transporte y de evolución en la diatrema, a partir de los rasgos observados en el anillo de 

tefra. La base del modelo conceptual 1 fue propuesto por Lorenz (1986) y las ideas iniciales 

del modelo conceptual 2, fueron propuestas por Valentine & White (2012). 

2.2 Procesos de fragmentación del magma y productos en erupciones basálticas 

explosivas 

 Uno de los mecanismos que representa un papel clave en los procesos volcánicos, es 

precisamente la forma en que se fragmenta o rompe el magma, durante las erupciones 

explosivas (Dingwell, 1996; Alidibirov & Dingwell, 2000; Fowler, 2009). Esta 

fragmentación puede ocurrir principalmente, a través de algunos de los siguientes tipos de 

mecanismos (Heiken & Wohletz, 1991): (a) magmática, que resulta de la exsolución de 

volátiles disueltos en el magma (Cashman et al, 2000), (b) freatomagmática, en la que ocurre 

la interacción entre un cuerpo de magma en ascenso y agua externa, contenida en alguna 

fuente (Sheridan y Wohletz, 1981, 1983; Wohletz y McQueen, 1984; Wohltez, 1983, 1986), 

y (c)  freática, generada por el calentamiento de un acuífero por efecto indirecto de una fuente 

magmática (Mastin, 1991; Barberi et al., 1992; Germanovich & Lowell, 1995;). Los tres tipos 
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de fragmentación pueden producir fragmentos de magma fresco juvenil y líticos accidentales 

en proporciones distintas (Heiken & Wohletz, 1991). 

2.2.1 Fragmentación magmática 

 Se han propuesto varios modelos que describen los mecanismos de ruptura del 

magma, antes de salir expulsado en forma de clastos o material fragmentado hacia la 

atmósfera, durante las erupciones magmáticas. El modelo que ha tenido más aceptación es el 

que explica que la fragmentación ocurre por el exceso de presión en las burbujas de gas del 

magma (Sparks, 1978; Alidibirov, 1994; Hurwitz & Navon, 1994; Cashman et al., 2000; 

Massol & Koyaguchi, 2005). En realidad la fragmentación es la etapa final del movimiento 

de ascenso del magma en el interior del conducto volcánico (Massol & Koyaguchi, 2005), es 

decir, durante el ascenso, el magma es saturado en volátiles (principalmente H2O y CO2; 

Parfitt & Wilson, 2008) en el nivel de saturación; posteriormente pueden ocurrir dos procesos 

(Cashman et al., 2000): (a) nucleación homogénea, en el que el magma se sigue saturando 

en volátiles (supersaturación), hasta ascender al nivel donde se empezarán a formarse los 

primeros núcleos de burbujas de gas (nucleación), con su subsecuente crecimiento hasta 

llegar al nivel de la fragmentación, o (b) nucleación heterogénea , en el que inmediatamente 

inicia la formación de núcleos de burbujas de gas, al tiempo en que también empiezan a 

crecer las burbujas, hasta llegar a la superficie de fragmentación. El proceso de nucleación 

homogénea requiere el retraso de la nucleación, por lo que la nucleación ocurre a un nivel 

superior, durante el ascenso del magma. En cualquiera de los dos procesos anteriores, para 

que ocurra la fragmentación del magma, la fase gaseosa deber representar entre un 70-80 % 

(Cashman et al., 2000). Uno de los factores clave que afecta la saturación de volátiles en el 

magma, así como el crecimiento de las burbujas de gas y la posterior fragmentación, es la 

viscosidad, que está directamente relacionada con el contenido de sílice (SiO2; Spera, 2000; 

Parfitt & Wilson, 2008). Los modelos de crecimiento de burbujas de gas disueltas en un 

magma en ascenso en la corteza terrestre, han sido direccionados hacia tres tipos principales 

(para mayor detalle, ver la sección 5.2 de este trabajo) : (1) el modelo de la coalescencia 

(Verhoogen, 1951; Parfitt & Wilson, 2008; Giachetti et al., 2010; Moitra, 2013), (2) por 

decompresión de las burbujas de gas (Sparks, 1978; Hurwitz & Navon, 1994; Cashman et 

al., 2000; Parfitt & Wilson, 2008; Fowler et al., 2009) y, (3) por difusión de volátiles disueltos 

en el magma (Hurwitz & Navon, 1994; Proussevitch & Sahagian, 1996; Parfitt & Wilson, 

2008). El crecimiento por coalescencia ha sido considerado el principal mecanismo durante 

erupciones que involucran magmas de baja viscosidad (Sparks, 1978), como el caso de las 

erupciones estrombolianas (Parfitt & Wilson, 2008), pero también en erupciones de 

composición intermedia, como las vulcanianas (Parfitt & Wilson, 2008; Giachetti et al., 

2010) o inclusive magmas más ácidos (Klug & Cashman, 1996). El modelo de la disminución 

de la presión interna de las burbujas de gas (decompresión) ha sido aplicado, tanta para 

erupciones de magmas de baja viscosidad (Proussevitch & Sahagian, 1996; Toramaru, 2006), 

como para erupciones de magmas altamente viscosos (Houghton & Wilson, 1989; Hurwitz 
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& Navon, 1989; Proussevitch & Sahagian, 1996; Alidibirov & Panov, 1998; Dingwell, 

1998). Básicamente hay una asociación entre el uso del modelo de la decompresión y el de 

la difusión (Hurwitz & Navon, 1989; Proussevitch & Sahagian, 1996; Dingwell, 1998; 

Navon et al., 1998). Más recientemente se han utilizado modelaciones numéricas para 

describir la dinámica de crecimiento de las burbujas asociadas a la fragmentación magmática 

(L´Heureux, 2007) o modelos combinados como difusión-coalescencia, decompresión-

difusión (Toramaru, 2006). 

2.2.2 Fragmentación freática 

Las erupciones de tipo freáticas suelen ocurrir debido a la expansión súbita de un 

cuerpo de agua contenido en un acuífero, que es calentado por un cuerpo ascendente de 

magma, sin que exista un contacto directo entre el dique de magma y el acuífero (Figura 

2.10), con la subsecuente expulsión de  fragmentos de la roca encajonante y vapor (Barberi 

et al., 1992; Mastin, 1995; Germanovich & Lowell, 1995).  

 

 

Figura (2.10).- Esquema de las capas límite a lo largo de las paredes de un dique, la zona calentada por el 

dique y el cráter de explosión. La figura no está a escala, de tal forma que el diámetro del cráter es 

aproximadamente una o dos veces más grande que el ancho del dique (d) y el ancho de la capa límite de vapor 

(δ) es aproximadamente igual al radio del cráter. El dique es emplazado a una profundidad h por debajo de 

la superficie; w denota la velocidad de ascenso del vapor (modificado de Germanovich & Lowell, 1995).  

El fenómeno de las erupciones freáticas es muy variado y puede originarse con alguno 

de los siguientes mecanismos (Barberi et al., 1992): (1) explosiones de sistemas geotérmicos 

confinados con o sin la acción directa de fluidos magmáticos, mencionando que la 

acumulación de vapor bajo estratos de roca impermeable puede deberse a: (a) caída de 

presión, causada por sismos o deslizamientos que rompan o reduzcan la cubierta de roca, (b) 

progresivo auto-sellamiento de la cubierta de roca, y (c) elevación de isotermas por 

incremento de flujo de calor; (2) explosiones causadas por la vaporización de fluidos 

superficiales percolados en conductos calientes temporalmente cerrados en un volcán activo. 
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Los principales productos de las erupciones freáticas son depósitos de bloques balísticos de 

diversas dimensiones, derivados de la roca pre-existente, en la cual se excava el cráter de las 

explosiones (Germanovich & Lowell, 1995). Los bloques balísticos quedan inmersos en una 

matriz lodosa correspondiente a una mezcla de polvo fino y vapor condensado. El depósito 

de bloques balísticos con la matriz fina (brecha freática), ausente de material juvenil (Ollier, 

1967; Sheridan & Wohletz, 1983), suele tener una dispersión limitada por la trayectoria del 

componente balístico (Barberi et al., 1992). La estructura de las brechas freáticas, 

generalmente es masiva y suele contener bloques líticos alterados hidrotermalmente 

(Sheridan & Wohletz, 1983). 

2.2.3 Fragmentación freatomagmática 

El fenómeno de fragmentación freatomagmática debido a interacción explosiva, ha 

sido ampliamente estudiado desde aproximaciones experimentales en laboratorio, a través de 

interacciones análogas, las llamadas “Interacciones Enfriador-Combustible-Fundido” 

(MFCI, Molten Fuel Coolant Interactions, por sus siglas en inglés;  Wohletz, 1983, 1986; 

Wohletz & McQueen, 1981, 1984; Wohletz et al., 1989; Zimanowski, 1998; Zimanowski et 

al., 1991, 1995, 1997a, 1997b; Büttner et al., 2002). Además de la proporción agua/magma, 

existen otros controles que gobiernan la fragmentación freatomagmática, se pueden 

mencionar: la viscosidad, la temperatura, la presión de confinamiento y el modo de contacto 

agua/magma (Morrissey et al., 2000). La proporción agua/magma está relacionada con la 

eficiencia de la conversión de energía térmica en energía mecánica, durante una erupción 

freatomagmática (Sheridan & Wohletz, 1983; Wohletz & Sheridan, 1983; Wohletz, 1986). 

La viscosidad que presentan los diferentes tipos de magmas, va desde algunos 𝑃𝑎. 𝑠 para 

magmas basálticos y de hasta 108 𝑃𝑎. 𝑠 para magmas riolíticos (Spera, 2000), afecta 

principalmente la etapa inicial de la interacción explosiva, es decir, de la pre-mezcla 

hidrodinámica entre el agua y el magma (Morrissey et al., 2000; Zimanowski & Wohletz, 

2000). El principal mecanismo que genera el trabajo de expansión y conduce a la explosión, 

durante la interacción agua/magma, es la gran diferencia en la expansión volumétrica entre 

el agua y el magma (Sheridan & Wohletz, 1983), mientras que el enfriamiento del magma 

crea menor espacio, el agua incrementa potencialmente el espacio necesario para una 

expansión isobárica (Zimanowski & Wohletz, 2000). Zimanowski (1998) reporta que las 

explosiones freatomagmáticas típicamente ocurren cuando el magma encuentra agua a 

presiones hidrostáticas por debajo de 21.71 MPa (presión crítica del agua) y a profundidades 

de ~ 2 km (Valentine et al., 2014). El modo de contacto agua/magma tiene vital importancia, 

tal que en la naturaleza una premezcla explosiva se formará exclusivamente con un dominio 

de fundido en exceso y agua dispersa en la fase de fundido (Zimanowski et al., 1995, 1997a, 

b; Zimanowski, 1998).  

La tasa de transferencia de calor tiene influencia sobre el modo de contacto entre el 

agua y el magma, dado que para una tasa de transferencia de calor reducida, bajo condiciones 

de una película de vapor estable, el enfriamiento del fundido será tan efectivo, que se podrán 
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formar gotas de fundido completamente sólidas, en menos de un segundo y la interacción 

explosiva será inhibida (Zimanowski, 1995). 

 

Figura (2.11).- Ambiente hipotético de actividad hidrovolcánica subsuperficial, mostrando (a) el contacto 

inicial de magma con sedimentos saturados, (b) crecimiento de la película de vapor, (c) mezcla de magma con 

sedimentos, y (d) expansión de vapor de alta presión en un pulso explosivo (modificado de Sheridan & Wohletz, 

1983).  

La dinámica física de una interacción explosiva enfriador-combustible fundido 

(MFCI) puede ser, en general, descrita por cuatro fases (Zimanowski et al., 1997a; Morrissey 

et al., 2000): (1) una fase de premezcla hidrodinámica, que ocurre con el contacto inicial de 

la mezcla del combustible (magma) y el enfriador (agua), bajo condiciones de ebullición de 

una película de vapor estable (fenómeno de Leidenfrost), (2) colapso completo de la película 

de vapor, causado por el paso de un pulso de presión, que puede ser de origen externo (por 

ejemplo: sismicidad) o por implosión local (es decir, “martillo de agua”), debida a la 

condensación rápida del vapor enfriado, (3) una fase de fragmentación fina e incremento 

episódico de la transferencia de calor, conduciendo a la presurización y supercalentamiento 

del agua, con la subsecuente expansión y rápido incremento del esfuerzo de carga sobre el 

fundido y, (4) la expansión volumétrica de la mezcla enfriador-combustible, al transformarse 

de agua supercalentada a vapor supercalentado. El proceso anterior fue adaptado por 
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Sheridan & Wohletz (1983) a un ambiente hipotético hidrovolcánico natural (ver Figura 

2.11). 

 Como los fundidos magmáticos son sistemas sublíquidos con temperaturas de sólo 

100-200 K por arriba de la temperatura de solidus (la temperatura a la que un fundido 

magmático existe como sólido), se requiere que la tasa de flujo de calor se incremente en 1-

2 órdenes de magnitud para que todas las películas de vapor de la premezcla colapsen e inicie 

el proceso de fragmentación térmica fina, con el consecuente crecimiento del área de contacto 

en la interface agua/magma (Zimanowski et al., 1997a), esto provocará la presurización del 

sistema, incrementando el esfuerzo hasta un valor crítico, en el que, el rápido enfriamiento 

del fundido generará la fractura frágil y el incremento del contacto de la interface. El aumento 

extremadamente rápido de la presión hidráulica y su liberación por reacción frágil causará 

fuertes ondas de choque explosivas, que serán emitidas. El agua sobrecalentada y el vapor, 

se desacoplan del sistema y pueden conducir a una erupción freatomagmática y un proceso 

de fragmentación (Zimanowski et al., 1997a). Los fragmentos finos (< 130 μm) producidos 

durante el proceso de fragmentación frágil suelen considerarse las huellas de una explosión 

termohidráulica y son llamadas partículas activas (Zimanowski et al, 1997a; Büttner et al, 

2002; Németh, 2010). Después de la fragmentación final el agua es evaporizada y su posterior 

expansión expedita produce la rápida aceleración del fundido de alrededor del foco de la 

explosión y la formación de inestabilidades en el líquido magmático, que conducen a la 

fragmentación dúctil en dos modos (Büttner et al., 2002): (a) confinada, que ocurre durante 

la fase inicial del sistema en expansión cuando el fundido está confinado, en la que se alcanza 

la máxima presión y el fundido reacciona formando partículas con formas redondeadas, con 

superficies lisas, que se asume como un resultado de la Inestabilidad de Taylor (Wohletz, 

1983), (b) al aire libre, que ocurre cuando el fundido aún está caliente y es expulsado de su 

confinamiento a altas velocidades, formando figuras elongadas con superficies lisas, dicho 

fenómeno puede ser modelado como Inestabilidad de Helmohltz (Zimanowski et al., 1997a; 

Büttner et al., 2002). Las partículas formadas durante la fragmentación dúctil se conocen 

como partículas pasivas (Büttner et al., 2002; Németh, 2010). 
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III. FACIES DEPOSICIONALES Y MIGRACIÓN DEL FOCO ERUPTIVO DEL 

AXALAPAZCO ATEXCAC: IMPLICACIONES PARA LA MORFOLOGÍA DEL 

CRÁTER 

 

3.1 Introducción 

 Las explosiones freatomagmáticas pueden originar la expulsión de grandes 

fragmentos balísticos de la roca encajonante o de magma fresco (Self et al., 1980; White & 

Schmincke, 1999; Németh et al., 2001; Lorenz, 2007; Kereszturi & Németh, 2012; Jordan et 

al., 2013), los cuales pueden salir hacia la atmósfera, describiendo trayectorias parabólicas e 

hiperbólicas; estas últimas son ocasionadas principalmente por la resistencia que ofrece el 

aire cuando los fragmentos son transportados a través de la atmósfera (McGetchin et al., 

1974). Las deformaciones que producen los fragmentos balísticos en el terreno donde se 

impactan, también conocidas como “huellas de impacto”, son indicadores del área fuente de 

los clastos balísticos; sin embargo, en muchos casos, ya sea que la superficie de depósito está 

compuesta de material piroclástico de grano muy grueso, o que no haya habido suficiente 

humedad para deformar plásticamente los depósitos por impacto de bloques balísticos, de tal 

manera que en esos casos existe la necesidad de utilizar otro criterio para determinar 

trayectorias. Debido a lo anterior, en el axalapazco Atexcac se consideraron otros aspectos 

para inferir trayectorias balísticas. Sólo se tomaron en cuenta bloques con formas alargadas, 

debido a que los proyectiles son expulsados, desde el foco explosivo, siguiendo una 

trayectoria general paralela con su diámetro mayor y girando alrededor de un eje 

perpendicular a este, durante el transporte. Así, el proyectil permanecerá con su eje mayor en 

la dirección de su trayectoria, esto especialmente aplicado a grandes bloques que viajan 

distancias cortas, como se ha observado en videos de diferentes volcanes (Waitt et al., 1995; 

Taddeucci et al., 2012); por lo que consideramos grandes bloques líticos (densos) elongados, 

que son menos afectados por modificaciones en su transporte a través del aire, comparados 

con los bloques pequeños o equidimensionales.  

 Este capítulo presenta un estudio inverso que consiste en la inferencia de trayectorias 

de grandes bloques balísticos (desde 10 cm hasta más de 2m de diámetro), emplazados en 

diferentes facies, para tratar de explicar la migración lateral de focos explosivos durante la 

evolución de este volcán maar. Las inferencias acerca de la alternancia de los diferentes focos 

explosivos, se utilizarán para explicar la morfología del cráter, como se puede apreciar en la 

actualidad. 

 

3.2 Física del transporte atmosférico de fragmentos balísticos 

Durante las erupciones explosivas los volcanes pueden arrojar material fragmentado 

hacia la atmósfera, a velocidades, en algunos casos, de más de 100 m/s (Minakami, 1942; 

Nairn & Self, 1978; Fargents & Wilson, 1993; Bower & Woods, 1996), y en otros casos, esas 

velocidades pueden superar la velocidad del sonido (> 1 Mach) en la atmósfera (Fudali & 
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Melson, 1972; Nairn, 1976). Para estimar velocidades de salida, se han formulado algoritmos 

matemáticos que consideran la fuerza de arrastre, asumiendo un coeficiente de arrastre 

constante (Minakami, 1942) o un coeficiente de arrastre variable (Wilson, 1972; Waitt et al., 

1995; Alatorre-Ibargüengoitia & Delgado-Granados, 2006). En otros casos, se han utilizado 

metodologías basadas en fotobalísticos (McGetchin et al., 1974; Nairn & Self, 1978; Ishihara, 

1985) y más recientemente técnicas de percepción remota como Radar Doppler (Donnadieu 

et al., 2005; Gouhier & Donnadieu, 2011) o análisis a través de cámaras de alta velocidad 

(Taddeucci et al., 2012; Taddeucci et al., 2014, 2017).  

 

Figura (3.1).- Diagrama simple de las fuerzas que actúan durante el transporte atmosférico de un balístico 

volcánico. El fragmento alargado seguirá la trayectoria del eje “Y” mientras que gira alrededor del eje “X”, 

impulsado por la velocidad (V) y a la vez frenado por la fuerza de arrastre (Fd), la cual es representada por 

la fricción que ofrece el aire atmosférico, siendo este último, el fluido a través del cual se mueve el fragmento; 

dicha fuerza de oposición tiene dirección opuesta a la de la velocidad. La gravedad es una fuerza que actuará 

hacia el centro de la Tierra (adaptado de Sherwood, 1967).  

Se han obtenido experimentalmente las velocidades de expulsión de fragmentos en 

interacciones explosivas enfriador-combustible fundido por Büttner et al. (2002) y 

Zimanowski et al. (1997a) de 100 y 75 m/s, respectivamente. Self et al. (1980) estimaron 

velocidades de 100 m/s para grandes bloques expulsados por los maar Ukinrek. Pfeiffer 

(2001) utilizó la distribución de tamaños de fragmentos balísticos para estimar el desarrollo 

de la boca eruptiva durante la erupción Minoan en el volcán Santorini. Más recientemente, 

Swanson et al. (2012) usaron la distribución de bloques balísticos para inferir la localización 

de bocas eruptivas en el volcán Kilauea y Jordan et al. (2013) utilizaron velocidades de 100 

m/s para modelar clastos balísticos y proponer la coalescencia de múltiples cráteres someros, 

para explicar la morfología del maar Purrumbete Lake. 

 La resistencia que ofrece el aire cambia ligeramente la trayectoria de los clastos 

balísticos cuando estos son transportados a través de la atmósfera, variando de una trayectoria 

parabólica a una hiperbólica (McGetchin et al., 1974). Entre las fuerzas que actúan en el 

vuelo atmosférico de un fragmento balístico se pueden mencionar: la velocidad del fragmento 

(V), la fuerza de arrastre atmosférico (Fd) y la aceleración debida a la gravedad de la Tierra 

(g) (Sherwood, 1967; Mastin, 2008). La velocidad actúa a lo largo de la trayectoria del 
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fragmento, la fuerza de arrastre se opone al movimiento del fragmento y la aceleración 

gravitacional actúa hacia el centro de la Tierra (Figura 3.1). Al mismo tiempo, la fuerza de 

arrastre depende de un coeficiente adimensional de arrastre, el cual a su vez, está una función 

de la forma, velocidad y sección transversal del fragmento, y de la densidad del aire. 

Para modelar las trayectorias de los bloques balísticos del axalapazco Atexcac usamos el 

software Eject! (versión 1.4; Mastin, 2008). Las ecuaciones que gobiernan el vuelo 

atmosférico de un bloque balístico son: 

                
𝑑𝑉𝑥

𝑑𝑡
=

𝐹𝑥

𝑚
=

−𝑉𝑥𝜌𝑎𝑉𝐴𝐶𝑑

2𝑚
                           (3.1) 

 

                
𝑑𝑉𝑧

𝑑𝑡
=

𝐹𝑧

𝑚
=

−𝑉𝑧𝜌𝑎𝑉𝐴𝐶𝑑

2𝑚
− g

𝜌𝑟−𝜌𝑎

𝜌𝑟
   (3.2) 

Donde 𝜌𝑎 es la densidad del aire, 𝜌𝑟 es la densidad del bloque balístico, 𝐴 es el área 

de la sección transversal del bloque, 𝐶𝑑 es el coeficiente de arrastre, 𝑚 es la masa del bloque, 

g es la aceleración gravitacional (9.81 m/s2), 𝑉𝑥 y 𝑉𝑧 son las velocidades, horizontal y vertical, 

respectivamente, 𝐹𝑥 y 𝐹𝑧 son las componentes, horizontal y vertical, de la fuerza de arrastre 

y  𝑡 es el tiempo. Para resolver las ecuaciones (3.1) y (3.2) Eject! Utiliza el método de Runge-

Kutta de cuarto orden (Minakami, 1942; Wilson, 1972). Este modelo asume que asume que 

la fuerza de arrastre (𝐹𝑑; ver Figura 3.1) debida a la resistencia del aire atmosférico, en el 

cual el fragmento se mueve, es proporcional al cuadrado de la velocidad del mismo fragmento 

(Sherwood, 1967). Un factor muy importante que influencia la trayectoria de un fragmento 

balístico, es el coeficiente de arrastre, el cual es una función directa de la forma del clasto y 

de las condiciones del medio fluido a través del cual el fragmento se mueve. Mironer (1979) 

propuso que el coeficiente de arrastre depende de la forma del objeto (clasto) y del tipo de 

régimen (flujo laminar o turbulento). En este trabajo se consideró el criterio utilizado por 

Mironer (1979) para seleccionar el coeficiente de arrastre (ver detalles en la sección 3.4.1) y 

usarlo en el software Eject! para realizar la modelación de las trayectorias de los bloques 

balísticos. 

  

3.3 Facies deposicionales del axalapazco Atexcac 

 Para describir la secuencia maar del axalapazco Atexcac se consideraron dos 

secciones estratigráficas: a) una sección sur (Figura 3.2) que contiene depósitos de facies 

muy bien expuestos y un mejor acceso, y b) una sección norte (Figura 3.3), que sirvió para 

correlacionar la ocurrencia de facies que registraron impactos de bloques balísticos, durante 

la evolución de volcán Atexcac. Para explicar la secuencia mar presentamos una descripción 

de seis facies definidas y las cuatro unidades que contienen dichas facies. 

3.3.1. Descripción de facies 
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Figura (3.2).- Sección estratigráfica sur que muestra las facies consideradas. Facies 1: clastos juveniles bien 

clasificados, soportados por clastos; facies 2: cenizas finas con estratificación cruzada y planar, acompañadas 

de capas de lapilli (líticos y material juvenil), algunos canales de relleno sedimentarios y abundante lapilli 

acrecional; facies 3: clastos juveniles con líticos diversos, soportados por clastos; facies 4: intercalación de 

capas de brechas masivas o estratificadas con cenizas finas con estratificación cruzada; facies 5: intercalación 

capas de lapilli grueso masivas o estratificadas con capas de ceniza fina; y facies 6: brechas con megabloques 

con lapilli acrecional. Ver localización de esta sección en la figura 4.8.  

Las seis facies consideradas en este estudio son: (1) clastos juveniles bien clasificados 

(Figura 3.4.d), (2) cenizas finas, canales y lapilli acrecional (Figura 3.4.c), (3) clastos 
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juveniles con líticos diversos (Figura 4.4.b), (4) brechas y cenizas con estratificación cruzada 

(Figura 3.5), (5) capas gruesas de lapilli y ceniza fina masiva, y (6) brechas con megabloques 

y lapilli acrecional (Figura 3.5). Las características principales de estas facies deposicionales 

son las siguientes: 

1. Clastos juveniles bien clasificados (facies 1). Estas facies ocurren en la sección sur 

(Figura 3.2) con espesores de alrededor de 20 cm y en la sección norte (Figura 3.3) los 

espesores son de 15-20 cm. Esta facies incluye una muy incipiente (~ 1 mm) capa laminada, 

rica en líticos, de color gris de lapilli muy fino, seguida de un horizonte caracterizado por la 

dominancia de lapilli fino y poca presencia de lapilli medio (~ 1 cm de diámetro) de material 

juvenil gris claro, bien clasificado, soportado por clastos con formas, de subredondeadas a 

subangulosas, acompañados por una menor proporción de líticos de basalto y rocas alteradas 

con formas angulosas, y escoria roja con forma redondeada (ver fotografías de las Figuras 

3.4.a y 3.4.d). 

2. Cenizas finas, canales y lapilli acrecional (facies 2).  Consisten dominantemente 

en capas de ceniza gris fina, con estructura planar o estratificación cruzada, con algunas capas 

de lapilli, presencia de canales sedimentarios de relleno y lapilli acrecional (Figuras 3.4.a y 

3.4.c). Las capas de ceniza fina contienen fragmentos líticos angulares de caliza y basalto 

con escaso lapilli fino de material juvenil. Los canales sedimentarios de relleno consisten en 

brechas masivas de material juvenil (de lapilli fino a mediano) y diversos líticos angulares, 

sin gradación aparente. Tanto las cenizas estratificadas como los canales de relleno, muestran 

huellas de impacto producidas por bloques balísticos de rocas de andesita, basalto, caliza y 

microdiorita (Yáñez & García, 1982), los cuales causaron algún grado de deformación 

plástica, especialmente en las cenizas finas. Existe una clara dominancia de las capas con 

estratificación cruzada y planares de ceniza de grano fino (ver fotografías de las Figuras 3.4.a 

y 3.4.c). 

3. Clastos juveniles con líticos diversos (facies 3). Estas facies son caracterizadas por 

consistir en brechas masivas, soportadas por clastos, escasa presencia de matriz de ceniza, de 

fina a gruesa, y contener fragmentos juveniles, con tamaños de lapilli fino a bloques 

pequeños, con dominancia de lapilli grueso de material juvenil. Los clastos juveniles son 

complementados con proporciones menores de líticos angulares de basalto, caliza y rocas 

alteradas. En algunos casos, el tamaño de los líticos y el material juvenil, alcanza desde lapilli 

muy fino hasta pequeños bloques, y en otros casos, sólo de lapilli fino (ver fotografías de las 

Figuras 3.4.a y 3.4.b). 

4. Brechas y cenizas con estratificación cruzada (facies 4). Los depósitos de las facies 

4 consisten en la intercalación de brechas planares o masivas con capas de ceniza fina con 

estratificación cruzada. Los horizontes estratificados de ceniza tienen presencia limitada de 

líticos con tamaño de lapilli, principalmente de caliza y un muy bajo contenido de basaltos, 
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rocas alteradas, escoria roja y fragmentos juveniles. Tanto en los horizontes de ceniza, como 

en las brechas se presentan algunas huellas de impacto de bloques balísticos.  

 

Figura (3.3).- Sección estratigráfica norte que muestra las diferentes facies que formaron esta sección. Note la 

diferencia en espesores, particularmente de las unidades 1, 2 y 3. Los depósitos de la facies 1 de esta unidad 

es el horizonte con menor de toda la secuencia maar. Esta sección es dominada principalmente por facies 4 y 

5, aunque en la unidad I no estén presentes. En general, los bloques balísticos presentes en esta sección, 

ocurrieron en todos los tipos de facies. Ver localización de esta sección en la figura 3.8. 

Las capas de brechas son moderadamente clasificadas y muestran estructura masiva 

o estratificación planar difusa, y están integradas por fragmentos juveniles y líticos, con 
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dominancia de fragmentos líticos de basalto y rocas alteradas, y muy pocos clastos de 

microdiorita y escoria roja. La proporción de fragmentos líticos y clastos juveniles en las 

brechas, es de alrededor de 80-20% (determinado por análisis de componentes). Ver 

fotografía de Figura 3.5.  

5. Capas de lapilli grueso y ceniza fina masiva (facies 5). Dichas facies incluyen 

capas masivas (difusamente estratificadas) de lapilli grueso y ceniza masiva. Estas capas 

estratificadas son brechas compuestas de líticos de basalto, rocas alteradas, Microdiorita y 

caliza, con muy poca presencia de fragmentos juveniles. Aunque las brechas están soportadas 

por clastos, hay una muy incipiente presencia de matriz de ceniza, las cuales están 

intercaladas con algunas capas muy finas (~ 3 cm) de ceniza con estratificación cruzada. Esas 

capas tienen, en la mayoría de los casos, estructura masiva, pero en algunos lugares estas 

tienen estratificación planar muy difusa. También se pueden apreciar unos pocos líticos de 

basalto y lapilli muy fino de material juvenil, y en algunos niveles, pueden aparecer clastos 

de lapilli fino de rocas alteradas y caliza.  

6. Brechas con megabloques y lapilli acrecional (facies 6). Los depósitos de estas 

facies tienen una diferencia muy marcada comparadas con las brechas de las facies 4 y 5, ya 

que están compuestos por brechas cuyos espesores alcanzan más de 2m y consisten en 

fragmentos de lapilli, de fino a grueso, de caliza y clastos de material juvenil. Hay algunos 

bloques de caliza de tamaño medio (< 50-60 cm). Los bloques con tamaños mayores a 1m, y 

que en ocasiones sobrepasan los 2 m, son de composición microdiorítica. Existen otros pocos 

bloques basálticos. En algunos niveles estas brechas tienen estructura planar difusa, pero en 

general es masiva y caótica. Las formas de los fragmentos líticos de lapilli y bloques, son 

desde subangular a angulares (ver fotografía de la Figura 3.5). 

En general, las facies 4 y 5 son las más abundantes en las secciones sur y norte; sólo 

muestran algunas diferencias en las distribuciones de tamaño de grano. Los depósitos de las 

facies 1 están presentes sólo en una ocasión, considerando las dos secciones, sur y norte. Los 

depósitos de las facies 2 aparecen dos veces en la sección sur, mientras que en la sección 

norte, ocurren sólo en una ocasión. Los depósitos de las facies 3 se presentan dos veces en la 

sección sur, en la parte media de la unidad I y en la parte inferior de la unidad IV; mientras 

que en la sección norte sólo ocurre en una ocasión, en su parte media. Los depósitos de las 

facies 6 están presentes en ambas secciones, sur y norte, en proporciones similares (Figuras 

3.2 y 3.3). Los depósitos de las facies 6 de ambas secciones estratigráficas, presentan 

abundantes bloques balísticos de diversas composiciones. 

3.3.2 Secuencia estratigráfica del axalapazco Atexcac 

 Las secciones estratigráficas sur y norte fueron divididas en cuatro unidades, 

siguiendo la columna estratigráfica propuesta por Carrasco-Núñez et al. (2007) y de acuerdo 
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a las facies deposicionales dominantes descritas (en párrafos anteriores) para cada unidad. 

Una breve descripción de las unidades estratigráficas propuestas es:  

Unidad I 

 La unidad I tiene 10 m de espesor en la sección sur (Figura 3.2) y sólo 1 m en la 

sección norte (Figura 3.3). Es caracterizada principalmente por la presencia marcada de 

facies 2. En esta unidad, las facies 2 se presentan en dos ocasiones. Esta misma unidad 

contiene clastos juveniles bien clasificados, soportados por clastos (facies 1) y facies en la 

parte media que consisten en clastos juveniles, soportados por clastos, con líticos diversos 

(facies 3), los cuales pueden representar depósitos piroclásticos de caída. 

 

Figura (3.4).- Fotografías que muestran diferentes facies: a) facies 1, 2 y 3 de la secuencia maar y la “toba 

café, una de las capas de la secuencia pre-maar. b) detalle de la facies 3 de la foto a), mostrando una brecha 

masiva, soportada por clastos, integrada por material juvenil y líticos diversos. El tamaño del GPS rojo es de 

10 cm. c) Detalle del rectángulo de la parte inferior de la foto a), mostrando capas planares o con 

estratificación cruzada y canales de relleno sedimentarios; en la parte inferior de la imagen es mostrada parte 

de la facies 1. Las dimensiones del rectángulo son de 1.8 x 1.0 m. d) Detalle de la facies 1 de la imagen a), 

mostrando material de caída de escoria juvenil; la parte inferior a la facies 1 corresponde a depósitos de la 

toba café de la foto a). El tamaño de la navaja es 10 cm. La secuencia maar inició con la facies 1 y el detalles 

del contacto con los depósitos de las unidades pre-maar se muestra en la imagen de la foto d).  
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Unidad II 

 La unidad II, con 30 m de espesor en la sección sur y 24 m de espesor en la sección 

norte, se identifica por contener, en su mayoría, facies 4 y 5. Los depósitos de las facies 6 

ocurren sólo una vez en ambas secciones, y únicamente en la sección sur están presentes, 

depósitos de facies 2 con estructuras de canales sedimentarios de relleno. 

 

Figura (3.5).-  Fotografías que muestran los rasgos característicos de las facies 4 y 6. En la imagen superior 

aparecen las intercalaciones típicas de brechas masivas o planares y capas de ceniza con estratificación 

cruzada, correspondientes a las facies 4. Se puede notar una pequeña deformación originada por el impacto 

de un bloque de caliza de 17 cm de diámetro. En la parte inferior de la imagen se puede apreciar sólo una 

parte de una facies 6, pero es suficiente para exponer fragmentos líticos de lapilli de medio a grueso, de 

diferentes litologías. El tamaño del martillo es 33 cm.  

Unidad III  

 Esta unidad tiene 11 m de espesor en la sección sur (Figura 3.2) y 23 m en la sección 

norte (Figura 3.3). En la sección sur se presentan facies 4, 5 y 6. Las facies  6 de la sección 

norte, tienen en promedio, espesores mayores. La unidad III está caracterizada en la sección 

norte por la presencia dominante de depósitos de facies 5 con 10 m de espesor, los cuales 

representan la facies con mayor espesor en toda la secuencia maar del volcán.  

Unidad IV 



43 
 

 La unidad IV ubicada en la parte superior de la secuencia maar, tiene 10 m de espesor 

en la sección sur (Figura 3.2) y 13 m en la sección norte (Figura 3.3). Esta unidad, además 

de presentar, sólo facies 4 y 5, en una ocasión en la sección norte, presenta en la sección sur, 

facies 3 y 6. Además de los depósitos de las facies 4, aparecen depósitos de 7 m de espesor 

de facies 5 en la sección norte. 

 

Figura (3.6).- Fotografías que muestran cuatro diferentes tipos de fragmentos balísticos: a) bloque balístico 

de caliza (A35) con un diámetro máximo de 33 cm, impactado en una capa de cenizas con estratificación 

cruzada de una facies 4; b) bloque basáltico (A36) con diámetro máximo de 45 cm, impactado en una  capa 

masiva de cenizas de una facies 5; c) bloque de material juvenil (A43) con corteza de pan y diámetro máximo 

de 20 cm, impactado en una capa de cenizas con estratificación cruzada perteneciente a una facies 4; d) uno 

de los bloques balísticos (A23) más grandes de composición microdiorítica, con un diámetro máximo de 2.3 m, 

impactado en un brecha de una facies 6. Los bloques A35, A36 y A43 fueron emplazados en la unidad IV de la 

pared interna norte del cráter; mientras que el bloque A23 se impactó en la unidad II de la pared interna sur. 

El bolígrafo de las imágenes a), b) y c) tiene 15 cm de longitud y el martillo de la imagen d) tiene 33 cm de 

longitud. En cada una de las imágenes se indica la ubicación de la fuente de donde proviene cada bloque. 

3.4 Distribución de fragmentos balísticos y áreas fuente 

3.4.1 Metodología 

 Durante la formación de la secuencia maar del axalapazco Atexcac, ocurrieron 

interacciones explosivas agua/magma (Carrasco-Núñez et al., 2007), las cuales originaron la 

expulsión de una gran cantidad de fragmentos o bloques, que describieron trayectorias 

balísticas atmosféricas, impactándose en la secuencia estratigráfica Atexcac, causando 
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huellas de impacto o deformaciones en los estratos de dicha secuencia. Para inferir 

trayectorias de bloque balísticos, la configuración más conveniente es contar en campo, con 

un afloramiento en forma de pared vertical y que se paralelo a la trayectoria del fragmento, 

considerando una exposición en 3D. Cuando fue posible pudimos utilizar huellas de impacto 

o las deformaciones que los bloques produjeron en los estratos de la secuencia; en la mayoría 

de los casos consideramos grandes bloques alargados (Figura 3.6), impactados en paredes 

verticales, o casi verticales, del cráter, pero siempre considerando bloques que mostraran 

evidencia de su posición “in situ”. Para tener una mejor precisión al realizar la medición de 

los diámetros de los bloques e inferir mejor las trayectorias, removimos el material que cubría 

cada bloque balístico en la pared en que fue impactado.  

Aunque la rotación o giro de los fragmentos, durante su trayectoria, puede ser 

irregular o aleatoria y bajo ciertas condiciones, la trayectoria original puede tener variaciones 

debido al llamado “efecto Magnus” que originan que la trayectoria rectilínea del clasto se 

convierta en una curva parabólica (Taddeucci et al, 2017) particularmente para bloques 

equidimensionales, se asume que los bloques alargados (un diámetro mayor que los otros 

dos) son expulsados a la atmósfera describiendo una trayectoria dominantemente rectilínea 

(desde una vista aérea), en la que el eje o diámetro máximo del proyectil rotará cercanamente 

en un plano vertical (ver Figura 3.1), pero siguiendo una línea recta, impactándose en el 

terreno con un cierto ángulo (que no necesariamente es igual al ángulo final de la trayectoria 

antes del impacto). Los 43 balísticos de Atexcac utilizados en este estudio, no muestran 

evidencia de haber sufrido alguna desviación debido al efecto Magnus, sin embargo, dicho 

efecto representa una fuente importante de incertidumbre que afectaría las trayectorias 

asumidas. 

Para inferir trayectorias atmosféricas sólo se consideraron bloques balísticos con 

forma elongada (Figura 3.6) que estuvieran en su posición in situ, con el tamaño posible más 

grande y así minimizar el probable error en la medición de la trayectoria, durante su viaje 

aéreo (Waitt et al., 1995). Después de revisar la posición estratigráfica in situ en campo de 

cada proyectil balístico, se midieron sus diámetros mayor, medio y menor, utilizando una 

cinta métrica; el azimut fue determinado usando una brújula, pero considerando la 

orientación del diámetro mayor de los bloques y registrando su localización con un equipo 

GPS (las coordenadas UTM de cada bloque balístico fueron medidas considerando un error 

de ± 3m). La información registrada en campo de los 43 fragmentos balísticos medidos 

(Tabla 3.1) se usó para integrar una pequeña base de datos en Excel, en la cual se calcularon 

parámetros como el desnivel de impacto (Figura 3.7), medido entre el nivel del agua de la 

laguna y el punto de impacto del bloque; el elipsoide de cada fragmento, del que finalmente 

se obtuvo un promedio para utilizarlo en la modelación de las trayectorias de los bloques. El 

elipsoide de cada bloque se obtuvo como: 

𝐸𝑙𝑖𝑝𝑠𝑜𝑖𝑑𝑒 =
2(𝑑𝑖á𝑚𝑒𝑡𝑟𝑜 𝑚𝑎𝑦𝑜𝑟)

𝑑𝑖á𝑚𝑒𝑡𝑟𝑜 𝑚𝑒𝑑𝑖𝑜+𝑑𝑖á𝑚𝑒𝑡𝑟𝑜 𝑚𝑒𝑛𝑜𝑟
                              (3) 
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Tabla (3.1).- Localización y características de bloques balísticos medidos y considerados en este estudio: 

Número 

Coordenadas  

UTM 

Composición 

Diámetro 

Promedio 

(cm) 

Elipsoide 
Densidad 

(kg/m3) 

Azimut 

(grados) 

 Desnivel 

de 

Impacto 

(m) 

Velocidad 

de 

Expulsión 

(m/s) 
X Y 

A01 662581 2138119 Basalto 19.33 1.87 2900 316 58 100 

A02 662582 2138117 Basalto 17.33 1.71 2900 311 56 100 

A03 662587 2138119 Andesita 21.67 1.71 2400 345 56 110 

A04 662605 2138133 Basalto 15.67 2.09 2900 348 54 100 

A05 662613 2138129 Basalto 13.67 1.73 2900 354 66 105 

A06 662613 2138129 Microdiorita 18.33 2.40 2800 36 62 100 

A07 662620 2138128 Basalto 23.00 1.73 2900 45 57 100 

A08 662625 2138119 Microdiorita 20.00 1.75 2800 298 58 100 

A09 662634 2138138 Microdiorita 15.00 2.09 2800 46 57 100 

A10 662663 2138137 Caliza 12.33 1.89 2400 309 57 100 

A11 662673 2138138 Basalto 20.00 1.75 2900 29 59 100 

A12 662682 2138144 Basalto 16.67 1.70 2900 292 60 100 

A13 662685 2138147 Microdiorita 14.33 1.74 2800 342 60 100 

A14 662689 2138145 Caliza 21.67 1.94 2400 300 61 100 

A15 662703 2138147 Microdiorita 30.33 1.71 2800 338 61 100 

A16 662713 2138144 Caliza 11.00 1.67 2400 30 67 100 

A17 662732 2138156 Microdiorita 19.00 1.93 2800 339 72 100 

A18 662743 2138161 Basalto 10.33 1.88 2900 329 72 100 

A19 662769 2138162 Microdiorita 54.33 2.18 2800 327 82 100 

A20 662777 2138157 Caliza 25.67 2.16 2400 3 93 100 

A21 662778 2138156 Microdiorita 26.67 2.00 2800 355 94 100 

A22 662782 2138154 Basalto 32.00 1.56 2900 38 94 100 

A23 662777 2138147 Microdiorita 136.67 2.56 2800 329 91 100 

A24 662814 2138144 Andesita 15.00 1.75 2400 14 93 100 

A25 662803 2138138 Caliza 30.67 1.91 2400 330 94 100 

A26 662847 2138145 Andesita 31.67 2.75 2400 319 101 100 

A27 662904 2138118 Microdiorita 15.00 2.50 2800 356 104 100 

A28 662905 2138119 Caliza 33.33 2.00 2400 302 103 100 

A29 662895 2138129 Microdiorita 23.00 1.73 2800 319 104 100 

A30 662897 2138126 Andesita 25.33 1.71 2400 18 105 100 

A31 662902 2138124 Caliza 18.00 1.48 2400 323 107 100 

A32 662154 2138776 Basalto 30.00 1.60 2900 106 115 110 

A33 662155 2138768 Juvenil 21.67 1.71 1400 103 176 120 

A34 662158 2138744 Basalto 35.67 1.75 2900 120 168 100 

A35 662155 2138751 Caliza 20.67 2.28 2400 94 173 120 

A36 662104 2138760 Basalto 37.67 1.32 2900 142 165 100 

A37 662099 2138750 Andesita 26.00 1.39 2400 111 162 120 

A38 663160 2138921 Microdiorita 19.67 1.37 2800 189 126 100 

A39 663142 2138938 Microdiorita 16.67 1.45 2800 218 130 100 

A40 663157 2138926 Microdiorita 27.00 1.95 2800 198 135 100 

A41 663189 2138908 Basalto 13.67 1.42 2900 253 121 120 

A42 663190 2138911 Microdiorita 16.33 2.67 2800 242 118 100 

A43 663187 2138913 Juvenil 14.33 1.74 1400 231 117 120 

          

  



46 
 

 

Figura (3.7).- Diagrama esquemático que muestra las dos probables zonas de expulsión de bloques 

balísticos, considerando su composición y de acuerdo a los ángulos de eyección de 45 y 85 grados, 

respectivamente. Se asume que los fragmentos de basalto provienen de una zona mu y cercana a la superficie 

y fueron aparentemente expulsados con un bajo ángulo de emisión (45°); mientras que para el caso de 

fragmentos de andesita, caliza, microdiorita y juveniles, se infiere que provienen de zonas con poca 

profundidad y por lo tanto tuvieron un ángulo de emisión más alto (85°).  

El promedio de los elipsoides de los 43 fragmentos resultó alrededor de 2. Asumiendo 

que los fragmentos se mueven a través de un fluido (aire) bajo un régimen de flujo laminar, 

corresponde un coeficiente de arrastre de 0.27 (Mironer, 1979); sin embargo, para fines 

prácticos se usó un valor de 0.3 como coeficiente de arrastre. Este valor fue usado 

principalmente por la forma elongada de los bloques considerados en este estudio.  

Para definir las probables zonas de emisión de cada proyectil balístico, se realizó la 

modelación a través del programa Eject!, versión 1.4, cuyo algoritmo fue desarrollado por 

Mastin (2008). Los datos necesarios de entrada para modelar cada proyectil fueron: un 

coeficiente de arrastre de 0.3 (para toda la modelación), la densidad de los bloques, que varía 

con la composición del tipo de roca (basalto, andesita, microdiorita, caliza y juvenil, ver 

Tabla 3.1), el diámetro promedio de los bloques (obtenido como el promedio de los diámetros 

mayor, medio y menor), el ángulo de emisión del bloque, la velocidad de expulsión del 

bloque y el desnivel de impacto. 
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Figura (3.8).- Mapa de distribución espacial de fragmentos balísticos considerados en este estudio. Los bloques 

balísticos de las unidades I y II fueron medidos en la sección sur. Los balísticos de la  unidad IV fueron 

medidos en los sectores noreste, noroeste y suroeste de las paredes internas del cráter, pero no fue posible 

medir balísticos en la unidad III. El tamaño de los círculos no indica el tamaño de los bloques balísticos, sólo 

representa bloques de las diferentes unidades estratigráficas.  

Se consideró un rango de velocidades de expulsión entre 100-120 m/s, de acuerdo a 

los resultados obtenidos por Zimanowski et al. (1997a) y Self et al. (1980), en el primer caso, 

para interacciones explosivas experimentales enfriador-combustible fundido, y en el segundo 

caso, determinadas para bloques expulsados por el volcán Ukinrek, durante explosiones de 

la erupción de 1977. Se utilizaron simultáneamente los programas Excel y Eject! para 

determinar en la modelación de cada bloque, el punto distal (del que se considera que 

probablemente proviene cada bloque) usando un ángulo de 45° (Figura 3.7); en forma similar 

se obtuvo el punto proximal, para el mismo balístico, considerando un ángulo de 85°. 
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Posteriormente se determinó el punto medio entre los puntos distal y proximal para definir 

dos zonas, a lo largo de la línea recta de la trayectoria del fragmento; una probable zona 

proximal de expulsión del balístico, medida entre el punto medio y el punto proximal de 

emisión definido, considerando el ángulo de 85° (Figura 3.7) y una zona distal, medida entre 

el punto medio y el punto distal definido, considerando el ángulo de 45°.  

A juzgar por el modelo de Carrasco-Núñez et al. (2007) de las diferentes litologías 

que forman el sustrato rocoso, identificadas en la columna estratigráfica, se consideró que 

los bloques balísticos de composición andesítica, caliza, microdiorítica y juvenil, provienen 

de una zona somera no expuesta y que subyacen los depósitos expuestos de rocas basálticas 

en el fondo del cráter, al nivel del agua de la laguna. Se utilizaron los ángulos de 85° y de 

45°, respectivamente, para definir un punto proximal y un punto distal, por ser los valores 

que espacialmente se ajustaron con el menor error (± 5m) para las modelaciones, en la 

definición de las probables zonas fuente de cada bloque balístico, utilizando el rango de 

velocidades de emisión de 100-120 m/s. 

Sin embargo, esas litologías que forman la roca encajonante, deben localizarse a poca 

profundidad, estimamos que a algunos cientos de metros, pero menos de 1 km. Aunque, 

puede ser posible que esos bloques provengan de profundidades someras y/o algunos 

inclusive, de explosiones muy cercanas a la superficie, como resultado de una mezcla vertical 

de material derivado de expulsiones de escombros dirigidos hacia arriba y los colapsados, 

como lo propusieron Valentine y White (2012). Es posible que la expulsión de basaltos, que 

son justamente expuestos en el fondo del cráter, haya resultado de una expulsión directa. 

3.4.2 Mapas de distribución de balísticos 

 Para tener una estimación general y aproximada de la fuente de los bloques balísticos, 

originados durante explosiones freatomagmáticas, fue importante contar con la estratigrafía 

general de la roca encajonante que subyace el axalapazco Atexcac, incluso considerando que 

algunos bloques provienen directamente de la superficie, o más probablemente estos se 

mezclan durante su viaje vertical a la superficie y finalmente son eruptados desde niveles 

someros (Valentine y White, 2012).  

Adicionalmente a las rocas expuestas en las paredes del cráter (basaltos), las otras 

unidades no expuestas como caliza, andesita, microdiorita y material juvenil, se infiere que 

existen a profundidades relativamente someras bajo el volcán, basándose en la abundancia 

de esos clastos en los depósitos que formaron el maar (Carrasco-Núñez et al., 2007). Incluso 

algunos clastos pueden haber sido reciclados durante múltiples explosiones (Ross y White, 

2006; Valentine et al., 2011; White y Ross, 2011).  

Durante la formación de la secuencia maar se originaron fragmentos balísticos a 

través de todos los depósitos. De hecho, aunque son muy abundantes en las facies de las 
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cuatro unidades estratigráficas de la secuencia maar del axalapazco Atexcac, sólo fue posible 

tomar en cuenta 43 fragmentos con formas elongadas y que satisfacen los requerimientos 

mencionados anteriormente. Las unidades I, II y IV contienen los balísticos medidos en este 

trabajo (Tabla 3.2). Los bloques balísticos de las unidades estratigráficas I y II fueron 

medidos en la pared sur del cráter y los de la unidad IV, fueron medidos en las paredes 

noroeste y noreste (ver Figura 3.8). La mayoría de los balísticos fueron medidos en la pared 

sur del cráter interno porque cuenta con un mejor acceso. Los bloques balísticos más grandes 

(> 2 m) son clastos microdioríticos, pero los más abundantes son bloques de caliza. Las 

explosiones que originaron los depósitos, durante la formación de la unidad estratigráfica I, 

produjeron bloques balísticos, principalmente de composición basáltica, pero los bloques de 

microdiorita, caliza y andesita, también está presentes. Es probable que las explosiones que 

originaron los primeros depósitos y los bloques balísticos de la parte inferior de la unidad I, 

formaron una protodiatrema (Valentine y White, 2012) en las fases iniciales de la formación 

del axalapazco Atexcac. 

La unidad II está caracterizada por la presencia dominante de bloques de caliza, con 

cantidades menores de bloques de microdiorita y basalto, y algunos de andesita. La unidad 

III tiene una muy marcada dominancia de bloques de caliza, algunos de microdiorita y muy 

pocos de basalto y de roca alterada. Los depósitos de las facies 2 muestran estructuras con la 

mayor deformación plástica, causada por impactos balísticos (considerando la relación entre 

el tamaño del bloque y la deformación causada), pero con una menor cantidad de huellas de 

impacto; esto podría asociarse a una fragmentación más eficiente ocasionada por una mejor 

relación agua/magma (Carrasco-Núñez et al., 2007) o a una menor energía disponible para 

la expulsión de bloques balísticos, cuyos productos resultantes de las explosiones 

freatomagmáticas fueron depositados en condiciones de mayor humedad. La deformación 

causada por impactos balísticos, en algunos casos, es casi la misma que el diámetro del 

bloque o alternativamente algunas capas pueden ser incluso rotas por el impacto balístico, 

posiblemente debido a la alta densidad del bloque. 

En el caso de la unidad I (Figura 3.9), las explosiones aparentemente ocurrieron 

simultáneamente en diferentes áreas dentro del cráter, aunque preferencialmente en las zonas 

oeste y central. La mayoría de los bloques son basálticos, sugiriendo explosiones sub-

superficiales; sin embargo la presencia de bloques microdioríticos pequeños, puede estar 

ligada a la ocurrencia de algunas explosiones relativamente más profundas, pero a una 

profundidad donde la presión hidrostática en el acuífero es menor que la presión crítica 

(Valentine & White, 2012). 

Durante el emplazamiento de la unidad estratigráfica II, los bloques balísticos 

provinieron principalmente de las zonas suroeste y sureste del cráter, pero también algunos 

bloques balísticos tuvieron como fuente las zonas noroeste y noreste del cráter (Figura 3.10). 
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En esta unidad ocurrieron más bloques balísticos, comparando con la unidad previa, y las 

composiciones más abundantes fueron clastos de microdiorita y caliza. 

 

Figura (3.9).- Mapa y distribución estratigráfica de los bloques balísticos de las diferentes facies de la unidad 

I, así como sus composiciones. La composición basáltica fue el tipo de bloques balístico que más ocurrió en 

esta unidad. Se pueden observar las distintas direcciones del área fuente de cada fragmento, durante la 

ocurrencia de las explosiones que dieron lugar a la formación de la unidad I. Las líneas delgadas de color rojo 

muestran las direcciones de los bloques y las líneas gruesas representan las probables zonas de explosión de 

los fragmentos balísticos.  
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Figura (3.10).- Mapa de la distribución espacial y estratigráfica de balísticos medidos en la unidad II, la 

composición de cada fragmento, así como las diferentes direcciones asociadas a la columna estratigráfica y 

explosiones ocurridas durante la formación de los depósitos que dieron origen a la unidad II. Las líneas azules 

delgadas indican las direcciones de los bloques y las líneas gruesas azules representan las probables zonas de 

explosión de cada fragmento de esta unidad.  
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Lo anterior podría sugerir un cambio en el esfuerzo original que actuó en la roca 

encajonante que produjo más bloques balísticos (Valentine et al., 2015) que los eventos 

explosivos que originaron la mayoría de las facies de esta unidad, comparando con las 

unidades previas, sin tomar en cuenta las cenizas con estratificación cruzada contenidas en 

las facies 4. Incluso, las cenizas con estratificación cruzada de las facies 4, presentan 

depósitos con menor humedad comparadas con las cenizas con estratificación cruzada de las 

facies 2 (en las facies 2 aparece lapilli acrecional). Los bloques microdioríticos más grandes 

ocurrieron en la unidad estratigráfica II (> 2 m de diámetro) y aparecen en las facies 6 de la 

parte superior de la unidad. La ocurrencia intercalada de bloques microdioríticos, durante la 

formación de la unidad II, con los otros tipos de bloques (basalto, caliza y andesita), sugieren 

que es probable que haya habido una mezcla vertical de clastos (Valentine & White, 2012) 

que finalmente fueron eruptados por explosiones más someras (Valentine et al., 2014). 

Adicionalmente pudo haber alternancia de focos explosivos, lateral y verticalmente; en los 

cuales, las rocas basálticas pudieron provenir de zonas sub-superficiales, y las rocas 

andesíticas y calizas, de una zona aparentemente somera. 

 En general los bloques de basalto y caliza fueron expulsados durante explosiones que 

formaron brechas en las facies 4 y 5, y los bloques microdioríticos de los niveles inferior y 

superior de la unidad II, ocurrieron a través de explosiones que causaron cenizas con 

estratificación cruzada. Esto puede ser asociado a una fase de mayor maduración del 

crecimiento de la diatrema (Valentine y White, 2012; Valentine, 2014), cuyas explosiones 

fragmentaron magma fresco del dique alimentador y de la roca encajonante de alrededor. Los 

bloques microdioríticos expulsados en la parte superior de la unidad II fueron originados 

durante la formación de uno de los depósitos de las facies 6, integrados por una gran cantidad 

de bloques de tamaños diversos. Al igual que las cenizas con estratificación cruzada de las 

facies 2 de la unidad I, los depósitos de las cenizas de las facies 4 muestran la mayor 

deformación por impactos balísticos. En algunos casos, esta deformación es más grande que 

el diámetro del fragmento balístico, pero es menor que lo mostrado en las capas de ceniza 

con estratificación cruzada, sugiriendo que esas capas fueron formadas en condiciones de 

mayor humedad. 

No fue posible medir bloques balísticos en la unidad III de ambas secciones (sur y 

norte), porque no se encontraron ejemplos que reunieran las condiciones mencionadas en la 

metodología descrita con anterioridad en este trabajo, es decir, los bloques encontrados no 

tienen formas elongadas que puedan servir para inferir trayectorias y el área fuente. Los 

balísticos generados durante la depositación de las capas que comprenden la unidad III son 

muy abundantes a lo largo de esta unidad. La mayoría de ellos se impactaron en facies 4 y 

principalmente en depósitos de facies 6. Las facies 6 de la unidad III tienen la mayor 

abundancia de bloques microdioríticos en la parte superior; mientras que los depósitos de las 

facies 6 de la parte inferior tienen abundantes bloques de caliza y algunos de basalto y 
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microdiorita. Las facies 5 de la parte media de esta unidad presentan una menor cantidad de 

bloques de caliza. 

 

Figura (3.11).- Mapa de la distribución espacial y sección estratigráfica de los balísticos medidos que 

ocurrieron durante la formación de la unidad IV, así como sus respectivas composiciones. Se puede apreciar 

claramente las orientaciones caóticas y la alternancia, que podrían estar asociadas a las ubicaciones de los 

focos explosivos, durante la formación de la unidad estratigráfica IV. Las líneas delgadas color café indican 

las direcciones de los bloques, mientras que las líneas gruesas representan las probables zonas de explosión 

para cada fragmento balístico.  
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 Los bloques balísticos medidos en la unidad IV, representan en este estudio, el más 

claro ejemplo para determinar zonas donde hubieron explosiones alternadas y simultáneas, 

las cuales generaron depósitos de caída y de DPDCs de la secuencia maar  que formó el 

axalapazco Atexcac (Figura 3.11). La presencia de lapilli acrecional, material juvenil de 

grano fino y los líticos de las facies 3, 4, 5 y 6, dentro de esta unidad, en ambas secciones 

respectivamente, comparando con la unidad III, indican condiciones de mayor humedad y 

una fragmentación más eficiente. Estos bloques fueron fragmentos principalmente de basalto 

y microdiorita, con cantidades menores de caliza y andesita. Un rasgo importante que 

caracteriza la parte superior de esta unidad, es la presencia de bombas tipo coliflor, presentes 

alrededor de las capas superiores del cráter, intercaladas con lapilli acrecional; sugiriendo 

que esas bombas sufrieron un enfriamiento exterior (Fisher y Schmincke, 1984; Rosseel et 

al., 2006) y/o ocurrieron explosiones vulcanianas (Fisher y Schmincke, 1984).  

3.5 Discusión 

3.5.1 Definición de fases eruptivas 

 

Para agrupar los bloques balísticos originados durante las diferentes explosiones que 

formaron la secuencia maar del volcán Atexcac, consideramos líneas de probable explosión 

para cada bloque balístico, de acuerdo a la configuración mostrada en las Figuras 3.10, 3.11 

y 3.12. Con esta información tratamos de inferir zonas de explosión, delimitadas por círculos, 

los cuales fueron definidos después de agrupar varias probables zonas de explosión cercanas, 

relaciones de corte de la morfología del cráter y el nivel estratigráfico de cada clasto balístico. 

La Tabla 3.2 muestra los bloques balísticos correspondientes a cada fase explosiva y la 

morfología resultante después de cada fase, como se muestra en la Figura 3.12. El diámetro 

de cada zona de explosiones (círculos) es lo suficientemente grande para absorber los 

posibles errores de medición en campo de la orientación de los balísticos. 

3.5.2 Interpretación de facies y evolución de focos explosivos 

Fase eruptiva 1 

La capa laminada, basal, incipiente (̴ 3 cm de espesor) de líticos de la facies 1, indica 

que la actividad eruptiva inició en el sector suroeste del cráter actual con una erupción freática 

(Carrasco-Núñez, 2007); la cual fue seguida por una columna eruptiva efímera, originada 

posiblemente por el ascenso de un cuerpo de magma que alcanzó la superficie y provocó 

pulsos explosivos magmáticos (Valentine et al., 2015b), que fueron acompañados de 

pequeñas cantidades de líticos de las rocas subyacentes de basalto, caliza y de un cono 

cinerítico pre-existente, en el inicio de los depósitos de la secuencia formadora del maar.  

Es muy probable que las explosiones anteriores fracturaron el acuífero local y 

promovieron las primeras interacciones explosivas entre el dique alimentador y el agua del 

acuífero local (Zimanowski et al, 1997a). Algunas de esas explosiones fueron contenidas en 
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el sustrato y no eruptaron material alguno (Graettinger et al., 2015a), pero generaron 

escombros en una diatrema inicial (protodiatrema; Valentine & White, 2012). 

Tabla (3.2).- Composición, unidad, tipo de facies y fase explosiva en la que ocurrió cada uno de los bloques 

balísticos considerados en este estudio. 

Número  Composición 
Unidad  

estratigráfica  
Tipo de facies  Fase explosiva  

A01 Basalto I 2 1 

A02 Basalto I 2 1 

A03 Andesita I 2 1 

A04 Basalto I 2 1 

A05 Basalto I 2 1 

A06 Microdiorita I 3 1 

A07 Basalto I 2 1 

A08 Microdiorita I 2 1 

A09 Microdiorita I 2 1 

A10 Caliza I 2 1 

A11 Basalto I 2 1 

A12 Basalto II 4 2 

A13 Microdiorita II 4 2 

A14 Caliza II 4 2 

A15 Microdiorita II 4 2 

A16 Caliza II 5 2 

A17 Microdiorita II 4 2 

A18 Basalto II 5 2 

A19 Microdiorita II 4 2 

A20 Caliza II 4 2 

A21 Microdiorita II 5 2 

A22 Basalto II 4 2 

A23 Microdiorita II 6 2 

A24 Andesita II 4 3 

A25 Caliza II 4 3 

A26 Andesita II 4 3 

A27 Microdiorita IV 4 3 

A28 Caliza IV 4 3 

A29 Microdiorita IV 6 3 

A30 Andesita IV 5 3 

A31 Caliza IV 4 3 

A32 Basalto IV 4 3 

A33 Juvenil IV 4 3 

A34 Basalto IV 4 3 

A35 Caliza IV 4 3 

A36 Basalto IV 5 3 

A37 Andesita IV 4 3 

A38 Microdiorita IV 4 3 

A39 Microdiorita IV 4 3 

A40 Microdiorita IV 4 3 

A41 Basalto IV 4 3 

A42 Microdiorita IV 4 3 

A43 Juvenil IV 4 3 

Las explosiones continuaron a diferentes niveles de profundidad en la diatrema en 

formación (Valentine & White, 2012), y posteriormente en el sector suroeste del cráter, 
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ocurrieron explosiones freatomagmáticas a profundidades someras, pero suficientes 

(mayores a la POE, Graettinger et al., 2015a) para generar depósitos de caída de pequeñas 

columnas eruptivas y de ceniza con estratificación cruzada y planar, de grano fino a muy 

fino, típicos de DPDCs, intercalados con bloques balísticos con composiciones de basalto 

(A1, A2 y A4) y andesita (A3) de las facies 2 de la parte inferior de la unidad I. 

Los espesores mayores de los depósitos dominados por posibles eventos de DPDCs 

de las facies 2 en el sector suroeste del cráter, comparados con el mínimo espesor de la única 

facies 2 del sector noreste, podrían confirmar la ubicación de la fuente explosiva, 

localizándose más hacia el suroeste del cráter (Graettinger et al., 2015a). Las direcciones de 

los primeros bloques balísticos basálticos de la fase explosiva 1(A1, A2 y A4), sugieren dos 

focos explosivos alternados y sub-superficiales que actuaron en las zonas suroeste y noroeste, 

produciendo los depósitos de las facies 2 de la parte inferior de la unidad I.  

El material rico en juveniles, con tamaños de lapilli a bloques menores de las facies 

3, junto con la orientación de un bloque balístico microdiorítico, muestran probables pulsos 

magmáticos explosivos que ocurrieron en el sector sureste del cráter, a niveles relativamente 

más someros que los eventos previos, por un dique que alcanzó la superficie (Valentine et 

al., 2014). Una nueva inyección de magma basáltico generó interacciones explosivas con el 

agua del acuífero local, produciendo depósitos de DPDCs de grano más grueso en las facies 

de la parte superior de la unidad I, comparando con las facies 2 de la parte inferior de la 

misma unidad. Lo anterior puede asociarse con cambios en la resistencia original de la roca 

encajonante subyacente (Valentine et al., 2015b). La orientación y composición basáltica de 

los bloques balísticos A5 y A7, indican que las explosiones ocurrieron a profundidades 

someras, en un acuífero fracturado que permitió fragmentación menos eficiente y 

presumiblemente magmática, depositando material que llenó canales de las facies 2 de la 

parte inferior de la unidad I, y que las explosiones ocurrieron en diferentes epicentros en los 

sectores sureste y suroeste del cráter, como lo sugiriere la orientación de los bloques 

balísticos de caliza (A10) y microdiorita (A8 y A9). En la parte final de formación de la facies 

2 inferior de la unidad I, las explosiones que depositaron capas de DPDCs pudieron haber 

migrado hacia el centro del cráter, como lo sugiere la orientación del bloque balístico A11. 

Los depósitos de mayor espesor que formaron la unidad I en el sector sur del cráter, 

comparados con los del sector norte, podrían sugerir que las DPDCs ocurridas durante el 

emplazamiento de las facies 2, fueron preferencialmente originadas desde el área suroeste. 

Después de esos eventos explosivos, la morfología del cráter cambió como se muestra en la 

Figura 3.12. 

Fase eruptiva 2 

 Posterior a las primeras explosiones de la unidad estratigráfica I, que claramente 

fueron dominadas por depósitos de DPDCs, la erupción cubrió una región más grande casi 

en el mismo sitio de las explosiones de la fase eruptiva 1, pero extendiéndose hacia el sector 
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noreste, como lo muestran las brechas y las capas con estratificación cruzada de las facies 4 

inferiores en la parte basal de la unidad II. La intercalación de esas capas y las diversas 

composiciones de los bloques balísticos (basáltica, caliza y microdiorítica) de las facies 4, 

pueden indicar que las explosiones de la fase explosiva 2 ocurrieron a diferentes 

profundidades y que hubo, ya sea disponibilidad intermitente de agua o de magma (Valentine 

et al., 2015b), lo cual produjo capas de ceniza con estratificación cruzada, con lapilli 

acrecional, intercaladas con brechas de caída. Sin embargo, esto puede deberse también a 

explosiones intradiatrema, en varios niveles de la misma, cuyos productos fueron finalmente 

eruptados a través de explosiones cercanas a la superficie (Valentine & White, 2012). Dichas 

brechas podrían ser asociadas con eventos, tales que el agua del acuífero local no fue la 

suficiente para inducir interacciones explosivas con algún cuerpo de magma ascendente. Los 

depósitos de los eventos explosivos de la fase explosiva 2 no están presentes en la sección 

norte, tal vez debido a la lejanía a la fuente. Cuando las DPDCs y los eventos de caída 

finalizaron, la erupción evolucionó a un comportamiento magmático, como lo sugiere la 

intercalación de capas de brechas de lapilli grueso juvenil y las capas de ceniza de caída. A 

este nivel estratigráfico, los focos explosivos migraron hacia el sector sureste del cráter y 

podrían haber ocurrido a diferentes profundidades (Ross & White, 2006; Valentine et al., 

2014; White & Ross, 2011); esas explosiones produjeron la primer facies 5 de la parte inferior 

de la unidad II en el sector norte del cráter. La erupción continuó a un comportamiento 

intermitente magmático-freatomagmático caracterizado por la alternancia de focos 

explosivos localizados en los sectores norte, sur y noroeste del cráter. Esta fase eruptiva 2, 

incluye facies 4 y 5 en el sector sur con diferentes espesores y la presencia de bloques 

microdioríticos, basálticos y de caliza, podría significar que las explosiones ocurrieron a 

diferentes profundidades  con intermitente flujo de magma  o disponibilidad de agua 

subterránea (Valentine et al., 2015b), produciéndose interacciones explosivas agua/magma 

temporales, identificadas en las capas de ceniza con estratificación cruzada de las facies 4. 

En la misma fase eruptiva 2, las explosiones causaron el depósito de la brecha  de la primera 

facies 6, caracterizada por contener grandes bloques microdioríticos, en los sectores sur y 

norte, lo que indica que la fragmentación fue menos eficiente. Después de la alternancia 

rítmica de las facies 4 y 5 en las partes inferior y media de la unidad II, un nuevo cuerpo de 

magma interactuó con el acuífero, produciendo capas con estratificación cruzada y planares 

(facies 2). El comportamiento freatomagmático intermitente de las explosiones continuó 

durante esta fase eruptiva 2, produciendo depósitos intercalados de brechas gruesas de lapilli 

grueso y capas con estratificación cruzada (facies 4) y brechas con ceniza fina de caída (facies 

5) en los sectores sur y norte del cráter. La morfología adquirida por el cráter se muestra en 

la Figura 3.12. 

 Aunque no se tienen datos de los proyectiles balísticos de la unidad estratigráfica III, 

de los sectores sur y norte, podemos inferir que las diferencias entre tipos y espesores de 

facies, pueden indicar que algunas explosiones fueron más próximas a la zona sur del cráter. 

La presencia de brechas con megabloques (facies 6) en ambos sectores (sur y norte) 
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intercaladas con capas de ceniza con lapilli acrecional y ceniza juvenil, sugiere fases 

explosivas alternadas de eventos freatomagmáticos y magmáticos. Esos eventos explosivos 

pudieron haber fracturado el acuífero, permitiendo interacción intermitente subsecuente de 

cuerpos de magma con agua subterránea, generando después, ya sea brechas y ceniza con 

estratificación cruzada (facies 4) o brechas y ceniza masiva (facies 5), suceso tal vez asociado 

a la apertura de nuevas fuentes explosivas. Adicionalmente, dichos eventos produjeron 

abundantes bloques balísticos de las facies 6, principalmente de composición basáltica, caliza 

y microdiorítica. Los grandes espesores de facies 4 y 5, de las partes media e inferior de la 

unidad III de la sección norte, podría sugerir una fuente explosiva cercana (Graettinger et al., 

2015a).  

Fase eruptiva 3 

La última fase explosiva de la secuencia maar incluyó facies deposicionales 6 en el 

sector sur del cráter con impactos causados por bloques balísticos, principalmente de 

composición microdiorítica, lo cual sugiere la ocurrencia de eventos freatomagmáticos 

someros, originados desde zonas donde diques intrusionaron en rocas calizas, produciendo 

fragmentos que fueron gradualmente ascendiendo en el sistema conducto-cráter, como un 

resultado de mezcla vertical de escombros expulsados y colapso de las paredes del cráter 

(Valentine & White, 2012; Valentine et al., 2014; Valentine et al., 2015).  

La erupción continuó con un evento probablemente magmático, caracterizado por la 

depositación de una brecha masiva de material juvenil (facies 3); cuya  fuente de este evento 

explosivo pudo haber estado localizada cercana al sector sur, como lo indica la presencia de 

dicha capa sólo en el sector sur. 

Las explosiones evolucionaron espacialmente a lo largo de varios focos, 

principalmente localizados en los sectores sur, norte y noreste del cráter y produjeron capas 

intercaladas de brechas de lapilli grueso con ceniza masiva (facies 5). Estas últimas facies 5 

tienen los mayores espesores en el sector norte y pueden haber ocurrido muy cercanas al foco  

explosivo de la fuente, como lo indican las direcciones y las zonas probables de explosión de 

la fase eruptiva 3. Dichos diferentes pulsos explosivos generaron abundantes bloques 

balísticos andesíticos (A30), basálticos (A36 y A41) y microdioríticos (A38 y A40), quizás 

derivados de explosiones de diferentes profundidades, lo que podría sugerir explosiones 

intradiatrema (Valentine y White, 2012; Valentine et al., 2015), fracturando el acuífero local 

para permitir que un nuevo cuerpo de magma basáltico ascendente interactuara con el 

acuífero local, lo cual a su vez produjo la depositación de capas de caída y de DPDCs (facies 

4) en los sectores sur y norte del cráter. La localización de los focos explosivos fue 

aparentemente simultánea en todas las regiones del cráter con diversas composiciones de los 

bloques balísticos (basáltica, andesítica, microdiorítica, caliza y material juvenil). En la parte 

superior de las facies 4 de la secuencia maar existe abundante lapilli acrecional y frecuentes 
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huellas de impacto balístico, que indican condiciones de humedad y una nueva interacción 

con el acuífero. 

 

Figura (3.12).- Esquema que muestra la relación entre cada fase eruptiva y la morfología resultante del cráter. 

Las explosiones de la fase 1 estuvieron localizadas principalmente en la zona suroeste del cráter interno; la 

fase 2 causó la ampliación del cráter hacia el noreste y la fase eruptiva final (fase 3), prácticamente originó la 

morfología actual del axalapazco Atexcac.  

Las direcciones mostradas de los bloques balísticos muestran que sus probables 

fuentes indican simultáneos focos explosivos. Otro aspecto característico de mencionar es la 

gran variedad de diferentes litologías de los bloques presentes durante esta fase eruptiva (más 

microdiorita que basalto y caliza, pero también algunos de andesita y material juvenil), lo 

que podría soportar la idea de que los focos explosivos ocurrieron en distintos sitios al mismo 

tiempo y posiblemente a diferentes profundidades, de acuerdo al modelo relativamente 
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reciente propuesto por Valentine & White (2012); en contraste con el modelo tradicional 

propuesto por Lorenz (1973, 1986). La morfología adquirida por el cráter, después de la fase 

eruptiva 3, es básicamente la morfología actual, pero la erosión y posiblemente la lluvia, 

removieron depósitos de materiales piroclásticos que con el tiempo colapsaron y cubrieron 

el sector oeste del cráter interno, y finalmente disminuyendo la cuenca de la laguna. 

3.6 Conclusiones 

 Las facies deposicionales identificadas en la columna estratigráfica del axalapazco 

Atexcac indican que la secuencia maar fue formada por explosiones freáticas, magmáticas y 

freatomagmáticas con interacción intermitente de cuerpos de magma ascendente con el 

acuífero local, debido a fluctuaciones en la disponibilidad del agua subterránea y/o del 

magma (Valentine et al., 2015b) y esto generó diferentes condiciones de humedad y de estilos 

eruptivos, durante las fases explosivas. El análisis de las facies deposicionales indica que las 

explosiones iniciales ocurrieron con condiciones de mucha humedad (presencia de lapilli 

acrecional), seguidas por un descenso en la disponibilidad de agua subterránea con la emisión 

de enormes bloques balísticos, principalmente de composición microdiorítica y en la fase 

final, una nueva inyección de magma basáltico fue combinada con esporádicas explosiones 

húmedas con presencia abundante de lapilli acrecional. La orientación de los bloques 

balísticos y las zonas de explosión resultante sugieren que las explosiones iniciaron en el 

sector suroeste, migraron hacia el noreste, y después ocurrió un comportamiento con una 

tendencia más caótica, en algunas ocasiones con bocas eruptivas simultáneas. Esta migración 

está lejos de ser sistemática, mostrando la ocurrencia de explosiones simultáneas desde 

diferentes zonas y tal vez desde diferentes profundidades. 

Para explicar la evolución de la morfología del cráter se proponen tres fases eruptivas. 

Una fase eruptiva inicial probablemente asociada con el desarrollo de la diatrema (Valentine 

& White, 2012; Ross et al., 2013), cuyas explosiones ocurrieron principalmente a lo largo 

del sector suroeste del cráter interno, seguidas por la fase eruptiva 2, que causó la ampliación 

del cráter hacia el noreste, y una fase eruptiva final con focos simultáneos y probablemente 

alternados, produciendo depósitos de facies y bloques balísticos de varias composiciones, lo 

que refleja una mezcla vertical antes de que esos bloques fueron expulsados (Valentine & 

White, 2012; Valentine et al., 2014), lo cual en general, originó la morfología actual del 

cráter. 

 La forma elongada del cráter actual del axalapazco Atexcac podría ser asociado a 

migración lateral de epicentros explosivos (Valentine et al., 2015) y se asume que la 

secuencia maar fue formada como resultado de múltiples explosiones sub-superficiales, 

localizadas a diferentes profundidades (White & Ross, 2011; Kereszturi & Németh, 2012; 

Valentine & White, 2012; Ross et al., 2013; Valentine et al., 2014, 2015). Aunque no se 

puede apreciar una migración sistemática, es evidente una migración espacial y temporal de 

los focos explosivos como control principal de la morfología del cráter.  
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El estudio de balísticos puede complementar el análisis de facies deposicionales y ser 

una herramienta útil para examinar la evolución de la morfología de un volcán tipo maar 

como Atexcac, y otros centros eruptivos en los cuales haya habido una migración y/o 

alternancia de focos explosivos. 
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IV. ANÁLISIS MORFOLÓGICO DE FRAGMENTOS JUVENILES DEL 

AXALAPAZCO ATEXCAC: IMPLICACIONES PARA EL TIPO Y RÉGIMEN DE 

FRAGMENTACIÓN  

4.1 Estudios morfológicos cualitativos y cuantitativos de fragmentos volcánicos 

La información que puede proveer el análisis morfológico de fragmentos volcánicos 

puede estar relacionada con los procesos de fragmentación del magma (Heiken, 1972, 1974; 

Self & Sparks, 1978; Sheridan & Marshall, 1983; Wohletz, 1983; Wohletz & Sheridan, 1983; 

Wohletz et al., 1995; Dellino & La Volpe, 1995, 1996; Büttner et al., 1999; Zimanowski et 

al., 2003; Maria & Carey, 2007; Németh, 2010; Jordan et al., 2014),  así como con los 

mecanismos que subsecuentemente modifican la forma de las partículas, como son los de 

transporte (Dellino & La Volpe, 1995; Maria & Carey, 2007)  y los deposicionales (Self & 

Sparks, 1978; Wohletz & Krinsley, 1982; Sohn, 1996).  

La discriminación de fragmentos magmáticos y freatomagmáticos ha atraído la 

atención de investigadores desde hace algunas décadas. Algunos estudios de este tipo 

tuvieron un enfoque meramente cualitativo, ya que estuvieron basados sólo en la apreciación 

visual de los rasgos texturales (Heiken, 1972; Sheridan & Marshall, 1983; Wohletz, 1983; 

Cioni et al., 1992). Más recientemente se han realizado análisis cuantitativos, utilizando 

metodologías como: análisis multivariante (Dellino & La Volpe, 1995, 1996, Dellino et al., 

2001), fractales (Dellino & Liotino, 2002; Maria & Carey, 2007; Németh, 2010; Rausch, 

2015), descomposición de árbol cuádruple (Ersoy et al., 2006), sólo por mencionar algunas.  

La presencia de algunas “estructuras de referencia” fue utilizada para inferir los 

procesos de la dinámica de formación de depósitos que contenían fragmentos magmáticos o 

freatomagmáticos (Heiken, 1972, 1974). La presencia de grietas de hidratación y clastos con 

formas de bloque y/o equidimensionales, fue evidencia suficiente para asociar fragmentación 

por actividad freatomagmática. La abundancia de vesículas y clastos elongados, sugirió 

fragmentación por exsolución de gases (Dellino & La Volpe, 1995). 

Los estudios más recientes (White & Valentine, 2016) han mostrado que las “huellas” 

de la dinámica de fragmentación, durante la interacción agua/magma en un explosión 

freatomagmática, sólo son conservadas por un rango estrecho de tamaños de partículas (< 

130 μm) que representa alrededor del 33% del peso (Zimanowski et al., 1997a; Büttner et al., 

2002). Es decir, el magma que se encuentra alrededor del foco explosivo o del sitio de la 

expansión, puede ser fragmentado sin contribuir a la explosión o a la expansión, de manera 

que las texturas internas de esos fragmentos no llevan información del mecanismo de la 

explosión (White & Valentine, 2016). Por lo que la forma de los clastos juveniles podrían 

tener poca relación con los procesos de fragmentación del magma, durante la explosión que 

produjo la capa de donde provienen dichos fragmentos (Valentine & White, 2012). Aún con 

estas limitantes para la discriminación de clastos juveniles, provenientes de los dos diferentes 
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mecanismos de fragmentación (magmática y freatomagmática), se pueden hacer algunas 

inferencias que indiquen dicha distinción, basándonos principalmente en el grado de 

redondeo de los clastos juveniles (Valentine et al., 2015b). 

4.2 Metodología  

Para realizar la discriminación de fragmentos magmáticos y freatomagmáticos se 

siguió parte de la metodología utilizada por Dellino & La Volpe (1996). Específicamente, se 

formó una matriz integrada por cuatro parámetros morfológicos de fragmentos juveniles de 

diferentes niveles estratigráficos y se utilizó el análisis multivariante para discriminar 

fragmentos magmáticos y freatomagmáticos, después de obtener la geometría de los 

fragmentos.  

En el análisis morfológico de clastos del axalapazco Atexcac se utilizaron fragmentos 

con tamaños de lapilli (0 y -1 ϕ) y de ceniza gruesa (3 ϕ), seleccionados en los seis diferentes 

tipos de facies. La metodología para obtener la geometría, tanto para los tamaños de lapilli, 

como para los de ceniza, se explica detalladamente en secciones posteriores (4.2.2 y 4.2.3.). 

En la Tabla 4.1 se muestra el tipo de horizonte y la facies correspondiente de donde se 

seleccionaron las muestras de lapilli y ceniza. En la Figura 4.1 se muestra la posición 

estratigráfica de las muestras seleccionadas, de lapilli y ceniza. Los clastos de lapilli y ceniza 

que fueron clasificados como “gruesos”, fueron seleccionados en las muestras de los 

depósitos de caída de las facies 1 y 3, y en brechas de las facies 4 ,5 y 6, y las muestras de 

“finos” (señaladas con un asterisco en las Tablas 4.2 y 4.3), fueron seleccionadas en capas 

de ceniza con estratificación cruzada contenidas en las facies 4. Los tipos de facies 

mencionados en la Tabla 4.1 son descritos detalladamente en la sección 3.3.1.  

El tratamiento inicial incluyó un lavado previo, tanto para las poblaciones de lapilli, 

como para los fragmentos de ceniza, el cual consistió en sumergir los clastos en vasos de 

precipitados que contenían agua desionizada,  se introdujeron los vasos con su contenido en 

un equipo de vibración ultrasónica durante períodos de 10-15 minutos. Posteriormente, las 

muestras se sometieron a un proceso de secado en un horno eléctrico durante un lapso de 24 

horas. Después se realizó la separación de los fragmentos juveniles del resto de componentes 

(basaltos, andesitas, calizas, etc.) con la ayuda de un microscopio binocular. Sólo en el caso 

de la separación de fragmentos juveniles de ceniza, se utilizó alcohol etílico para sumergir 

los clastos en un crisol de cerámica, para facilitar su manejo, durante la separación en el 

microscopio. 

4.2.1 Definición de parámetros morfológicos 

 Siguiendo parte de la metodología de Dellino & La Volpe (1996) y Büttner et al 

(2002), se determinaron los parámetros de forma de los fragmentos de lapilli y ceniza: 

compacidad, elongación, circularidad y rectangularidad. El propósito del análisis de dichos 
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parámetros es asociar el comportamiento morfológico a los mecanismos del régimen de 

fragmentación del magma (frágil y dúctil) y los procesos de mezcla y reciclaje de fragmentos 

juveniles, ocurridos en los volcanes maar-diatrema (Valentine & White, 2012). 

Los parámetros de forma considerados de este estudio morfológico son lo que a 

continuación se describen:  

Compacidad  

Se obtiene como la relación entre el área que ocupa el fragmento o partícula y el 

producto de su largo por ancho, a través de la expresión: 

𝐶𝑜𝑚𝑝𝑎𝑐𝑖𝑑𝑎𝑑 =
á𝑟𝑒𝑎 𝑑𝑒 𝑙𝑎 𝑝𝑎𝑟𝑡í𝑐𝑢𝑙𝑎

𝑎𝑛𝑐ℎ𝑜 𝑥 𝑎𝑙𝑡𝑜
 

El ancho se considera como la distancia que existe entre el punto más alejado a la 

derecha y el punto más alejado a la izquierda, del contorno de la partícula. De la misma 

forma, el alto de la partícula se considera como la distancia entre el punto más alejado hacia 

abajo y el punto más alejado hacia arriba. El ancho y alto, representan las dimensiones del 

rectángulo circunscrito por la partícula. Es decir, la compacidad representa la relación entre 

el área de la misma partícula y la de su mínimo rectángulo circunscrito. Dicho de otra forma, 

la compacidad es un parámetro que representa numéricamente qué tanto llena una partícula, 

el área de su mínimo rectángulo circunscrito.  

La compacidad es muy sensible a cambios en el área de la partícula. Una partícula 

con sección circular o elíptica tendrá circularidad aproximada de 0.78, que representa la 

relación entre el área de un círculo o la elipse y el área de su cuadrado circunscrito o de su 

rectángulo circunscrito, respectivamente. Lo anterior significa que la compacidad se 

mantiene constante para figuras redondas aunque tengan diferencias en el grado de 

elongación. Un valor menor a 0.78 es asociado a partículas más cóncavas que el círculo o la 

elipse. En general, la compacidad es un buen indicador de cambios en la forma general de la 

partícula, es decir, aunque sea mayor o menor el grado de irregularidad, el valor de la 

compacidad básicamente no cambiará (ver figura 4.2). 

Elongación 

El parámetro de forma elongación se obtiene con la relación entre el máximo 

segmento y el promedio de los segmentos perpendiculares, de acuerdo a la expresión: 

𝐸𝑙𝑜𝑛𝑔𝑎𝑐𝑖ó𝑛 =
𝑀á𝑥𝑖𝑚𝑜 𝑠𝑒𝑔𝑚𝑒𝑛𝑡𝑜 

𝑃𝑟𝑜𝑚𝑒𝑑𝑖𝑜 𝑑𝑒 𝑠𝑒𝑔𝑚𝑒𝑛𝑡𝑜𝑠 𝑝𝑒𝑟𝑝𝑒𝑛𝑑𝑖𝑐𝑢𝑙𝑎𝑟𝑒𝑠
 

El máximo segmento es el segmento con mayor longitud de un objeto. El promedio 

de segmentos se obtiene como el promedio de las cuerdas perpendiculares al máximo 
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segmento. Los objetos elongados tienen valores mayores a 1, entre más elongada sea una 

partícula, el valor de la elongación se alejará más de 1. La elongación no es sensible al grado 

de irregularidad del contorno de una partícula y sólo refleja el grado de alargamiento de un 

cuerpo, de manera que dos figuras pueden tener el mismo valor de elongación y tener 

diferencias en el grado de irregularidad del contorno. 

Tabla (4.1).- Tipos de facies deposicionales y tipo de horizontes donde fueron seleccionadas las muestras de 

lapilli (0 y -1 ϕ)  y ceniza (3 ϕ), utilizadas en el estudio morfológico. Las muestras clasificadas como finos son 

las que llevan el asterisco (*). 

Muestra Facies deposicionales 

1 2 3 4 5 6 

AT-05-a caída      

AT-05-e   brecha    

AT-05-e* 
 Ceniza, 

estratificación 
cruzada 

    

AT-05-h    brecha   

AT-05-h* 
   Ceniza, 

estratificación 
cruzada 

  

AT-05-i     brecha  

AT-05-j* 
   Ceniza, 

estratificación 
cruzada 

  

AT-06-a     brecha  

AT-06-d    brecha   

AT-06-g* 
   Ceniza, 

estratificación 
cruzada 

  

AT-06-i      brecha 

AT-06-j* 
   Ceniza, 

estratificación 
cruzada 

  

AT-06-l    brecha   

AT-06-l* 
   Ceniza, 

estratificación 
cruzada 

  

AT-06-m* 
   Ceniza, 

estratificación 
cruzada 

  

AT-06-n    brecha   

AT-06-o* 
   Ceniza, 

estratificación 
cruzada 

  

AT-06-q    brecha   

Circularidad 

Se obtiene con la relación que compara el perímetro de un fragmento con el perímetro 

de un círculo de igual área que el fragmento. Se obtiene con la expresión: 

𝐶𝑖𝑟𝑐𝑢𝑙𝑎𝑟𝑖𝑑𝑎𝑑 =
𝑃𝑒𝑟í𝑚𝑒𝑡𝑟𝑜 𝑑𝑒 𝑙𝑎 𝑝𝑎𝑟𝑡í𝑐𝑢𝑙𝑎

𝑃𝑒𝑟í𝑚𝑒𝑡𝑟𝑜 𝑑𝑒𝑙 𝑐í𝑟𝑐𝑢𝑙𝑜 𝑐𝑜𝑛 𝑙𝑎 𝑚𝑖𝑠𝑚𝑎 á𝑟𝑒𝑎 𝑞𝑢𝑒 𝑙𝑎 𝑝𝑎𝑟𝑡í𝑐𝑢𝑙𝑎
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Figura (4.1).- Ubicación estratigráfica de muestras seleccionadas para análisis morfológico de fragmentos 

con tamaños de lapilli (0 y -1ϕ) y ceniza (3ϕ). Las muestras de lapilli y ceniza, clasificadas como fragmentos 

gruesos, fueron seleccionadas en depósitos de caída de la facies 1 y en brechas de facies 4 ,5 y 6, y las muestras 

de ceniza y lapilli, clasificadas como finos, fueron seleccionadas en capas de ceniza con estratificación cruzada 

en las facies 4.  
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El círculo es la figura plana con mayor área encerrada y el menor perímetro. La 

circularidad es un parámetro efectivo para medir la redondez de un fragmento (Dellino & La 

Volpe, 1996), es decir, mide numéricamente qué tanto se aproxima una figura al contorno de 

un círculo. Esto significa que entre más redondeada sea una figura, tendrá un valor de 

circularidad más cercano a la unidad, es decir, su perímetro se irá aproximando cada vez más 

al del círculo, conservando la misma área. La circularidad es sensible, tanto a la forma general 

de la partícula, como al grado de irregularidad de su contorno. Dado que se pueden formar 

figuras, cada vez más irregulares, con la misma área, el perímetro irá aumentando conforme 

aumente la sinuosidad del contorno de la partícula, que se reflejará en un aumento del valor 

de la circularidad, alejándose cada vez más de la unidad. El valor mínimo de la circularidad 

es 1 y corresponde a una partícula esférica, y este valor irá en aumento con el incremento de 

las irregularidades que presenten diferentes partículas. 

Rectangularidad 

La rectangularidad es un parámetro que compara el perímetro de una partícula y su 

mínimo rectángulo circunscrito y se obtiene con la relación: 

 

𝑅𝑒𝑐𝑡𝑎𝑛𝑔𝑢𝑙𝑎𝑟𝑖𝑑𝑎𝑑 =
𝑃𝑒𝑟í𝑚𝑒𝑡𝑟𝑜 𝑑𝑒 𝑙𝑎 𝑝𝑎𝑟𝑡í𝑐𝑢𝑙𝑎

2(𝑎𝑛𝑐ℎ𝑜) + 2(𝑎𝑙𝑡𝑜)
 

 El denominador de la expresión anterior es igual al perímetro del mínimo rectángulo 

circunscrito por la partícula. Entre más irregular sea el contorno de una partícula, mayor es 

el valor de la rectangularidad y cada vez se aleja más de 1. Dado que la compacidad es un 

parámetro que compara el área de una partícula con el área de su rectángulo circunscrito, se 

puede deducir que tiende a ser muy sensible a la manera en cómo está distribuida dicha área 

en el objeto. La circularidad y rectangularidad por su parte, dependen del perímetro, por lo 

tanto, manifestarán cualquier irregularidad que se tenga en el contorno de la partícula. La 

elongación es un parámetro que no necesita una explicación de su habilidad para describir 

un objeto (Dellino & La Volpe, 2006). 

 La Figura 4.2 presenta las figuras sintéticas utilizadas por Büttner et al. (2002) como 

comparativo de su estudio morfológico de fragmentos experimentales y naturales del volcán 

La Fossa (en Italia), producidos durante interacciones explosivas agua/magma. En dicha 

figura se puede apreciar que los parámetros adimensionales de la circularidad y 

rectangularidad son más sensibles a los cambios en el contorno de una figura, y por su parte 

la compacidad y elongación, son más sensibles a la forma general de la partícula. De tal 

manera que las variaciones en la forma general de la partícula se reflejarán mejor en los 

parámetros de compacidad y elongación, y los cambios en el contorno serán mejor reflejados 

en los parámetros de la circularidad y rectangularidad.  
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Figura (4.2).- Valores de parámetros morfológicos para figuras sintéticas (modificado de Büttner et al., 2002). 

4.2.2 Población de fragmentos tamaño lapilli 

Para determinar la geometría de fragmentos juveniles tamaño lapilli se siguió la 

metodología de Montenegro-Ríos et al. (2013), desarrollada inicialmente para analizar 

procesos sedimentarios. Esta consiste en obtener imágenes con una cámara fotográfica, 

previamente montada en un pedestal, colocando los fragmentos (en este caso se colocaron 

grupos de hasta 24-26 clastos juveniles) sobre un papel color verde, de acuerdo a la 

configuración que se muestra en la Figura 4.3 y enfocando un reflector para producir una 

sombra de los fragmentos en el papel, para poder captar los tres ejes principales de cada 

fragmento, así como definir el contorno de cada clasto. De cada muestra se seleccionaron 

entre 25 y 100 fragmentos juveniles. Las imágenes así obtenidas se procesaron con el 

software diseñado por Montenegro-Ríos et al. (2013), aplicando el método de las sombras; 
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un método para la obtención de los tres ejes o dimensiones de un fragmento. El método 

consiste básicamente en obtener las dos dimensiones que se captan en planta y la tercera 

dimensión, a través de la sombra de la partícula. Para mayor detalle sobre esta técnica, 

consultar el trabajo de Montenegro-Ríos et al. (2013). Con el uso de la hoja de cálculo Excel, 

posteriormente se determinaron los parámetros morfológicos mencionados en la sección 

4.2.1, para cada uno de los clastos juveniles de las muestras seleccionadas (Figura 4.1).  

 

Figura (4.3).- Colocación de fragmentos de lapilli juvenil (-1 y 0 ϕ)  en cada una de las imágenes obtenidas 

para la determinación de los tres ejes o dimensiones de cada partícula, siguiendo la metodología de 

Montenegro-Ríos et al. (2013). El objeto metálico (punta de un desarmador) mide 6 mm de ancho. El objeto 

metálico se utilizó para calibrar el software.   

Siguiendo la metodología de Dellino & La Volpe (1996) se procesaron cada uno de 

los parámetros morfológicos de los fragmentos juveniles, aplicando análisis factorial para 

describir una cantidad considerable de clastos juveniles tamaño lapilli (0 y -1ϕ). Fueron 

analizados 930 fragmentos con tamaño de 0ϕ y 1295 con tamaño de -1ϕ de las 19 muestras 

indicadas en la columna estratigráfica de la Figura 4.1. 

El análisis factorial es una técnica estadística multivariante que sirve para discriminar 

grandes cantidades de información, sintetizando las interrelaciones de un conjunto de 

variables correlacionadas, a través de variables aleatorias inobservables llamadas factores 

comunes o simplemente factores, de forma que las covarianzas o correlaciones son 

explicadas por dichos factores. El análisis factorial es, por tanto, una técnica de reducción de 



70 
 

la dimensionalidad de los datos. Su propósito  consiste en buscar el número mínimo de 

dimensiones (número mínimo de factores) capaces de explicar el máximo de información 

(varianza) contenida en los datos. El modelo de análisis factorial está dado por las ecuaciones: 

Sujetos Variables 

X1      X2         …      Xp 

1 

2 

… 

n 

x11     x12        …      x1p 

x21     x22        …      x2p 

                   ……. 

xn1     xn2        …      xnp     

 

X1 = a11F1 + a12F2 + … + a1kFk + u1 

X2 = a21F1 + a22F2 + … + a2kFk + u2 

………………………………………… 

   Xp = ap1F1 + ap2F2 + … apkFk + up   

Donde F1,…, Fk (k<p) son los factores comunes, u1,…up los factores únicos o 

específicos, {aij; i=1,…,p; j=1,…,k} son las cargas factoriales. En este caso los sujetos están 

representados por las muestras de juveniles y las variables son los parámetros morfológicos 

usados (circularidad, elongación, compacidad y rectangularidad). Los factores comunes 

(F1,…, Fk) representan la estructura subyacente de una matriz de datos. 

Tabla (4.2).- Resumen de cargas factoriales, puntuaciones factoriales, así como los eigenvalores y su varianza 

acumulada expresada, utilizados por statistica para el cálculo de los factores F1 y F2 que se muestran en la 

gráfica de la Figura (4.8), correspondientes a los tamaños de lapilli de las muestras de fragmentos juveniles 

del axalapazco Atexcac. 

 Carga 

factorial 1 

Carga 

factorial 2 

Puntuación 

factorial 1 

Puntuación 

factorial 2 

Eigenvalor 1 Eigenvalor 2 

Circularidad 0.352800 0.699905 0.187201 0.566365 - - 

Elongación 0.091949 -0.779498 0.048789 -0.630772 - - 

Compacidad -0.967206 -0.140447 -0.513215 -0.113650 - - 

Rectangularidad -0.903435 0.344346 -0.479377 0.278646 - - 

Valor absoluto - - - - 1.885 1.236 

Varianza 

acumulada (%) 

- - - - 59.12 90.01 

El número de factores necesario para explicar una cierta cantidad de varianza de los 

datos estará definido por el número mayor a la unidad, de eigenvalores de la matriz de 

correlaciones de los datos originales. En este estudio se determinaron dos factores F1 y F2, 

que fueron suficientes para incluir alrededor de un 90% de la varianza para clastos tamaño 

lapilli y de un 95 % para fragmentos de ceniza. Los factores F1 y F2 (factores comunes) 

fueron calculados a través del software statistica, versión 8.0 (Steyn & Ellis, 2009). La Tabla 
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4.2 muestra las cargas factoriales y puntuaciones factoriales calculadas por statistica, así 

como la varianza acumulada explicada por cada uno de los factores.  

4.2.3 Población de fragmentos tamaño ceniza 

Para complementar el estudio morfológico de fragmentos juveniles se utilizaron 290 

clastos de ceniza gruesa (3 ϕ). Después del lavado previo mencionado en la sección 4.2, se 

prepararon cada una de las muestras para la obtención de imágenes a través de un 

microscopio electrónico de barrido. Las imágenes así obtenidas se procesaron con ayuda del 

software Adobe Photoshop (2015) para remarcar los contornos de las partículas y obtener 

imágenes binarias. Las imágenes binarias de los contornos de los fragmentos fueron 

procesadas con el programa ImagePRO para obtener los dos ejes principales de cada 

fragmento de ceniza. Una vez teniendo los dos ejes, con la ayuda de la hoja de cálculo Excel, 

se determinaron los mismos cuatro parámetros que se usaron en las poblaciones de 

fragmentos de lapilli, como son: circularidad, elongación, compacidad y rectangularidad.  

Tabla (4.3).- Resumen de cargas factoriales, puntuaciones factoriales, así como los eigenvalores y su varianza 

acumulada expresada, utilizados por statistica para el cálculo de los factores F1 y F2 que se muestran en la 

gráfica de la Figura (4.8), correspondientes a los tamaños de ceniza de las muestras de fragmentos juveniles 

del axalapazco Atexcac. 

 Carga 

factorial 1 

Carga 

factorial 2 

Puntuación 

factorial 1 

Puntuación 

factorial 2 

Eigenvector 

1 

Eigenvector 

2 

Circularidad 0.992033 0.073981 0.397799 0.056173 - - 

Elongación 0.946707 -0.003705 0.379624 -0.002813 - - 

Compacidad -0.633037 0.744406 -0.253844 0.565222 - - 

Rectangularidad 0.461177 0.870280 0.184929 0.660798 - - 

Valor absoluto - - - - 2.493803 1.317015 

Varianza 

acumulada (%) 

- - - - 62.34508 95.27046 

En una forma similar a la utilizada para fragmentos de lapilli, a través del programa 

statistica, se extrajeron los factores F1 y F2 para la población de fragmentos de ceniza. Las 

cargas factoriales, puntuaciones factoriales y eigenvalores correspondientes, utilizados por 

el programa statistica, se muestran en la Tabla (4.3). Los resultados de los factores comunes 

(F1 y F2) para ambas poblaciones de fragmentos (lapilli y ceniza), se presentan en la gráfica 

de la Figura 4.6, en la cual, se localizaron los resultados de los factores, colocando el umbral 

de discriminación y los fragmentos utilizados por Dellino & La Volpe (1996) para zonificar 

las regiones de fragmentación magmática e hidromagmática. 

4.3 Discusión  

El axalapazco Atexcac fue formado a partir de fluctuaciones en la profundidad de las 

explosiones (Valentine et al., 2014), en el flujo de magma y/o agua (Valentine et al., 2015b), 

lo que ocasionó explosiones dominantemente de tipo magmático y freatomagmático 

(Carrasco-Núñez et al., 2007), que pudieron haber sido producidas desde bocas eruptivas 
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alternadas (López-Rojas & Carrasco-Núñez, 2015). La hipótesis de trabajo está basada en los 

siguientes argumentos: en el análisis de facies realizado para la secuencia maar formadora de 

este volcán, se distinguen la facies 1, integrada dominantemente por un horizonte, clasificado 

por Carrasco-Núñez et al. (2007) como depósito de caída, y las brechas contenidas en las 

facies 4, 5 y 6, que se propone provienen de un mismo proceso de fragmentación, el cual se 

sugiere estuvo asociado a explosiones relacionadas con exsolución de volátiles 

(magmáticas), probablemente debido a que en este caso el cuerpo magmático (dique), 

alcanzó la superficie sin apreciable interacción con agua del acuífero local, produciéndose 

un pequeña columna eruptiva (Valentine et al., 2015b). Este proceso habría causado una 

fragmentación apreciable que a su vez originó la emisión de fragmentos juveniles 

provenientes de dichas facies,  que fueron denominados “gruesos” en este estudio. El tipo de 

fragmentos, que en este estudio se denominaron como “finos”, provienen de capas con 

estratificación cruzada, principalmente localizadas en las facies 2 y 4, cuyos depósitos se 

asume que fueron producidos por explosiones originadas a diferentes niveles de profundidad 

y en diferentes ubicaciones laterales (Valentine & White, 2012; Graettinger et al., 2015b). 

Tomando en cuenta que los fragmentos juveniles (gruesos) que fueron originados por 

explosiones (estrombolianas) de un supuesto dique magmático que alcanzó la superficie, 

estuvieron sometidos a un régimen de fragmentación más dúctil, se esperaría obtener  valores 

de parámetros morfológicos que indiquen morfologías contornos más fluidales y elongados. 

Esto principalmente debido a que en este último caso, el magma se comporta como un líquido 

y la tensión superficial representa un papel muy importante (Fisher & Schmincke, 1984; 

Mastin, 2007).  Para el caso de los clastos (finos) generados a partir de explosiones 

subsuperficiales, originadas durante la interacción explosiva del dique magmático con agua 

del acuífero y que alcanzaron la superficie después un proceso “paso a paso” (Valentine & 

White, 2012), se puede deducir que la morfología esperada debería ser más variada, integrada 

con fragmentos cuya  forma refleje fragmentación bajo un régimen dúctil, representada por 

formas fluidales y elongadas, y fragmentación frágil, asociada a morfologías convolutas y 

equidimensionales, típicas de interacción explosiva agua/magma (Sheridan & Wohletz, 

1983). Estas últimas partículas ascendieron mediante un mecanismo de explosiones internas 

de la diatrema (jets; White & Ross, 2011). Aunque también se pueden originar depósitos, 

cuyas explosiones hayan tenido influencia de los dos mecanismos de fragmentación 

mencionados (Wohletz, 1983; Valentine et al., 2015b) o que ocurran explosiones desde dos 

fuentes eruptivas distintas en forma simultánea (López-Rojas & Carrasco-Núñez, 2015; 

Valentine et al., 2015b). Los parámetros morfológicos de cada muestra reflejan la alternancia 

de los dos mecanismos, probablemente ocasionada por fluctuaciones en el flujo de agua o en 

el flujo de magma (Valentine et al., 2015b) en la zona del axalapazco Atexcac, a través de 

inyecciones periódicas de magma (Carrasco-Núñez et al., 2007. Los dos mecanismos de 

fragmentación se manifestaron, de manera general, en forma similar para las dos poblaciones 

de fragmentos de lapilli y ceniza. En las secciones 4.3.1 y 4.3.2 se detallan de manera 

particular, las fluctuaciones ocurridas en cada tipo de población de clastos.  
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4.3.1 Población de fragmentos tamaño lapilli 

La población de fragmentos de lapilli juvenil, muestra algunas tendencias generales 

en los valores de los parámetros morfológicos, con variaciones en la desviación estándar, a 

lo largo de la columna estratigráfica del axalapazco Atexcac (Tabla 4.4). Por ejemplo, el 

rango de valores promedio en la circularidad va desde 1.06 a 1.14 para fragmentos “finos” y 

de 1.22 a 1.49 para fragmentos gruesos, correspondiendo e1 valor de 1.06 a una forma 

semiesférica y el 1.49 a un elipsoide irregular. Por su parte, los valores promedio de 

elongación tuvieron un rango desde 1.40 a 2.66 para fragmentos finos y de 1.78 a 3.29 para 

clastos gruesos. En cambio, la compacidad muestra en general valores promedio mayores 

para los fragmentos finos, resultando un rango de 0.82 a 0.94 y de 0.64 a 0.77 para clastos 

gruesos, cuyo valor de 0.64 está representado por una forma cóncava muy irregular y el de 

0.94 pertenece a una morfología equidimensional, con una irregularidad menor en su 

contorno. 

Tabla (4.4).- Promedio y desviación estándar de los cuatro parámetros de forma calculados para cada una de 

las muestras usadas en el análisis morfológico, correspondientes a la población con tamaños de lapilli. Las 

claves con asterisco (*), representan muestras de fragmentos finos. Circ.= circularidad, Elong.= elongación. 

Comp.= compacidad, Rect.= rectangularidad.  

Muestra 
Promedio Desviación Estándar 

Circ. Elong. Comp. Rect. Circ. Elong. Comp. Rect. 

AT-05-a 1.39 1.99 0.64 1.18 0.01 0.19 0.08 0.03 

AT-05-e 1.49 2.81 0.73 1.21 0.02 0.07 0.07 0.01 

AT-05-e* 1.14 1.57 0.94  1.01 0.10 0.30 0.10 0.05 

AT-05-h 1.51 2.61 0.72 1.24 0.02 0.11 0.08 0.02 

AT-05-h* 1.07 1.56 0.86 1.11 0.04 0.25 0.12 0.04 

AT-05-i 1.31 2.39 0.69 1.32 0.03 0.27 0.14 0.41 

AT-05-j* 1.07 1.92 0.90 1.16 0.03 0.40 0.18 0.06 

AT-06-a 1.24 3.29 0.64 1.34 0.09 0.31 0.11 0.51 

AT-06-b* 1.09 1.74 0.82 1.14 0.05 0.15 0.08 0.03 

AT-06-d 1.36 2.28 0.70 1.29 0.02 0.41 0.41 0.18 

AT-06-g* 1.11 1.64 0.91 1.01 0.04 0.23 0.09 0.08 

AT-06-i 1.24 1.90 0.77 1.27 0.02 0.36 0.11 0.04 

AT-06-j* 1.07 1.47 0.88 1.01 0.03 0.15 0.07 0.05 

AT-06-l 1.22 2.13 0.66 1.25 0.01 0.11 0.01 0.01 

AT-06-l* 1.10 1.66 0.78 0.82 0.04 0.50 0.14 0.09 

AT-06-m* 1.09 1.40 0.85 0.92 0.04 0.60 0.15 0.11 

AT-06-n 1.26 1.78 0.76 1.34 0.01 0.12 0.10 0.03 

AT-06-o* 1.06 1.46 0.86 1.06 0.03 0.12 0.06 0.03 

AT-06-q 1.32 2.45 0.72 1.38 0.05 0.80 0.14 0.08 

La rectangularidad muestra un comportamiento similar a la circularidad, dado que los 

valores promedio de fragmentos finos se presentan con un rango de 0.82 a 1.16 para finos y 

de 1.18 a 1.38, para clastos gruesos. El valor de 0.82 se asocia a formas esféricas y el de 1.38 
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a una morfología tipo bloque con un contorno poco irregular. La Figura 4.5 muestra una 

amplia variación de morfologías adoptadas por los clastos finos, que van desde formas 

semiesféricas y elipsoidales con diferentes grados de elongación, hasta formas 

aproximadamente equidimensionales (rectangulares) con diferentes grados de irregularidad 

en el contorno. Es evidente que alrededor de las vesículas se muestran superficies más o 

menos planas, que podrían ser el resultado de las interacciones explosivas, bajo un 

enfriamiento súbito (Sheridan & Wohletz, 1983). En cambio, los fragmentos gruesos 

presentan morfologías con tendencia fluidales con contornos suaves. Sólo una mínima parte 

de estos últimos, presenta algunas irregularidades en el contorno.  

La descripción anterior indica que los fragmentos gruesos, que provienen de brechas 

(material de caída) de los depósitos de las facies 1, 4 y 5,  en general, presentan morfologías 

fluidales y elongadas, lo que sugiere que fueron generados probablemente por explosiones 

estrombolianas que ocurrieron a profundidades someras (Valentine et al., 2014), de tal 

manera que el magma que generó dichos fragmentos estuvo dominantemente sometido a 

esfuerzos tensionales (Mastin, 2007), debido a que el cuerpo magmático alcanzó la superficie 

(Valentine et al., 2015b). Los espesores de las capas que presentan las brechas que contienen 

a los fragmentos gruesos, podrían estar asociados a la cercanía de la fuente, es decir, un mayor 

espesor indicaría una fuente explosiva cercana (Graettinger et al., 2015a). En contraste, los 

fragmentos finos que provienen de depósitos con estratificación cruzada de las facies 2 y 4, 

por su parte, presentan figuras con contornos más angulosos (figuras equidimensionales o 

tipo bloque; Morrisey et al., 2000) o morfologías convolutas (tipo coliflor; Sheridan & 

Wohletz, 1983), debido a interacciones agua magma principalmente. Aunque estas formas 

podrían haber sido modificadas sustancialmente  y tener un complejo historial desde su 

origen y ascenso en la diatrema, por medio de múltiples explosiones (Ross & White, 2011; 

Valentine & White, 2012), hasta su depósito en el anillo de tefra (Graettinger et al., 2015a), 

incluyendo los mecanismos de transporte (Dellino & La Volpe, 1996), integrado por un 

complejo conjunto de mecanismos que promueven su desgaste por fricción, para obtener 

finalmente contornos de materiales más redondeados (Valentine et al., 2015b). Es posible 

que las diferencias en la desviación estándar presentadas por los clastos finos (mostradas en 

la Tabla 4.4) están asociadas a cambios en el mecanismo de transporte de las partículas 

(Dellino & La Volpe, 1996), principalmente porque en este caso los fragmentos son 

generados por DPDCs que viajan mayor distancia desde la fuente (Graettinger et al., 2015a), 

mediante un flujo turbulento que provoca choques en las partículas (Fisher & Waters, 1970; 

Waters & Fisher, 1971).  

Basándose en las formas sintéticas de la Figura 4.2 y en los valores de los parámetros 

morfológicos de la Tabla 4.4, los fragmentos juveniles de la muestra AT-05-e*, estarían 

asociados a formas que corresponden a fragmentos equidimensionales tipo bloque  y de 

acuerdo a la interpretación y resultados de los trabajos experimentales de Büttner et al. (2002) 

y Zimanowski et al. (1997a), esto podría sugerir que esta muestra reunió la mayor proporción 
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de partículas “activas”, durante los procesos de mezcla de la diatrema (Valentine & White, 

2012) y mediante varias explosiones, ocurridas a diferentes profundidades, pero cada vez 

más someras, finalmente fueron expulsadas a la atmósfera  por una explosión subsuperficial 

(Valentine & White, 2012; Valentine et al., 2014, 2015a, b). 

La circularidad y rectangularidad son parámetros morfológicos, cuyos  valores son 

sensibles a los cambios en la irregularidad del contorno de una figura y los valores de la 

elongación y compacidad, se ven mayormente afectados con variaciones en la forma general 

de la partícula (Dellino & La Volpe, 1996). La Figura 4.4 muestra valores significativamente 

similares de los cuatro parámetros morfológicos para los dos tipos de fragmentos, pero una  

pequeña diferencia en los valores de la circularidad y rectangularidad, es asociada a un 

cambio importante en la morfología, principalmente, en el contorno. A esto se debe agregar, 

que una cierta proporción de los fragmentos finos podrían haber sido redondeados durante 

los procesos mencionados en párrafos anteriores, es decir, los valores originales de los 

parámetros morfológicos de dichos fragmentos podrían haber sido modificados y aparentar 

tener morfologías más características de fragmentación dúctil (Dellino & La Volpe, 1996; 

Büttner et al., 2002). 

 

Figura (4.4).- Distribución de frecuencias de los valores adimensionales de los parámetros morfológicos para 

fragmentos gruesos y finos de lapilli juvenil del axalapazco Atexcac. La escala horizontal es lineal y la escala 

vertical es logarítmica de base 10, para todos los histogramas de la figura.   

La elongación no es un parámetro sensible a las irregularidades que presente un 

fragmento en su contorno, sino más bien, puede presentar la evidencia de la forma general 

de la partícula derivada de las condiciones dominantes en el régimen de fragmentación, en el 

momento de la explosión o el pulso que generó dicha población de fragmentos. Büttner et al. 

(2002), asociaron las formas alargadas de fragmentos del volcán Vulcano (Italia) a un 

régimen de esfuerzos en el modo dúctil, es decir, principalmente los fragmentos formados en 
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condiciones donde el control principal son los esfuerzos generados en el magma por la 

tensión superficial. La elongación de los fragmentos del axalapazco Atexcac muestra valores 

ligeramente mayores para la población de clastos denominados como gruesos, lo cual indica 

que hay una mayor tendencia de morfologías fluidales adquiridas por el magma, después de 

dejar la boca eruptiva (Heiken, 1972; Büttner et al., 2002).  

 

 

Figura (4.5).- Imágenes SEM de fragmentos de ceniza gruesa, denominados en este estudio como “finos” y 

tipificados en la literatura como freatomagmáticos (Sheridan & Wohletz, 1983; Wohletz, 1983; Morrisey et al., 

2000): (a) fragmento tipo placa, (b) fragmento con morfología convoluta, (c) clasto semiesférico, (d) fragmento 

con morfología fusiforme, (e) clasto vesicular, y (f) fragmento con morfología tipo bloque.  

Se debe notar en la Figura 4.4 que los promedios y desviaciones estándar de los cuatro 

parámetros morfológicos muestran valores muy similares para los dos tipos de fragmentos, 

con valores ligeramente mayores de tres de cuatro de los parámetros morfológicos, para el 

caso de los fragmentos gruesos.   

4.3.2 Población de fragmentos tamaño ceniza  
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La morfología de fragmentos de ceniza de magmas de baja viscosidad, está gobernada 

principalmente por un régimen de esfuerzos derivados de la tensión superficial (Mastin, 

2007) durante la fragmentación (fragmentación magmática; Fisher & Schmincke, 1984) y los 

efectos de la fricción con el aire, cuando los clastos dejan la boca eruptiva, presentando una 

tendencia mayor a formas alargadas y fluidales, aunque en este caso, en el axalapazco 

Atexcac, las formas fluidas de los clastos gruesos también pueden deberse a una disminución 

en la viscosidad (Zimanowski et al., 1997b; Houghton & Gonnermann, 2008), asociada a una 

disminución en la cantidad de microlitos y/o cristales (Spera, 2000).  

 

Figura (4.6).- Imágenes SEM de fragmentos de ceniza gruesa, clasificados en este estudio como gruesos y 

asociados a procesos de fragmentación magmática. Los fragmentos aparentemente muestran morfologías 

típicas de erupciones tipo estrombolianas con bordes redondeados y formas fluidas irregulares (Cioni et al., 

1992; Mastin, 2007).  

Para el caso de los fragmentos de ceniza, ocurridos durante las erupciones 

freatomagmáticas, la morfología de los clastos es afectada por un mecanismo de esfuerzos, 

controlado por el enfriamiento súbito de magma por agua externa, resultando mayormente, 

formas tipo bloque (Heiken, 1972). En este último caso, la vesicularidad juega un rol menor 
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en la morfología resultante. La morfología de fragmentos de ceniza, derivada de explosiones 

freatomagmáticas “húmedas” y “secas”, no varía con la cantidad de agua que participe en la 

interacción explosiva con el magma y las formas que son más comunes de encontrar son 

equidimensionales, tipo bloque y angulosas (Büttner et al., 1999).  

Aunque la textura de los clastos de ceniza, gruesos y finos, del axalapazco Atexcac 

refleja los contrastes en las  Figuras 4.5 y 4.6, en cuanto a vesicularidad externa y morfología 

de la partícula, los parámetros morfológicos de circularidad y rectangularidad no muestran 

cambios muy significativos en la Figura 4.4. En las secciones 4.3.3 y 5.5 se mencionan las 

diferencias de estos dos aspectos de manera más detallada. Uno de los procesos que puede 

afectar considerablemente el contorno de una partícula, es el mecanismo de transporte (Mele 

et al., 2011), por lo tanto, una corriente de densidad piroclástica es más eficiente para suavizar 

o redondear un fragmento.  

Si los clastos de ceniza del axalapazco Atexcac tienen, en general, valores similares 

de los dos parámetros que reflejan mayormente la irregularidad de una partícula (circularidad 

y rectangularidad ), para fragmentos gruesos y finos, esto podría significar que los clastos de 

ceniza estuvieron sometidos a procesos de abrasión más intensos, comparando con los 

mismos parámetros morfológicos de la población de lapilli, debido probablemente a que 

durante el transporte, las DPDCs modifican más los bordes o irregularidades de los clastos 

de menores tamaños. Una opción alterna podría sugerir que los valores de los parámetros 

morfológicos en realidad reflejan los mecanismos de mezcla y reciclaje de material juvenil, 

durante la formación de la diatrema (Valentine & White, 2012; Valentine et al., 2014, 2015a, 

b) del axalapazco Atexcac. 

Considerando que los valores promedio de la circularidad y rectangularidad, son 

sensiblemente más altos para partículas gruesas (magmáticas), se podría asumir que estos 

fragmentos son más irregulares. Como se puede apreciar en las Figuras (4.5) y (4.6), los 

clastos gruesos (magmáticos) tienen una mayor vesicularidad externa, comparada con la que 

muestran los fragmentos finos (freatomagmáticos). Lo anterior se puede reflejar en la 

irregularidad de los fragmentos, mostrando parámetros de circularidad y rectangularidad, 

mayores en partículas de origen magmático, probablemente asociado a ruptura de vesículas 

existentes, ubicadas en las paredes del fragmento (Dellino & La Volpe, 1995; Dellino & 

Liotino, 2002). 

En el capítulo V de este trabajo se mostrará que la vesicularidad real, entre partículas 

gruesas (magmáticas) y finas (freatomagmáticas), muestra un patrón distintivo que permite 

discriminar dichos clastos. Las Figuras 4.5 y 4.6 muestran diferencias en la vesicularidad 

externa. Mientras que en los fragmentos finos (freatomagmáticos), la vesicularidad externa 

es casi nula (Wohltez, 1983), en los clastos gruesos (magmáticos), el aumento es evidente 

(Mastin, 2007). Esto podría asociarse a un efecto de inhibición de vesicularidad (Fisher & 
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Schmincke, 1984) externa, debido a la contracción que sufre el magma durante la 

fragmentación cuando es súbitamente enfriado por agua. 

4.3.3 Mecanismos y régimen de fragmentación  

La Figura 4.7 muestra los productos de rectangularidad por compacidad y circularidad 

por elongación de los fragmentos juveniles, finos (freatomagmáticos) y gruesos 

(magmáticos), para tamaños de lapilli de partículas del axalapazco Atexcac.  

 

Figura (4.7).- Esquema de discriminación que muestra los dos tipos de régimen de fragmentación que se 

presentaron durante las explosiones que dieron lugar a la formación de fragmentos de lapilli de material 

juvenil del axalapazco Atexcac. Se insertaron las figuras sintéticas o hipotéticas (círculos amarillos) 

propuestas por Büttner et al (2002) para tener un comparativo con las formas que resultaron en los juveniles 

del axalapazco Atexcac. Especialmente se puede notar que los fragmentos finos estuvieron sometidos a los dos 

regímenes de fragmentación, frágil y dúctil, característicos de interacciones explosivas agua/magma 

(Zimanowski et al., 1997b; Büttner et al., 2002).  

Büttner et al (2002) propusieron que un valor de rectangularidad x compacidad 

cercano a 1.0, representa el umbral que discrimina la existencia de alguno de los dos tipos de 

régimen de fragmentación. Se puede notar en la Figura 4.7 que los fragmentos juveniles 

gruesos (magmáticos) estuvieron sometidos dominantemente al régimen de fragmentación 
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dúctil, en el cual el magma se comporta como un líquido y la morfología resultante de los 

clastos  tiende a adoptar contornos redondeados y formas generales esféricas (o 

semiesféricas) o elongadas. Cuando el magma alcanza un valor crítico de esfuerzo, se 

presenta el tipo de fragmentación frágil, y si el valor del esfuerzo está por debajo de dicho 

umbral, la consecuencia es un modo de fragmentación dúctil (Zimanowski et al., 1997b). La 

localización de fragmentos gruesos en la zona de modo dúctil (Figura 4.7), sugiere que dicho 

mecanismo estuvo presente durante las diferentes etapas explosivas que originaron los 

depósitos de clastos gruesos. Esto debido a que durante la fragmentación magmática, el 

contenido de cristales y microlitos juega un rol clave, específicamente tratándose de magmas 

basálticos, como es el caso del axalapazco Atexcac. Cuando el magma basáltico es 

relativamente pobre en microlitos y cristales, se espera que fragmente por vía inercial 

(fragmentación dúctil), donde la expansión de las burbujas de gas durante la decompresión 

provoca esfuerzos tensionales y la ruptura del magma líquido (Zimanowski et al., 1997b; 

Houghton & Gonnermann, 2008). Los fragmentos gruesos que fueron localizados con un 

valor de rectangularidad x compacidad menor a 0.5, en la zona dúctil, corresponden a 

partículas cóncavas, y las de la parte más al fondo en esta misma zona, corresponden a 

partículas cóncavas más irregulares que las anteriores. Estas morfologías de fragmentos 

gruesos podrían reflejar la importancia del rol que juegan los esfuerzos tensionales en el 

magma, lográndose así formas de partículas muy alargadas (Fisher & Schmincke, 1984), y 

las variaciones en el contorno de dichas partículas, especialmente las localizadas en el fondo 

de la zona dúctil, podrían sugerir cambios en la vesicularidad, sobre todo la de los clastos 

con una cantidad importante de vesículas cercanas a las paredes de la partícula (Cashman et 

al., 2000). 

Los fragmentos juveniles finos resultaron con una presencia de alrededor del 39% en 

la zona de fragmentación frágil y un 61% en la zona respectiva dúctil. Estos resultados son 

coherentes con los desarrollos experimentales que se han llevado a cabo bajo condiciones de 

laboratorio, en los cuales se han logrado interacciones explosivas de fundidos artificiales 

(Zimanowski et al, 1997a, b) o naturales (Büttner et al, 2002). En su análisis experimental 

Büttner et al, (2002), mostraron que sólo aproximadamente un 33% de las partículas 

conservan rasgos efectivos de la interacción explosiva agua/magma (partículas activas) y el 

resto (partículas pasivas), tiende a fragmentar en el modo dúctil (Németh, 2010). Sin 

embargo, es posible que los fragmentos finos hayan sufrido un complejo proceso de abrasión, 

derivado de los mecanismos de mezcla y colapso de las paredes del cráter/diatrema 

(Valentine & White, 2012), ocasionando cierto grado de redondez en el contorno  de algunas 

de las partículas activas originales y como consecuencia en la Figura 4.7, sean desplazadas 

más abajo en la gráfica, para localizarse finalmente en la zona de fragmentación dúctil. Por 

ejemplo los fragmentos tipo bloque y equidimensionales (ver Figura 4.5) tienden a tener 

bordes angulosos, que podrían ser redondeados por los procesos de mezcla y reciclado de la 

diatrema (Valentine et al., 2014, 2015a). 
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Figura (4.8).- Comportamiento del régimen de fragmentación, dúctil y frágil, de los fragmentos gruesos y finos,  

de cada una de las muestras consideradas (ver Figura 4.1). Los fragmentos gruesos están representados por 

los círculos de color azul y los finos (muestras con asterisco) por círculos de color rojo.  
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La Figura 4.8 muestra la variación morfológica de los clastos gruesos y finos, en el 

mismo orden estratigráfico, tal y como se muestra en la Figura 4.1. En general, los fragmentos 

gruesos resultaron con valores de rectangularidad x compacidad menores a 1.0, es decir, bajo 

un régimen de fragmentación dúctil (Büttner et al., 2002); en contraste, los finos, aparecen 

por debajo y arriba del 1.0, indicando en este último caso, que los dos tipos de régimen (frágil 

y dúctil) estuvieron asociados a la formación de fragmentos finos. Los contrastes 

morfológicos, comparando los fragmentos gruesos, muestreados en brechas de depósitos de 

caída, con los fragmentos finos, que fueron seleccionados en depósitos de facies con 

estratificación cruzada, denotan las fluctuaciones en el flujo de magma y/o agua (Valentine 

et al., 2015b), durante las explosiones que dieron lugar a los dos tipos de fragmentos juveniles 

del axalapazco Atexcac. Los clastos juveniles gruesos de las muestras AT-05-a y AT-05-e, 

corresponden respectivamente a facies 1 y facies 3, catalogadas en este estudio como facies 

derivadas por depósitos de caída, resultaron morfológicamente muy similares, que sugiere 

que los mecanismos de fragmentación tuvieron algunas similitudes, pero las explosiones que 

generaron ambos depósitos podrían haber tenido diferencias en la profundidad del foco 

explosivo. En particular, la cantidad de clastos seleccionados fue menor a otras muestras,  la 

muestra AT-05-e* resultó con la mayor parte de sus fragmentos juveniles finos en la zona de 

fragmentación frágil, que como se mencionó en la sección 4.3.1, esta muestra reunió una 

mayoría de fragmentos equidimensionales, típicas partículas activas de interacciones 

explosivas agua/magma. Es notable que las muestras AT-06-l*, AT-06-m* y AT-06-o* 

contienen fragmentos juveniles finos, con una mayoría de ellos en la zona de fragmentación 

dúctil, lo que podría ser un reflejo de un complejo mecanismo de mezcla de fragmentos entre 

finos y gruesos, por efecto de diferentes mecanismos de fragmentación y desde bocas 

eruptivas simultáneas (López-Rojas & Carrasco-Núñez, 2015). Las variaciones de tipo de 

régimen de fragmentación, de frágil a dúctil y viceversa, sugieren las fluctuaciones en la 

disponibilidad local de agua del acuífero de Atexcac (Carrasco-Núñez et al., 2007).  

En su estudio Büttner et al (2002) utilizaron parámetros morfológicos de clastos 

juveniles provenientes de depósitos de DPDCs de La Fossa (un cono activo de la Isla 

Vulcano, Italia) para discriminar entre los dos tipos de régimen de fragmentación del magma, 

frágil o dúctil. Dellino & La Volpe (1996), hicieron lo propio para discriminar, a partir de 

parámetros morfológicos de fragmentos juveniles del cono de pómez Monte Pilato, la 

fragmentación magmática de la fragmentación resultante por interacción agua/magma. Los 

parámetros morfológicos utilizados por Büttner et al (2002) y Dellino & La Volpe (1996) 

son los mismos que se usan en este estudio. En los análisis de Büttner et al (2002) y Dellino 

& La Volpe (1996), los fragmentos juveniles provienen de mecanismos eruptivos, 

principalmente desde la misma boca eruptiva, los cuales se asume que los clastos no 

estuvieron sometidos a los procesos de mezcla vertical y reciclado. Estas condiciones son 

diferentes a las que prevalecieron durante la formación del volcán Atexcac, en las que durante 

su formación, los procesos de mezcla, reciclado y colapso, ocurridos dentro de la diatrema, 

son procesos inherentes a la formación de un volcán tipo maar-diatrema (Valentine & White, 
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2012). Los procesos de la diatrema, aunados a un posible mecanismo de abrasión durante el 

transporte de partículas derivadas de DPDCs, podrían explicar el grado de redondeo que 

podrían haber sufrido algunos fragmentos finos del axalapazco Atexcac, especialmente los 

clastos finos provenientes de las muestras AT-06-b* y AT-06-g*, que pertenecen a las partes 

media y superior, respectivamente, de la unidad II, los de las muestras AT-06-j* y AT-06-l*, 

que pertenecen a las partes media y superior de la unidad III, y los de la muestra AT-06-m*, 

ubicada en la unidad IV, de la columna estratigráfica de la sección sur. Además de los 

procesos complejos ocurridos en la diatrema de Atexcac existe la posibilidad que los 

fragmentos finos de las muestras recientemente mencionadas, hayan sido mezclados desde 

bocas eruptivas simultáneas, y tal vez no todos los fragmentos finos de estas muestras sean 

fragmentos primarios, sino más bien reciclados gruesos. 

 

Figura (4.9).- Diagrama que muestra la dispersión de fragmentos gruesos y finos del axalapazco Atexcac. Los 

factores F1 y F2 son adimensionales. Los fragmentos gruesos se indican con un cuadrado color azul obscuro y 

los finos se señalan con círculos de color rojo. Además se insertaron para comparación, los tres fragmentos 

freatomagmáticos (círculos amarillos) y tres magmáticos (triángulos grises) representativos, que fueron 

seleccionados y clasificados por Dellino & La Volpe (1996),  para explicar la correlación entre la morfología 

y el régimen de fragmentación, así como la línea que representa el umbral de discriminación.   

La Figura 4.9 muestra la línea de discriminación para clastos magmáticos y 

freatomagmáticos, determinada por Dellino & La Volpe (1996). Los resultados de la 

ubicación de los fragmentos juveniles del axalapazco Atexcac en la Figura 4.9 son 

consistentes con los mecanismos del tipo de régimen de fragmentación mencionados (en 

párrafos anteriores de esta misma sección, es decir, frágil y dúctil) y ubican a los fragmentos 



84 
 

gruesos (magmáticos) en las dos zonas y a los finos, en su mayoría, en la zona 

correspondiente a la zona freatomagmática, lo que indicaría una probable mezcla de 

partículas gruesas y finas durante la depositación de dicho material juvenil en el axalapazco 

Atexcac, originada por la ocurrencia de explosiones desde bocas eruptivas simultáneas 

(López-Rojas & Carrasco-Núñez, 2015), con mecanismos eruptivos distintos (por ejemplo: 

explosiones estrombolianas y freatomagmáticas; Valentine et al., 2015b). Una idea 

secundaria es fundamentada por el hecho de que los clastos finos contienen partículas de los 

dos regímenes de fragmentación, dúctil y frágil, y los correspondientes a un mecanismo 

dúctil, morfológicamente aparentan ser magmáticos. Además, los fragmentos finos contienen 

una porción de fragmentos originados mediante un régimen de fragmentación dúctil, que en 

este caso resultaron representar un 61% del total de dichos fragmentos y que son asociados, 

a la parte del magma que se encuentra alrededor del foco explosivo de la interacción 

agua/magma (Büttner et al., 2002), de tal manera que estos fragmentos no reflejan la 

dinámica de la explosión y son torneados aparte, afuera de la boca eruptiva  para producir 

una lluvia de partículas elongadas, con formas esféricas o elipsoidales (White & Valentine, 

2016). 

4.4 Conclusiones 

Los clastos gruesos, provenientes de brechas de caída, resultaron con contornos más 

irregulares que los fragmentos finos, asumiendo que estos últimos son derivados en general 

de interacción explosiva agua/magma, y los primeros en general por fragmentación 

consecuente de exsolución de volátiles magmáticos. Las poblaciones de lapilli y ceniza, 

utilizadas en este estudio, muestran algunas diferencias en los valores de los parámetros 

morfológicos, para los clastos gruesos (magmáticos) y finos (freatomagmáticos), 

específicamente, los que indican mayormente afectaciones en la irregularidad (circularidad 

y rectangularidad). Mientras que los fragmentos de lapilli resultaron con diferencias 

considerables en los parámetros de circularidad y rectangularidad, los clastos de ceniza 

muestran variaciones texturales importantes. Los valores mayores de irregularidad de clastos 

magmáticos sugieren esfuerzos dominantes en el magma de tipo tensionales y morfologías 

resultantes por explosiones de un cuerpo de magma que alcanzó la superficie (Valentine et 

al., 2015), produciendo formas de fragmentos con tendencias fluidales (Mastin, 2007). Se 

infiere además que los clastos gruesos, originados por explosiones magmáticas 

(estrombolianas) ocurrieron a profundidades someras, mucho menores que la POE y los 

espesores que presentan las brechas que contienen dichos fragmentos, podrían estar 

asociados a la cercanía o lejanía de la fuente explosiva (Graettinger et al., 2015a). 

Durante la formación de la diatrema (Valentine & White, 2012) y el anillo de 

materiales (Graettinger et al., 2015a) del axalapazco Atexcac, podrían haber ocurrido 

procesos que afectaron significativamente los fragmentos juveniles finos 

(freatomagmáticos), que se infiere, provienen de depósitos de DPDCs que  modificaron la 
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morfología original de los mismos, resultando en formas más redondeadas en su contorno, 

desplazando su ubicación hacia la zona de fragmentación dúctil. Lo anterior es soportado por 

la idea de que este tipo de fragmentos tuvieron una historia compleja, desde su origen en la 

diatrema (Valentine & White, 2012) a través de explosiones en varios niveles (White & Ross, 

2011), hasta su depósito en el anillo de tefra (Graettinger et al., 2015a). La fracción de clastos 

finos que se ubica dentro de la zona de fragmentación frágil, probablemente pertenece a la 

fracción de partículas activas, clasificadas como las partículas que participan directamente 

en la interacción explosiva agua/magma, y por consiguiente conservan la huella morfológica 

(partículas equidimensionales o tipo bloque) de la explosión freatomagmática (Büttner et al., 

2002; White & Valentine, 2016). 

Otro proceso que podría haber tenido influencia, aunque mínima, en la formación de 

fragmentos juveniles del axalapazco Atexcac, es la posible mezcla de fragmentos en los 

depósitos, por explosiones desde bocas eruptivas simultáneas (Carrasco-Núñez et al., 2007; 

López-Rojas & Carrasco-Núñez, 2015) con estilos diferentes de actividad (por ejemplo, 

estromboliana y freatomagmática; Valentine et al, 2015b), aunque se requerirían más 

estudios para descartar o corroborar esta idea. 

Los resultados de este capítulo podrían soportar las hipótesis de los mecanismos de 

reciclaje de fragmentos juveniles del modelo de Valentine & White (2012), que ocurren 

durante las etapas de formación de la estructura de la diatrema de un volcán maar-diatrema 

(Valentine, 2014) y de la mezcla de dicho material juvenil (clastos magmáticos y 

freatomagmáticos) en un mismo depósito (Valentine, 2015b). Este proceso podría haberse 

acentuado, precisamente por la morfología desarrollada por cráter del volcán Atexcac, es 

decir, es probable que la forma semielíptica del cráter, no sea el resultado de la ocurrencia 

sistemática de explosiones, sino más bien, la manifestación espacial de explosiones caóticas 

desde bocas eruptivas simultáneas o alternadas, que finalmente generaron mezclas de clastos 

juveniles magmáticos y freatomagmáticos en los depósitos de la secuencia maar de Atexcac. 

El hecho de que en la mayoría de los clastos gruesos (de composición basáltica; 

Carrasco-Núñez et al., 2007) del axalapazco Atexcac hayan dominado los mecanismos de 

fragmentación a través de un régimen dúctil, podría ser un indicativo de que los procesos de 

vesiculación tuvieron una participación importante, para lograr esfuerzos de cizalla 

significativos, como lo que ocurre en erupciones magmáticas estrombolianas, cuando el 

magma se acelera por efecto del crecimiento de burbujas de gas, resultando en formas de 

fragmentos piroclásticos fluidales y elongados. En contraste con los fragmentos magmáticos 

altos contenidos de sílice, donde la aceleración del magma, derivada por efecto de los la 

nucleación y crecimiento de burbujas, produce tasas muy altas de esfuerzos de cizalla a que 

es sometido el magma, resultando un régimen de fragmentación del magma en el modo frágil 

(Cashman et al., 2000). 
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Las interacciones agua/magma se vieron reflejadas, en general, en un aparente patrón 

uniforme de ubicación de los clastos gruesos en la zona correspondiente al régimen dúctil y 

a los finos, respectivamente, en la zona del régimen de fragmentación frágil. Lo anterior, 

propone la idea de que los fragmentos gruesos, que provienen de brechas de las facies 1, 3, 

4, 5 y 6, fueron formados a través de procesos dominantemente magmáticos. Por su parte, 

los fragmentos finos, seleccionados en depósitos con estratificación cruzada de las facies 2 y 

4, fueron el producto resultante de mecanismos de interacciones explosivas, ocurridas cuando 

los diferentes cuerpos magma ascendentes, interactuaron explosivamente con el agua del 

acuífero del axalapazco Atexcac.  
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V. ANÁLISIS VESICULAR DE FRAGMENTOS DEL AXALAPAZCO ATEXCAC: 

IMPLICACIONES EN LOS PROCESOS DEL CONDUCTO 

5.1 Introducción 

Entre los mecanismos que afectan la viscosidad del magma (Wallace & Anderson, 

2000), asociados a los distintos procesos que generan las erupciones volcánicas, así como su 

duración e intensidad, se encuentran los procesos de vesiculación, es decir, la formación y 

crecimiento de burbujas de gas del magma (Sparks, 1978; Houghton & Wilson, 1989; 

Wallace & Anderson, 2000; Oppenheimer et al., 2003). Se conoce como vesiculación al 

proceso mediante el cual ocurre la separación de la fase de gas (exsolución), que inicia 

después de la supersaturación en volátiles del magma. En ese proceso ocurre la nucleación o 

formación de pequeñas burbujas estables de gas, para continuar con el crecimiento de las 

burbujas y finalmente la ruptura o fragmentación del magma, que da lugar a una erupción 

volcánica. Los mecanismos a través de los cuales puede iniciar la formación de burbujas son 

dos (Figura 5.1; Cashman et al., 2000): (a) nucleación homogénea, que ocurre cuando los 

núcleos de gas (burbujas) inician su formación en niveles superiores al de la superficie de 

saturación, y (b) nucleación heterogénea, en la cual, coinciden las superficies de saturación 

y exsolución. En ambos casos, el crecimiento de burbujas sucederá, desde la exsolución hasta 

la fragmentación.  

 

 
 

Figura (5.1).- Ilustración esquemática que muestra los dos mecanismos de nucleación de burbujas. (a) 

Localización de los niveles de saturación, exsolución  fragmentación, durante la nucleación homogénea de 

burbujas de gas, y (b) ubicación de los niveles de saturación, exsolución y fragmentación durante la nucleación 

heterogénea (modificada de Cashman et al, 2000). 

Los procesos asociados a la dinámica de ascenso del magma en un conducto volcánico 

pueden estudiarse mediante el análisis de las vesículas preservadas en los piroclastos 

emitidos durante las erupciones volcánicas (Houghton & Wilson, 1989; Toramaru, 2006; 

Polacci et al., 2001, 2003, 2006, 2009). A lo largo de las últimas décadas se han utilizado la 
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vesicularidad (Houghton & Wilson, 1989; Mangan et al, 1993) y las distribuciones de 

tamaños de vesículas (Mangan et al., 1993; Polacci et al., 2001, 2006, 2009), para inferir los 

procesos asociados a la dinámica de ascenso del magma, incluyendo la intensidad de la 

erupción (Polacci et al., 2006) o la explosividad de la erupción (Mueller et al., 2011). Para 

realizar el análisis vesicular se han propuesto modelos teóricos (Manga et al., 1998; Blower 

et al., 2001), a través de mediciones 2D en piroclastos juveniles (Mangan & Cashman, 1996)  

o a través de técnicas 3D, basadas en análisis con equipo de microtomografía de rayos X 

(Polacci et al., 2006, 2009). Una técnica utilizada para realizar inferencias de vesicularidad 

en 3D, basada en la obtención de imágnes 2D de láminas delgadas, es la conversión 

estereológica (Higgins & Roberge, 2003; Higgins, 2006).  

 

 

Figura (5.2).- Diagrama esquemático que muestra los controles de los diferentes tiempos de vesiculación y los 

mecanismos de fragmentación. La fragmentación causada por ruptura de burbujas, ocurre cuando la 

vesicularidad alcanza el máximo valor, y la fragmentación causada por interacción agua/magma, que ocurre 

en algún instante de la curva de vesicularidad del magma (modificado de Houghton & Wilson, 1989). 

Existen tres procesos por los cuales la vesiculación del magma puede interrumpirse 

(Houghton & Wilson, 1989): (1) degasificación progresiva no explosiva del magma, que 

conduce a la erupción en forma efusiva de flujos de lava o domos de lava, (2) fragmentación 

por ruptura de vesículas, que generará una erupción magmática (“explosividad magmática” 

de Kokelaar, 1986), y (3) por interacción con agua externa que enfría y fragmenta el magma, 

produciéndose una erupción freatomagmática (explosividad por vapor de Kokelaar, 1986). 
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La exsolución de volátiles o la explosividad por vapor, pueden ser la causa aislada de una 

erupción explosiva o porque ambos mecanismos actúan simultáneamente (Houghton & 

Wilson, 1989).  

La fragmentación de magmas de alta viscosidad y tasa de erupción elevadas (en el 

orden de 103 -107 m3/s; Wilson & Walker, 1985), que ocurre por estallido de burbujas 

(magmática), puede ocurrir cuando el magma alcanza el “pico” de la curva de vesiculación, 

resultando en una colección de clastos con vesicularidad más o menos uniforme. En estas 

condiciones la velocidad de ascenso del magma es significativamente más rápida que la 

velocidad de ascenso de las burbujas. Para magmas de baja viscosidad, la tasa de descarga es 

generalmente mucho más baja (del orden de 0.1-102 m3/s) y la tasa de elevación de burbujas 

es apreciablemente más rápida que la velocidad de ascenso del magma, resultando en la 

segregación de gases magmáticos a niveles poco profundos, en cantidades muy grandes 

(Vergniolle  & Jaupart, 1986), generando una población de clastos con vesicularidades 

influenciadas por tres parámetros: la tasa de ascenso de las burbujas de gas a través del 

magma, la tasa de ascenso del magma a través del conducto y la tasa de descarga (Houghton 

& Wilson, 1989).  El índice de vesicularidad propuesto por Houghton & Wilson (1989), 

incluye seis clases de acuerdo a la siguiente clasificación: 

Tabla (5.1).- Clasificación propuesta de características de la vesiculación. 

% de vesicularidad (ϕ) Descripción 

0 – 5 

5 – 20 

20 – 40 

40 – 60 

60 – 80 

>80 

No vesicular 

Vesicularidad incipiente 

Pobremente vesicular 

Moderadamente vesicular 

Altamente vesicular 

Extremadamente vesicular 

Durante las explosiones freatomagmáticas la fragmentación puede ocurrir en algún 

punto del tiempo de vesiculación, por lo tanto la vesicularidad del material juvenil reflejará 

qué tan avanzada y qué tan homogénea fue la vesiculación en el momento de la ruptura del 

magma; lo que puede resultar en una población de clastos con un amplio rango de 

vesicularidad, si el mecanismo de vesiculación fue heterogéneo, en tiempo y espacio. Las 

poblaciones con vesicularidad homogénea, pueden suceder cuando la fragmentación ocurrió 

antes o después del pico de la vesicularidad (Figura 6.2; Houghton & Wilson, 1989). 

 

En el presente capítulo se pretenden realizar inferencias asociadas a los procesos 

derivados de los mecanismos de vesiculación, ocurridos durante el ascenso del magma, desde 

su nucleación hasta la fragmentación, considerando los dos tipos generales de fragmentos 

(gruesos y finos, ver el capítulo IV para más detalle), producidos durante las diferentes etapas 

de formación del axalapazco Atexcac, haciendo énfasis en los procesos ocurridos durante el 

ascenso del magma a través del conducto , realizando inferencias a través del análisis de 

vesículas de fragmentos juveniles. 
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La hipótesis de trabajo planteada para este capítulo está fundamentada en el supuesto 

de que las interacciones explosivas entre el agua del acuífero y los cuerpos de magma 

ascendente, en la zona de Atexcac, se manifestaron en los rasgos texturales de la 

vesicularidad de los fragmentos juveniles, a través de las explosiones que dieron lugar a la 

formación de este volcán. Se infiere que los clastos finos resulten con valores del índice de 

vesicularidad (ϕ; Houghton & Wilson, 1989) menores que los respectivos valores para los 

fragmentos gruesos, dado que los clastos finos fueron seleccionados en depósitos de facies 

que muestran estratificación cruzada, y los fragmentos gruesos provienen de brechas de 

caída. Además, se deben corroborar los valores más altos del índice de vesicularidad que 

muestran los fragmentos gruesos de ceniza en las imágenes de la Figura 4.6, comparados con 

los valores que aparentemente muestran los clastos finos de la Figura 4.5. 

5.2 Dinámica de crecimiento de burbujas en el magma 

Las propiedades físicas del magma, relevantes al crecimiento de las burbujas de gas 

son la densidad, la tensión superficial, la viscosidad y los coeficientes de solubilidad y 

difusión del gas en el magma (Sparks, 1978). Son tres los principales mecanismos que se 

combinan y controlan el crecimiento de burbujas a partir de un magma en proceso de 

vesiculación (Parfitt & Wilson, 2008; L´Heureux, 2007): (1) por decompresión, (2) por 

difusión, y (3) por coalescencia. A continuación se describe cada uno de estos mecanismos. 

(1) Por decompresión (Sparks, 1978; Proussevitch & Sahagian, 1996; Parfitt & Wilson, 

2008): ocurre por cambios en la presión en la presión hidrostática, los cuales se producen 

cuando las burbujas ascienden, de tal forma que el magma superyaciente es removido debido 

a una erupción o es forzado a elevarse por efecto de convección térmica. El crecimiento 

debido a decompresión ocurre simultáneamente con transferencia de masa y su contribución 

debe considerarse en todas las etapas de la exsolución de gas del magma. Cerca de la 

superficie, donde la presión es baja, el crecimiento decompresional viene a ser comparable 

en magnitud y ocasionalmente dominante, sobre el crecimiento por difusión (Sparks, 1978).  

(2) Por difusión (Oppenheimer, 2003; Parfitt & Wilson, 2008): el crecimiento de burbujas de 

gas debido a difusión involucra la migración de moléculas de algún volátil disuelto en el 

magma que rodea las burbujas (Parfitt & Wilson, 2008) y es controlado por la tasa a la que 

los volátiles en el fundido pueden difundirse a través de las burbujas y por las fuerzas viscosas 

opositoras (Dingwell, 1998; Oppenheimer, 2003). Cerca de una burbuja, los volátiles se 

agotan cuando la viscosidad aumenta dramáticamente y los mecanismos de difusión de las 

gotas de gas es más complicada para participar en el crecimiento de la burbuja. El número de 

Peclet (𝑃𝑒), definido como la relación entre la escala característica de tiempo de difusión y 

la relajación viscosa, es decir 𝑃𝑒 = 𝜏𝑑 𝜏𝜂⁄ , donde 𝜏𝑑 se calcula como 𝜏𝑑 = 𝑟2 𝐷⁄ , de donde 

𝑟 es el radio de la burbuja y 𝐷 es el coeficiente de difusión del volátil en el fundido, y 𝜏𝜂 se 

calcula como 𝜏𝜂 = 𝜂 ∆𝑃⁄ , de donde 𝜂 es la viscosidad dinámica del fundido y ∆𝑃 es la 



91 
 

presión de sobresaturación (Dingwell, 1998). Para 𝑃𝑒 ≤ 1, aplicable a fundidos intermedios 

y silícicos, la resistencia viscosa domina, resultando en la sobrepresión de la burbuja 

(Dingwell, 1998; Oppenheimer, 2003). Para 𝑃𝑒 > 1 la tasa de crecimiento de las burbujas es 

controlada por difusión del agua de la interfase fundido-burbujas (Dingwell, 1998).  

Parfitt & Wilson (2008) mencionan que el crecimiento de las burbujas en el magma, derivado 

por decompresión obedece a la Ley de Boyle, la cual establece que el producto de la presión 

(𝑃) del gas por el volumen (𝑉) ocupado por el mismo, es una constante, es decir: 

𝑃𝑉 = 𝑐𝑜𝑛𝑠𝑡𝑎𝑛𝑡𝑒 o también 𝑃1𝑉1 = 𝑃2𝑉2    (5.1) 

Donde los subíndices 1 y 2, representan las condiciones iniciales y finales. De tal 

forma que si se considera que una burbuja crece sólo por decompresión, a partir de una 

profundidad de 200m hasta alcanzar la superficie, la presión inicial es 

𝑃1 = 𝜌𝑔ℎ        (5.2) 

Donde 𝑔 = 9.81𝑚 𝑠−2, 𝜌 = 2800𝑘𝑔 𝑚−3 y ℎ = 200𝑚, por lo que la presión inicial 

𝑃1 es 5.5 MPa. La presión en la superficie (atmosférica en general) es de alrededor de 0.1 

MPa, sustituyendo en la ecuación 5.1 nos queda que 

𝑉2 = (
5.5𝑀𝑃𝑎

0.1𝑀𝑃𝑎
)𝑉1 o también 𝑉2 = 55𝑉1    (5.3) 

Donde 𝑉2 es el volumen final de la burbuja de gas y 𝑉1, el volumen inicial. Como en 

ambos casos el volumen de una burbuja esférica es 𝑉 = 4/3𝜋𝑟3 y eliminando 4/3𝜋, nos 

queda la expresión como: 

𝑟2 = √55
3

𝑟1 = 3.8𝑟1       (5.4) 

 De lo anterior se puede establecer, que el radio de una burbuja que inicia su 

crecimiento a una profundidad de 200 m, crecerá por efecto de decompresión, alrededor de 

cuatro veces. Si el radio de las burbujas que se forman a un profundidad de alrededor de 220 

m, bajo la superficie, crece por difusión y decompresión (Parfitt & Wilson, 2008), cuando 

estas alcancen la superficie, el radio habrá crecido algunas 1000 veces (Sparks, 1978), esto 

significa, que para este caso, el mecanismo dominante de crecimiento es la difusión (Parfitt 

& Wilson, 2008). Sin embargo, para burbujas que inician su crecimiento a mayor 

profundidad, el efecto de decompresión hará que el radio de las burbujas se incremente en 

un factor mayor a cuatro (Parfitt & Wilson, 2008). 

(3) Por coalescencia (Parfitt & Wilson, 2008): después de su formación, la subsecuente 

evolución de las burbujas y su rol dependen de su flotabilidad y de la reología y transporte 

del magma en el conducto volcánico. Si las burbujas son formadas por efecto de 
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decompresión y difusión, su tamaño podría ser insuficiente para que se muevan a través del 

magma. Si el magma asciende, las burbujas crecen y la vesicularidad del magma se 

incrementa y por lo tanto las burbujas pueden interactuar y coalescer, que con fracciones 

altas de volumen de gas pueden desarrollar espumas inestables y reducir la energía superficial 

y gravitacional por colapso. El rompimiento de las paredes de las burbujas es promovida por 

adelgazamiento cuando las fuerzas capilares y gravitacionales drenan fundido que queda en 

los espacios entre burbujas adyacentes. Las fuerzas de capilaridad dominan sobre las 

gravitatorias cuando la vesicularidad excede 74% (Mader, 1998). Una vez que las burbujas 

han coalescido, las nuevas burbujas más grandes tienden a relajarse y ganan una forma 

esférica (Oppenheimer, 2003). 

 

Figura (5.3).- Esquema que muestra la distribución típica de tamaños de burbujas dentro de un magma en 

ascenso. Las burbujas más grandes son las primeras en formarse y a mayor profundidad bajo la superficie y 

han crecido por difusión y decompresión; las burbujas más pequeñas son las de reciente nucleación. La 

longitud de las flechas en cada burbuja refleja la velocidad relativa de ascenso de las burbujas a través del 

magma (adaptado de Parfitt & Wilson, 2008). 

 En el ascenso del magma, la coalescencia es el proceso a través del cual las burbujas 

pueden crecer, aunque es especialmente más significante en ciertas circunstancias, tales como 

en las erupciones Estrombolianas o Vulcanianas (Parfitt & Wilson, 2008). La viscosidad es 

un factor que afecta notablemente la velocidad de ascenso de las burbujas de gas y por 

consiguiente a la coalescencia. La velocidad relativa de ascenso de las burbujas depende de 
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su flotabilidad, y esta última  a su vez, depende de su tamaño, por lo tanto, las burbujas más 

grandes pueden ascender a mayores velocidades (ver Figura 5.3; Parfitt & Wilson, 2008). En 

su ascenso más rápido, las burbujas más grandes pueden rebasar a las más pequeñas. Cuando 

esto sucede hay dos posibilidades: si la burbuja pequeña no está suficientemente cerca de la 

burbuja grande, la burbuja pequeña es arrastrada por el magma que se mueve de un lado a 

otro y de arriba hacia abajo, y deja que pase la más grande; si la burbuja pequeña está 

justamente cerca de la burbuja grande, puede ser succionada por la más grande y formar una 

nueva burbuja, que incluso se moverá más rápido y podrá absorber otra burbuja pequeña y 

volver a crecer. Este proceso de coalescencia puede ser tan recurrente que la burbuja puede 

llegar a crecer hasta formar enormes “paquetes de gas” que pueden llenar el ancho de un 

dique o conducto (Vergniolle & Mangan, 2000; Houghton & Gonnerman, 2008). Para que 

sea posible la formación de enormes burbujas de gas, la tasa de ascenso debe ser baja relativa 

a la velocidad de elevación de las burbujas (Houghton & Gonnermann, 2008). 

5.3 Distribución de tamaños de vesículas  

La distribución de tamaños de burbujas puede revelar procesos del conducto que no 

pueden ser observables de manera directa, tales como el flujo de magma en la cámara 

magmática y en el conducto, los eventos de nucleación y la historia de lotes o parcelas de 

magma, a través de los procesos de la erupción, inclusive los mecanismos durante los flujos 

de lava en la superficie (Sahagian et al, 1989; Cashman et al., 1994; Proussevitch et al, 1993; 

Marsh, 1998). Dichas distribuciones de tamaños pueden seguir un modelo unimodal, 

polimodal, exponencial o una ley potencial (Blower et al., 2002; Gaonac´h et al., 2003; 

Higgins, 2006). Una distribución unimodal es producida por eventos de nucleación 

instantánea (Higgins, 2006), separados temporalmente y probablemente siguiendo un 

mecanismo de nucleación heterogénea (Blower et al., 2002). Sparks & Brazier (1982) 

reportaron tres picos discretos (o fases de vesiculación) y propusieron que el pico más grande 

fue originado por nucleación desde la cámara magmática, el pico intermedio es atribuido a 

nucleación durante el ascenso del magma en el conducto y el pico menor no representa una 

población separada de burbujas, sino más bien se trata de la ruptura de las mismas burbujas, 

ocurrida durante la última etapa del ascenso del magma en el conducto (Whitman & Sparks, 

1986). Una distribución de tamaños de burbujas polimodal probablemente se forma durante 

varios eventos de nucleación instantánea (Higgins, 2006).  

Tanto una distribución de tamaños de burbujas exponencial (Marsh, 1988) como una 

distribución de ley potencial (Gaonac´h et al, 1996a), puede originarse de la misma forma, a 

través de nucleación y crecimiento continuo bajo condiciones de un estado estable (Mangan 

& Cashman, 1996; Higgins, 2006). Aunque el estado estable de nucleación y crecimiento 

puede ser alterado por un mecanismo llamado “Maduración de Ostwald”, que consiste en el 

engrosamiento de las burbujas, debido a que las burbujas más pequeñas tienen mayor presión 

interna de gas que las de mayor tamaño, de tal manera que el gas es transferido por difusión, 
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de las burbujas pequeñas a las burbujas más grandes, a través del magma (Mangan & 

Cashman, 1996; Blower et al., 2002; Higgins, 2006). 

 

 

Figura (5.4). Diagrama del logaritmo natural del número de burbujas [Ln(n)] versus diámetro de la burbuja 

de gas, en el que se muestran las distintas formas de las distribuciones de tamaños de las burbujas incluidas 

en el modelo de Marsh (1988). Los procesos que pueden causar la desviación de un proceso de nucleación y 

crecimiento continuo (línea sólida continuo en la gráfica), son la coalescencia (línea con punteado fino en la 

gráfica) o la maduración de Ostwald (línea con punteado grueso en la gráfica (modificado de Mangan & 

Cashman, 1996). 

  Cuando el magma basáltico se encuentra en condiciones cercanas a la superficie 

(comparando con las condiciones en la cámara magmática), los mecanismos de crecimiento 

de burbujas, y por consiguiente la densidad en número y la distribución de tamaños, se ven 

muy poco afectados por la decompresión (Blower et al., 2002; Gaonac´h et al., 2005), 

resultando más importantes los procesos de coalescencia, de manera tal que pueden formarse 

distribuciones de tamaños de burbujas, cuya relación de volumen entre burbujas muy grandes 

y burbujas pequeñas, puede alcanzar valores de 107 y las burbujas con tamaños mayores, 

pueden contribuir a la mayoría de la vesicularidad de un fragmento volcánico (Gaonac´h et 

al., 1996a). Un amplio rango de tamaños de burbujas puede ser explicado por una ley 

potencial (Blower et al., 2002): 

𝑁(𝑉) ∝ 𝑉−𝐵−1 

donde 𝑁(𝑉) es la densidad en número de burbujas, 𝑉 es el volumen de la burbuja y 𝐵 es un 

parámetro adimensional. El modelo menciona dos regímenes: se asume que las burbujas 

pequeñas crecen por difusión y no son afectadas por coalescencia, entonces el exponente 𝐵 ≈

0, mientras que para burbujas de tamaño medio a grande, se infiere que crecen por un régimen 

de coalescencia y 𝐵 ≈ 1. Para 𝐵 < 1, la vesicularidad es dominada por contribuciones de 

burbujas grandes. Para 𝐵 < 0, la distribución en número de burbujas, así misma es dominada 

por burbujas grandes. El régimen 0 ≤ 𝐵 ≤ 1, tiene un gran número de burbujas pequeñas 

que dominan la distribución en número, y al mismo tiempo contiene una proporción 
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importante de burbujas muy grandes que contribuyen dominantemente a la vesicularidad 

total (Gaonac´h et al., 1996a). 

 Proussevitch et al. (2007) propusieron que todas las distribuciones de tamaños de 

burbujas conocidas (log normal, logística, de Weibull y exponencial) se pueden considerar 

como una familia logarítmica de distribuciones estadísticas y que una distribución de ley 

potencial no es una función de distribución estadística, si no que más bien representa una 

aproximación a las región superior de una distribución logística, cuyo tamaño es mucho más 

grande que el que presenta la ley potencial. En general las distribuciones logarítmicas pueden 

presentar los dos rasgos siguientes: (a) el rango de volúmenes entre burbujas pequeñas y 

grandes cubre al menos 6 órdenes de magnitud, y (b) la densidad de la distribución varía 

entre cuatro órdenes de magnitud.  

Al comparar las poblaciones de vesículas de diferentes fragmentos, una distribución 

de vesículas con tamaños más grandes, puede indicar eventos de nucleación a profundidades 

mayores, y una distribución con tamaños de vesículas más pequeñas, podría indicar eventos 

de nucleación a profundidades más someras (Colucci et al., 2013). Pero también, la tasa de 

ascenso de magma puede influir en los tamaños finales de las vesículas, resultando estas con 

tamaños mayores cuando el magma asciende a través del conducto, en forma más lenta, y 

por el contrario, si el magma asciende muy rápido, la población resultante de vesículas tendrá 

tamaños menores (Houghton & Gonnermann, 2008). Aunque la densidad en número de 

burbujas no cambia con el crecimiento de las burbujas  (Gardner & Denis, 2004), dicho valor 

de densidad puede ser sensiblemente afectado por eventos de coalescencia (Gaonac´h et al., 

1996 a, 2005). La densidad en número de vesículas nos puede sugerir la intensidad de una 

erupción y puede ser utilizada para inferir los mecanismos de degasificación del magma 

durante la erupción (Polacci et al., 2006). 

5.4 Metodología 

Para realizar el análisis vesicular de los clastos del axalapazco Atexcac, fueron 

utilizados 24 fragmentos juveniles con tamaños de 0 y -1 phi, que de acuerdo a lo presentado 

en el capítulo anterior (capítulo IV), dichos fragmentos muestran rasgos característicos que 

permiten clasificarlos como “magmáticos” y “freatomagmáticos”. La Figura 5.6 muestra la 

posición estratigráfica de las muestras usadas. Los fragmentos juveniles magmáticos fueron 

colectados en un depósito de caída de la facies 1 y en brechas de facies 4 y 5 (ver descripción 

de facies en la sección 3.3.1 de este trabajo). Los fragmentos juveniles freatomagmáticos 

fueron seleccionados en capas con estratificación cruzada de las facies 2 y 4. 

Los clastos seleccionados se sometieron a un proceso de lavado, previamente descrito 

en la sección 5.2 de este trabajo. Posteriormente se analizaron cada uno de los fragmentos 

juveniles a través de un equipo de microtomografía computarizada (micro CT) de rayos X, 

modelo Xradia Zeiss Versa 510, que forma parte de los equipos del Laboratorio Universitario 
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de Microtomografía de Rayos X (LUMIR) del Centro de Geociencias, campus Juriquilla de 

la UNAM. El procesamiento aplicado consistió en la obtención de 1600 proyecciones de cada 

fragmento, después de colocar el fragmento en una base giratoria, ubicada entre la fuente de 

rayos X y una cámara CCD, que registra cada una de las imágenes obtenidas. Las 1600 

imágenes de cada fragmento se obtuvieron al hacer rotar 360º sobre su propio eje al 

fragmento. El equipo de tomografía fue calibrado para detectar un tamaño mínimo de 

vesículas de 5 micras. La información se envia a una computadora PC, para su procesamiento 

a través de los softwares AVIZO FIRE y Excel. Un post-procesamiento fue realizado con el 

software STATISTICA (versión 8.0). La edición de figuras fue realizada con los softwares 

Adobe Ilustrator (versión 2015) y CorelDRAW X4. 

Para realizar conteos de vesículas, específicamente las distribuciones de tamaños, se 

utilizó el diámetro equivalente (Figuras 5.7, 5.8 y 5.10b, Tablas 5.2 y 5.3), que corresponde 

al diámetro de una esfera, cuyo volumen es el mismo que el que tiene la vesícula.  

5.4.1 Morfología de vesículas 

Los parámetros utilizados para estudiar la evolución en la morfología de las vesículas 

del axalapazco Atexcac fueron obtenidos a partir de mediciones en el espacio tridimensional 

(3D), de cada uno de los fragmentos, es decir, a través de un eje horizontal, un eje vertical y 

un eje ortogonal al plano de estos dos últimos. El proceso de obtención de cada uno de los 

ejes de cada fragmento fue detallado en la sección 5.4 de este capítulo. Cada uno de los 

parámetros es definido a continuación:  

Esfericidad, es la relación entre el área superficial de una esfera (con el mismo 

volumen de la partícula) y el área superficial de la partícula. El valor de 1 se asigna a una 

esfera, por lo tanto, entre más alargado o irregular sea un cuerpo, el valor del parámetro de 

la esfericidad será cada vez menor que 1.  

Un valor de esfericidad de cero corresponde a una forma infinitamente irregular o 

alargada. La esfera es el cuerpo geométrico que encierra el mayor volumen utilizando la 

menor área superficial, por lo que al incrementar el grado de desviación de un cuerpo con 

respecto a la esfera, su área superficial crecerá cada vez más y el valor de su esfericidad será 

inversamente proporcional. 

 𝐸𝑠𝑓𝑒𝑟𝑖𝑐𝑖𝑑𝑎𝑑 =
á𝑟𝑒𝑎 𝑠𝑢𝑝𝑒𝑟𝑓𝑖𝑐𝑖𝑎𝑙 𝑑𝑒 𝑙𝑎 𝑒𝑠𝑓𝑒𝑟𝑎

á𝑟𝑒𝑎 𝑠𝑢𝑝𝑒𝑟𝑓𝑖𝑐𝑖𝑎𝑙 𝑑𝑒𝑙 𝑐𝑢𝑒𝑟𝑝𝑜 𝑜 𝑝𝑎𝑟𝑡í𝑐𝑢𝑙𝑎
 

Factor de forma Feret 3D, es el cociente obtenido entre el diámetro feret máximo (D) 

y el diámetro feret mínimo (d). Los diámetros feret son obtenidos en direcciones ortogonales 

(90º). Los diámetros feret, máximo y mínimo, representan el lado más grande y más corto 

del prisma rectangular circunscrito por el volumen de la vesícula. La expresión para obtener 

el factor de forma Feret 3D es: 
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𝐹𝑎𝑐𝑡𝑜𝑟 𝐹𝑒𝑟𝑒𝑡 3𝐷 =
𝐷

𝑑
 

 Por lo anteriormente mencionado se puede deducir que el factor de forma Feret 3D 

representa la elongación de una vesícula, tomando en cuenta las tres dimensiones de la 

misma. Es decir, indica la cuántas veces el lado mayor (D) del prisma es más grande que el 

lado menor (d). 

 

Figura (5.5).- Comportamiento de la morfología de las vesículas de acuerdo a los valores adquiridos por los 

parámetros adimensionales de la esfericidad y el factor de Forma Feret 3D.  

La justificación de utilizar la esfericidad en este estudio es proveer un parámetro 3D 

que estime la irregularidad y elongación; es decir, la esfericidad disminuye por efecto de los 

cambios en la desviación del contorno superficial  de una vesícula con respecto a una forma 

esférica. Como la esfericidad no distingue si la disminución corresponde a un aumento en la 

irregularidad o en la elongación, se propone utilizar el factor de forma Feret 3D que sólo 

mide el grado de elongación de las vesículas. El rango de valores de la esfericidad es de 0-1 

(asignándose un valor de 1 para una morfología esférica y un valor cero para una forma 

infinitamente irregular o elongada) y el de la forma Feret 3D es ≥1 (correspondiendo un valor 

de 1.0 a una forma esférica y el infinito para una forma infinitamente elongada). Por lo tanto, 

si una vesícula presenta un valor de esfericidad cercano a cero y un valor de forma Feret 3D 

cercano a uno, en este caso se trata de una morfología irregular o sinuosa en su contorno, 

pero con una forma general cercana a la de una esfera. Por el contrario, si el valor de la 

esfericidad es muy cercano a cero y el factor de forma Feret 3D es varias unidades mayor a 

1.0, la vesícula presentará una morfología elongada, y el grado de elongación estará en 

términos del valor del factor Feret 3D.  
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Figura (5.6).- Posición estratigráfica de las muestras de fragmentos juveniles (gruesos y finos) utilizadas en el 

análisis vesicular del axalapazco Atexcac. Las muestras en cuya clave aparece un asterisco (*) son muestras 

de fragmentos finos. Además se muestra la variación estratigráfica del índice de vesicularidad ϕ (% de 

vesicularidad) y de la Densidad en Número de Vesículas.  
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El análisis de la morfología de vesículas de fragmentos volcánicos puede aportar 

inferencias sobre los mecanismos de decompresión, difusión y coalescencia, a que fueron 

sometidas las burbujas del magma parental que originó dichos fragmentos (Polacci et al., 

2006; Shea et al., 2010). Existen varios factores que controlan el que una burbuja de gas 

permanezca, desde su formación hasta, inclusive, después de la fragmentación, con una 

forma esférica simple o no, durante la escala de tiempo de relajación (Namiki & Manga, 

2006). Si las burbujas no tienen suficiente tiempo para relajarse y minimizar su energía 

superficial, los esfuerzos de cizalla pueden causar burbujas elongadas y la coalescencia puede 

producir formas complejas polilobulares (Klug et al., 2002; Polacci et al., 2003). Así, el 

interjuego de los efectos de los esfuerzos de cizalla y la coalescencia pueden ser estudiados 

a través de un parámetro que mida la “redondez” de la vesícula, para determinar la cercanía 

de la forma de la misma a una esfera o a una elipse, y otro que estime la irregularidad del 

contorno de la vesícula (Shea et al., 2010). 

5.5 Resultados  

Los datos de la fracción de volátiles, la forma de las vesículas y la distribución de 

tamaños de las vesículas de gas en los piroclastos, pueden ofrecer inferencias sobre la historia 

de la degasificación (explosiva o no explosiva) del magma, antes de la erupción (Klug & 

Cashman, 1994; Polacci et al., 2003). La tasa de ascenso de magma en una erupción, relativa 

a la tasa de ascenso de las burbujas, es uno de los factores clave para el crecimiento de las 

burbujas de gas. Las erupciones estrombolianas se caracterizan por una baja tasa de ascenso 

de magma y una significante interacción entre burbujas, resultando en coalescencia de 

burbujas, al grado de formar grandes burbujas de gas (> 1m de diámetro; Houghton & 

Gonnermann, 2008).  

Las burbujas de gas del axalapazco Atexcac, representadas por las vesículas, 

alcanzaron menores valores de diámetro que los diámetros típicos de una erupción 

estromboliana, es decir, mientras que en erupciones del volcán Estromboli se han tenido 

vesículas hasta de 10mm ( Lautze & Houghton, 2007), en Atexcac, las mayores burbujas 

apenas sobrepasan 1mm (ver Tabla 5.2). Esto sugiere que los mecanismos de coalescencia 

de las burbujas del magma que generaron las explosiones de la secuencia Atexcac, fueron 

menos efectivos.  

De acuerdo a la clasificación de Houghton & Wilson (1989), el índice de 

vesicularidad presentado por los fragmentos juveniles del axalapazco Atexcac tuvo un rango 

de 13.2% (vesicularidad incipiente) a 47.9 % (vesicularidad moderada), correspondiendo 

respectivamente, a la parte superior y la base de la columna estratigráfica, con una variación 

fluctuante desde la base a la parte superior de dicha columna, con un patrón general de 

valores, que sugiere inhibición de vesicularidad para clastos juveniles finos provenientes de 

depósitos de facies (2 y 4) con estratificación cruzada (ver Figura 5.6).  
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La Figura 5.6 muestra el patrón general de comportamiento del índice de 

vesicularidad (ϕ) y la Densidad en Número de Vesículas (DNV), a través de la columna 

estratigráfica y de las diferentes facies de depósito (brechas de caída y capas con 

estratificación cruzada). Es evidente un patrón general de aumento en los valores del índice 

de vesicularidad y una disminución en la DNV, correspondiente a las muestras de fragmentos 

juveniles gruesos, comparados con los valores de las muestras de los fragmentos finos. Se 

puede notar un cambio en el signo de la pendiente de los segmentos de recta que unen los 

puntos que representan los valores del índice de vesicularidad y la DNV.  

Lo mencionado en el párrafo anterior se explica principalmente por la inhibición o 

disminución de la vesicularidad durante las interacciones explosivas agua/magma (Fisher & 

Schmincke, 1984), ocurridas durante los procesos que generaron los fragmentos juveniles 

finos del axalapazco Atexcac. Estas interacciones explosivas interrumpen los procesos de 

nucleación y crecimiento de las burbujas de gas de un cuerpo de magma ascendente, de tal 

forma que, el enfriamiento que provoca el agua, es capaz de inhibir la fracción de volátiles 

del magma (Fisher & Schmincke, 1984), excepto en los clastos más gruesos (Houghton & 

Wilson (1989). La contracción súbita que sufre el magma, durante la interacción explosiva, 

ocurre a través de un régimen de fragmentación frágil, por efecto de una tasa alta de 

transferencia de calor del magma al agua (Zimanowski, 1998).  

Los fragmentos juveniles gruesos de la muestra AT-05-a, son caracterizados por 

presentar el mayor índice de vesicularidad (47.9 %) y la menor DNV (0.72 x 103/mm3) (ver 

Tabla 5.2). Por el contrario los juveniles finos de la muestra AT-05-e* resultaron con el 

menor valor del índice de vesicularidad (13.2) y la mayor DNV (5.752 x 103/mm3). Esto 

sugiere que los clastos juveniles de la muestras AT-05-a y AT-05-e*, representan 

respectivamente, las condiciones extremas de menor y mayor cantidad de agua del acuífero, 

de la zona de Atexcac, que interactuó con las primeras inyecciones de magma (Carrasco et 

al., 2007), durante la formación de la etapa inicial de este volcán, dado que las dos muestras 

pertenecen a la unidad estratigráfica I.  

Las explosiones que dieron lugar a los fragmentos de las facies de las unidades 

estratigráficas II y III muestran cambios menos significativos, aunque permaneciendo el 

mismo patrón de comportamiento con aumento en la vesicularidad para clastos juveniles 

gruesos y la disminución respectiva para fragmentos finos. Un decaimiento similar al de la 

unidad I, pero con fluctuaciones menos pronunciadas, se puede observar en los valores del 

índice de vesicularidad de los fragmentos juveniles de las muestras AT-06-m* y AT-06-o*, 

rasgo distintivo en la parte superior de la unidad IV de la columna estratigráfica, que se podría 

asociar a una presencia importante de bombas de material juvenil tipo coliflor (ver Figura 

3.6c), básicamente alrededor de la parte superior del anillo de materiales del axalapazco 

Atexcac (Carrasco-Núñez et al., 2007; López-Rojas & Carrasco-Núñez, 2015), que sugiere 
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un aumento en las condiciones de humedad de estos depósitos, comparando con las unidades 

II y III. 

5.5.1 Distribución de tamaños y densidad en número de vesículas  

La Densidad en Número de Vesículas (DNV), utilizada ampliamente en la literatura 

para explicar procesos como la intensidad de una erupción (Polacci et al., 2006), la tasa de 

decompresión del magma en el conducto y la altura de la columna eruptiva (Toramaru, 2006), 

o la permeabilidad del magma (Polacci et al., 2009), representa el número de vesículas por 

unidad de volumen de un piroclasto (Shea et al., 2010a).  

 

Figura (5.7).- Comparativo del rango de valores de la densidad en número de vesículas (DNV) del axalapazco 

Atexcac con otros volcanes. La escala vertical es logarítmica de base 10. Los datos de la DNV para cada una 

de las erupciones aparecen en la Tabla 5.1 (adaptada de Murtagh et al., 2010).  

Los valores de la DNV en una erupción estromboliana, típicamente son del orden de 

101 – 102 mm-3 (Polacci et al., 2006, 2009) y en una erupción Hawaiana efusiva, dichos 

valores se presentan en el orden de 102 – 103/mm3 (Stovall et al., 2012). Las diferencias en el 

índice de vesicularidad (ϕ) entre los clastos de Atexcac, Ilchulbong y Capelas, podrían estar 

asociadas a diferentes tiempos de residencia del magma en el conducto en cada caso; es decir, 

es posible que el magma que produjo los piroclastos del cono de tobas Ilchulbong, con un 

índice de vesicularidad máximo de 69.8 %, comparado con valores respectivos de 47.9% y 

33.08%, para los volcanes Atexcac y Capelas, haya tenido un mayor tiempo de residencia en 

el conducto (Sable et al., 2010). Los valores del índice de vesicularidad de los clastos de 
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Atexcac muestran una marcada diferencia (Tabla 5.2) comparadas con escoria típica de 

erupciones estrombolianas, cuyo índice de vesicularidad puede tener valores entre 24 – 71 % 

(Polacci et al., 2009), o inclusive, fragmentos generados durante erupciones hawaianas 

efusivas (textura de retículita), cuyos valores pueden alcanzar 75 – 98 % (Mangan & 

Cashman, 1996). 

Tabla (5.2).- Comparativo de los resultados del análisis vesicular del axalapazco Atexcac comparado con otras 

erupciones: (i) Ilchulbong (Murtagh et al., 2011), (ii) Capelas (Mattsson, 2010), (iii) Estromboli (Lautze & 

Houghton, 2007), (iv) Keanakako´i (Mastin, 2004), (v) Etna (Sable et al., 2006), (vi) Tarawera (Sable et al., 

2009).  

Erupción Muestra 
Tipo de 

evento 

Índice de 

vesicularidad, ϕ 

(%) 

Densidad 

en número 

(103/mm3) 

Diámetro 

promedio 

(mm) 

Rango de 

diámetros (mm) 

Diámetro 

modal 

(mm) 

Atexcac  AT-05-a caída  47.9 0.72 0.013 0.006 - 1.334 0.006 
  AT-05-e* oleada 13.2 5.75 0.020 0.006 - 1.024 0.006 
  AT-05-h* oleada 24.5 1.77 0.021 0.006 - 1.158 0.006 
  AT-05-i caída 33.1 1.53 0.015 0.006 -1.168 0.006 
  AT-05-j* oleada 29.4 2.31 0.016 0.006 - 1.120 0.006 
  AT-06-d caída 30.9 1.44 0.020 0.006 -1.214 0.006 
  AT-06-g* oleada 21.2 3.60 0.020 0.006 - 0.748 0.007 
  AT-06-j* oleada 22.6 2.31 0.022 0.006 - 0.556 0.007 
  AT-06-l* oleada 19.8 3.04 0.026 0.006 - 0.585 0.006 
  AT-06-m* oleada 17.8 5.20 0.016 0.006 - 0.900 0.006 
  AT-06-n caída 23.9 2.26 0.026 0.006 - 0.524 0.006 
  AT-06-o* oleada 14.8 3.37 0.023 0.006 - 0.770 0.006 
  AT-06-q caída 29.9 2.50 0.022 0.006 - 0.730 0.006 
Ilchulbong (i) IC 03   69.8 6.97 0.457 0.007 - 2.640 0.053 
  IC 05   66.9 4.49 0.391 0.007 - 2.090 0.834 
  IC 06   47.1 6.16 0.400 0.021 - 1.670 1.050 
  IC 04   52.2 2.26 0.241 0.011 - 1.050 0.332 
  IC 07   39.1 5.18 0.310 0.007 - 1.670 1.050 
Capelas (ii) 101 caída 33.08 0.57   0.025 - 1.00   
  100 oleada 25.83 1.53   0.025 - 0.63   
  104 caída 27.55 1.17   0.025 - 1.00   
  106 oleada 23.71 0.59   0.025 - 0.39   
  107 caída 28.19 1.46   0.025 - 1.00   
  110 oleada 29.39 1.25   0.025 - 0.39   
Estromboli (iii) b1     0.42   0.02 - 10.00   
  c1     1.20   0.02 - 6.31   
  a1     0.33   0.04 - 6.31   
  c4     1.30   0.02 - 3.98   
  b7     0.093   0.06 - 10.00   
  c6     0.42   0.02 - 3.98   
Keanakako´i (iv) 520b   41.6 5.61       
  517b   42.3 1.32       
  508f   43.5 1.48       
  502h   28.6 1.71       
  409b   37.2 1.44       
Etna 122 AC (v) Early C mode     2.57   0.007 - 2.50   
  Peak C mode     34.20   0.007 - 2.50   
  Late C mode     17.10   0.007 - 1.58   
  Early E mode     8.07   0.007 - 3.16   
  Mid E mode     28.30   0.007 - 1.99   
  Late E mode     61.30   0.007 - 1.58   
Tarawera(vi)       1.5 - 2.5       
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En general la densidad en número de vesículas de los clastos juveniles del axalapazco 

Atexcac muestra valores del orden de 103/mm3 (Tabla 5.2; Figura 5.7), comparables con las 

erupciones freatomagmáticas de los conos de tobas Ilchulbong (Murtagh et al., 2010),  

Capelas (Mattsson, 2010) y con la erupción Keanakako´i del Volcán Kilauea, considerada 

como freatomagmática por Mastin (2004), aunque pudo haber tenido una intensidad sub-

pliniana (Mastin, 2004; Sable et al., 2006). Además, resulta del mismo orden de magnitud de 

algunas de las etapas plinianas (Early C mode, Early E mode) de las erupción del año 122 

AC del volcán Etna (Sable et al., 2006) y del volcán  Tarawera (Walker et al., 1984); incluso, 

sobrepasa los valores de la DNV del volcán Tarawera. El hecho de que el rango de valores 

de la DNV de los juveniles de Atexcac  se traslapa con los valores menores de la DNV de la 

erupción del año 122 AC del volcán Etna y sobrepasa la DNV del Tarawera (Figura 5.7), no 

significa que la intensidad o tasa de descarga de magma de las explosiones que generaron el 

volcán Atexcac, sean similares. Más bien, esta peculiaridad podría estar asociada a una tasa 

de ascenso de magma similar entre las erupciones de Atexcac, Etna y Tarawera. 

 

Figura (5.8).- a) Distribución exponencial (Blower et al., 2002) de tamaños de vesículas de los fragmentos, 

tanto gruesos como finos, del axalapazco Atexcac. De acuerdo a Shea et al. (2010a) una distribución 

exponencial es asociada a la ocurrencia de eventos de coalescencia. En la gráfica se puede notar que tanto 

fragmentos gruesos como finos presentaron eventos de coalescencia (Gaonac´h et al., 1996a, 2005), 

principalmente para las vesículas de los diámetros mayores. La escala vertical es logarítmica de base e. b) 

Modelo de Distribución de tamaños de vesículas con rasgos de coalescencia, en el cual ln(n) es el logaritmo 

natural del número de vesículas y “L” es el tamaño de la vesícula, expresado en una escala lineal (Shea et al., 

2010a).  
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La tasa de descarga de magma para algunas de las etapas eruptivas de Atexcac podría 

tener un rango comparable con las erupciones paroxismales del volcán Estromboli (Polacci 

et al., 2006) o con las intensas erupciones del volcán Kilauea (Houghton & Gonnermann, 

2008), cuya tasa de descarga de magma indica órdenes de magnitud respectivos de 104 – 106 

Kg/s. 

 

Figura (5.9).- Distribución de tamaños de vesículas de los fragmentos juveniles del axalapazco Atexcac. El 

diámetro equivalente, es el correspondiente al de una esfera con el mismo volumen que la vesícula. La posición 

estratigráfica de cada muestra es mostrada en la Figura 6.4. Se puede notar, que tanto los fragmentos 

clasificados en este estudio como gruesos y finos (los que tienen asterisco *), comparten un mecanismo 

marcado de coalescencia (Gaonac´h et al., 1996a, 2005), dicho mecanismo es representado por las barras 

aisladas de los grupos de vesículas con diámetros mayores en cada muestra. La escala vertical en cada 

histograma es logarítmica de base 10. La unidad que viene especificada en cada histograma corresponde a la 

unidad estratigráfica de donde proviene la muestra de material juvenil.  
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Una densidad en número de vesículas mayor en Atexcac, comparando con erupciones 

estrombolianas, podría significar una mayor tasa de nucleación durante el ascenso del magma 

en Atexcac (Sable et al., 2006). La Figura 5.8 muestra una distribución exponencial de las 

vesículas de las muestras del axalapazco Atexcac. Una de las características de la distribución 

exponencial, clasificada en general como logarítmica por Proussevitch et al. (2007), es una 

densidad de población en la distribución de tamaños de vesículas con cuatro órdenes de 

magnitud.  

Tabla (5.3).- Porcentajes relativos de clases de tamaños de vesículas de las muestras del axalapazco Atexcac. 

Su distribución gráfica se muestra en la Figura 5.8. Las muestras de donde provienen los fragmentos finos son 

las que tienen asterisco (*). 
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0 - 20 43.94 75.55 65.54 59.76 85.68 50.25 70.33 61.92 49.48 77.94 48.12 67.32 56.58 

20 - 40 25.57 19.47 23.89 27.5 13.04 25.08 23.02 27.45 30.2 17.96 37.32 25.44 16.13 

40 - 60 10.40 3.25 6.14 11.88 1.04 13.23 4.28 7.00 12.92 3.05 9.55 4.68 14.50 

60 - 80   0.95 2.31 0.63 0.12 10.71 1.26 1.88 3.64 0.58 2.71 1.33 11.48 

80 - 100   0.39 0.96 0.16 0.09 0.40 0.59 1.08 1.58 0.22 0.97 0.58 0.64 

100 - 200   0.38 1.02 0.04 0.01 0.27 0.45 0.54 1.85 0.23 1.15 0.56 0.58 

200 - 300     0.07     0.03 0.02   0.19 0.01 0.11 0.07 0.07 

300 - 400   0.01     0.01   0.03   0.04   0.03 0.01 0.01 

400 - 500     0.02 0.02     0.01   0.04   0.01     

500 - 600     0.02         0.13 0.06   0.03     

600 - 700 10.05                         

700 - 800             0.01         0.01 0.01 

800 - 900                   0.01       

900 - 1000                           

1000 - 1100   0.01                       

1100 - 1200     0.03 0.01 0.01                 

1200 - 1300           0.03               

1300 - 1400 10.05                         

Con base a lo anterior,  los fragmentos juveniles del axalapazco Atexcac, en los dos 

diferentes tipos de fragmentos (gruesos y finos), muestran hasta cuatro órdenes de magnitud 

en la densidad de población de los tamaños de vesículas en las diferentes muestras (Figura 

5.9), lo que indica un amplio rango de tamaños de burbujas, sugiriendo que el intervalo de 

nucleación se extendió a un nivel muy próximo al nivel de fragmentación del magma (Sable 
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et al., 2006). Considerando este mecanismo es muy posible que se hayan  formado burbujas 

nuevas mediante un mecanismo de coalescencia, incluyendo burbujas muy grandes que 

hayan contribuido a la mayor parte de la vesicularidad del fragmento volcánico (Gaonac´h et 

al., 1996a). La Figura 5.9 muestra histogramas con clases inexistentes de tamaños de 

vesículas, básicamente en la mayoría de las muestras, lo que sugiere que no hay evidencia de 

un crecimiento y nucleación continua (Marsh, 1988; Mangan & Cashman, 1996; Blower et 

al., 2002), sino más bien, la presencia de eventos de coalescencia (Gaonac´h et al., 1996a, 

2005).   

La tasa de ascenso de magma también puede influir en los tamaños finales de las 

vesículas, resultando ésta con tamaños mayores cuando el magma asciende en forma más 

lenta a través del conducto. Polacci et al (2006) determinaron valores de la densidad en 

número de vesículas del orden de 100/mm3 y 101/mm3 para clastos de escoria de erupciones 

de baja intensidad de los volcanes Estromboli (Italia) y Villarica (Chile), respectivamente, 

valores del orden de 102/mm3 para fragmentos pómez de erupciones paroxismales del volcán 

Estromboli y del orden de 104/mm3 para  clastos de pómez de la Ignimbrita Campanian 

(Campos Flégreos, Italia). Por el contrario, si el magma asciende muy rápido, la población 

resultante de vesículas tendrá tamaños menores, inhibiendo su crecimiento (Shea et al., 

2006). Aunque la densidad en número de burbujas no cambia con el crecimiento de las 

burbujas  (Gardner & Denis, 2004), dicho valor de densidad puede ser sensiblemente afectado 

por eventos de coalescencia (Gaonac´h et al., 1996 a, 2005). La densidad en número de 

vesículas puede sugerir la intensidad de una erupción y puede ser utilizada para inferir los 

mecanismos de degasificación del magma durante la erupción. 

Al comparar las poblaciones de vesículas de diferentes fragmentos, una distribución 

de tamaños más grandes, puede indicar eventos de nucleación a profundidades mayores, y 

una distribución con tamaños de vesículas más pequeñas, podría indicar eventos de 

nucleación a profundidades más someras (Colucci et al., 2013). 

La tabla 5.3 muestra que las vesículas de los fragmentos juveniles gruesos alcanzaron, 

en general, tamaños relativamente más grandes, comparando con los tamaños de las vesículas 

de los fragmentos juveniles finos. Mientras que los clastos juveniles gruesos muestran una 

menor cantidad porcentual de tamaños de vesículas, es decir, entre un 43.94 a 58.76% de las 

vesículas de dichos fragmentos tienen diámetros equivalentes de 0 a 20 micras; las vesículas 

de los fragmentos finos, alcanzaron tamaños menores, con diámetros equivalentes de 0 a 20 

micras para un proporción de 49.48 a 85.68% de las vesículas. Lo anterior podría asociarse 

con la profundidad a la cual fueron generados los dos tipos de fragmentos, infiriendo que las 

explosiones que originaron los fragmentos gruesos pudieron haber ocurrido a profundidades 

básicamente superficiales, de tal forma que las burbujas de gas del magma tuvieron el tiempo 

suficiente para alcanzar mayores tamaños, mediante explosiones meramente magmáticas 

(Valentine et al., 2015b). Por otro lado, el crecimiento de las burbujas de gas de los 



107 
 

fragmentos finos pudo haber sido interrumpido por interacciones explosivas agua/magma 

(Houghton & Wilson, 1989), debido a la súbita contracción del magma cuando fue 

contactado por agua externa del acuífero (Fisher & Schmincke, 1984). Sin embargo, un 

proceso alterno que pudo haber ocasionado una alta proporción de burbujas de gas con 

tamaños menores, estaría representado por mecanismos de nucleación que se extendieron 

hasta el nivel de fragmentación (Sable et al., 2006), cuyas explosiones ocurrieron 

probablemente a profundidades menores a 100-200 m (Valentine & White, 2012).  

5.5.2 Morfología de vesículas  

 La morfología de las vesículas puede reflejar los esfuerzos generados por el flujo de 

magma en el conducto, que sugiera los mecanismos originados en la dinámica de ascenso. 

Cuando las vesículas de los fragmentos muestran formas esféricas, esto indica la formación 

de núcleos y crecimiento de burbujas de gas a profundidades someras. Si las vesículas son 

alargadas o en forma de tubo, indican efecto de alargamiento por flujo vertical de magma 

(Heiken & Wohltez, 1991), como lo ocurrido en erupciones plinianas, donde el rápido flujo 

vertical de magma, a través del conducto, tiene una fuerte consecuencia en esfuerzos de 

cizalla, que se traducen en burbujas de gas del magma ascendente, en forma de tubo (Polacci 

et al., 2003).  

Un efecto alterno que suele provocar cizalla (y elongación) en las burbujas, es la 

cercanía o contacto con las paredes del conducto, es decir, las burbujas en contacto o más 

cercanas a las paredes del conducto, estarán sometidas a mayores fuerzas de fricción, que se 

traducirán en un incremento de los esfuerzos de cizalla y por consiguiente, una mayor 

elongación (Shea et al., 2010). En el otro extremo del espectro de procesos a través del 

conducto, se encuentran las formas polilobulares de vesículas, donde los procesos de 

coalescencia son un factor importante (Sable et al., 2006). La coalescencia puede ocurrir y 

alcanzar etapas más avanzadas en erupciones de magma basáltico que en magma más 

silícicos, debido a la baja viscosidad de los fundidos basálticos (Herd & Pinkerton, 1997; 

Sable et al., 2006). 

La Figura 5.10 muestra algunas de las formas que presentan las vesículas de los 

fragmentos gruesos y finos del axalapazco Atexcac, en la cual se pueden apreciar una 

mayoría de morfologías irregulares y con formas sinuosas (polilobulares), lo que indica que 

los mecanismos de coalescencia (Gaonac´h et al., 1996a, 2005) fueron dominantes durante 

los procesos de ascenso del magma que generó en las explosiones que generaron los 

depósitos del axalapazco Atexcac. Sin embargo, como se mencionará en párrafos posteriores 

de esta misma sección, la coalescencia tuvo un comportamiento similar para los dos tipos de 

fragmentos (gruesos y finos), sin embargo se presentaron diferencias en los valores de la 

elongación, resultando mayores valores  del factor de Forma Feret 3D en los fragmentos 

gruesos. Una presencia recurrente de formas polilobulares e irregulares en el contorno de la 

mayoría de las vesículas sugiere que las burbujas de gas del magma huésped no tuvieron 
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suficiente tiempo para relajarse y adoptar morfologías esféricas, lo que se podría traducir en 

una disminución de la DNV inicial y un incremento del diámetro de las vesículas, pero a la 

vez manteniendo el mismo índice de vesicularidad (Sable et al., 2006).  

 

Figura (5.10).- a) Imágenes reconstruidas 3D de fragmentos juveniles gruesos y finos (los que tienen asterisco) 

del axalapazco Atexcac, seleccionados en las partes inferior, media y superior de la columna estratigráfica 

(ver ubicación de muestras de gruesos y finos en la Figura 5.5). b) Acercamiento a un fragmento magmático 

(AT-05-a) y  un freatomagmático (AT-05-e*), en el cual se puede notar el contraste de un mayor índice de 

vesicularidad (ϕ), y en general, formas más elongadas de vesículas para el clasto magmático. 

AT-05-a AT-05-e* AT-06-d AT-06-g* 

AT-06-m* AT-06-o* AT-06-q 

AT-05-a AT-05-e* 
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Figura (5.11).- a) Comportamiento del factor de Forma Feret 3D de fragmentos gruesos y finos con respecto 

al diámetro de la vesícula, b) Comparativo del factor de forma Feret versus esfericidad de las vesículas de los 

clastos juveniles gruesos y finos del axalapazco Atexcac.  

Como en la mayoría de las muestras de juveniles del axalapazco Atexcac existe 

evidencia de procesos de coalescencia, básicamente para todos los diámetros de burbujas 
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(Figura 5.10) y en dichas muestras hay un porcentaje alto (> 80%) de burbujas de gas con 

diámetros menores a 100 μm, se puede asumir que el ascenso en el conducto estuvo 

caracterizado por inyecciones episódicas del magma, integrado por fases de rápido ascenso, 

representadas por múltiples eventos de nucleación (nucleación heterogénea; Cashman et al., 

2000) durante el ascenso, y fases de ascenso lento, representadas por la interacción de 

burbujas de gas que finalmente ocasionaron coalescencia.  

Las fases de ascenso rápido pudieron haber originado las poblaciones dominantes de 

burbujas con diámetros menores a 100 μm, caracterizadas por mecanismos de decompresión 

rápida del magma en el conducto (Lautze & Houghton, 2007). La presencia o ausencia de 

burbujas con morfología polilobular, podría sugerir un comportamiento fluctuante de la 

intensidad de las explosiones, cuyos picos de intensidad se asociarían con los incrementos en 

la densidad en número de vesículas (Polacci et al., 2009). La poca abundancia de vesículas 

interconectadas en los clastos de Atexcac, podría sugerir procesos de degasificación menos 

eficientes, debido a una condición de baja permeabilidad del magma (Sable et al., 2006). 

La Figura 5.11a muestra una diferencia significativa en la morfología de vesículas de 

fragmentos gruesos y finos. Si se considera que algunas de las explosiones que produjeron 

los fragmentos gruesos ocurrieron en profundidades muy someras o inclusive superficiales 

(Valentine et al., 2015a) y que las explosiones que fragmentaron y produjeron los clastos 

finos ocurrieron a profundidades < 1km (Valentine & White, 2012; Valentine et al., 2014). 

Esto significaría que las burbujas de gas de los clastos gruesos podrían haber tenido un mayor 

tiempo de residencia en el conducto. Las formas irregulares (formas polilobulares) de las 

vesículas de clastos gruesos podrían explicarse por los mecanismos de coalescencia, 

asociados a un mayor tiempo de residencia del magma en el conducto, ocasionada por una 

baja tasa de ascenso del magma (Mangan et al., 1993; Polacci et al., 2009) y las formas 

elongadas de estos fragmentos podrían indicar incrementos en los esfuerzos de cizalla 

ejercidos sobre la burbujas, por el magma de alrededor (Ross & White, 2012). Las formas 

irregulares de vesículas de clastos finos podrían sugerir la ocurrencia de interacciones 

explosivas agua/magma muy someras (Graettinger et al., 2015a; Valentine et al., 2012, 

2014), de tal manera, que el magma tuvo básicamente un tiempo de residencia similar al 

magma que originó los fragmentos gruesos; las formas elongadas podrían ser explicadas por 

incrementos en el esfuerzo de cizalla suministrado a las burbujas de gas durante el flujo en 

el ascenso del magma, de tal manera que las burbujas fueron fuertemente deformadas y no 

tuvieron tiempo para relajarse a formas esféricas (Ross & White, 2012). Los mecanismos de 

colapso dentro de la diatrema y la historia compleja del ascenso vertical de clastos 

freatomagmáticos  (Valentine & White, 2012) de Atexcac, podrían haber incrementado los 

efectos de elongación, aportando esfuerzos adicionales de cizalla, así como el transporte 

turbulento durante el viaje de una corriente de densidad diluida, o inclusive el impacto con 

el terreno (Lautze & Houghton, 2007),  pudieron haber tenido algún efecto. 
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Figura (5.12).- Comportamiento de los parámetros adimensionales de esfericidad y factor de Forma Feret 3D 

de las vesículas de los fragmentos juveniles gruesos y finos del axalapazco Atexcac. Los fragmentos finos 

corresponden a las muestras con asterisco en su clave y los círculos de color rojo, en cambio los fragmentos 

gruesos aparecen con color azul.  

Como se mencionó en la sección 5.4.1, la esfericidad mide que tanto se desvía la 

forma 3D de una vesícula comparada con una esfera y el factor de Forma Feret 3D, mide la 

elongación de la vesícula tomando en cuenta los tres ejes de la figura. Un valor de elongación 

cercano a 1.0 indica formas esféricas de vesículas y conforme el valor aumente con respecto 

a 1.0, la elongación de la vesícula aumentará proporcionalmente. En el caso de la esfericidad, 

entre más disminuya el valor con respecto a 1.0, mayor será el grado de elongación o 

irregularidad de la vesícula. Se puede notar en la Figura 5.11a que los procesos que 

produjeron elongación sobre las burbujas de gas de los fragmentos gruesos de Atexcac, 
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fueron más efectivos comparados con los valores de los fragmentos finos. Esta diferencia 

podría manifestar mecanismos de cizalla más efectivos para las burbujas de clastos gruesos 

durante un mayor tiempo de residencia en el conducto, resultado de explosiones más cercanas 

a la superficie o inclusive en la superficie, dado que estos clastos fueron originados por 

cuerpos de magma que pudieron alcanzar, en algunas veces la superficie (Valentine et al., 

2015a).  

Un proceso alterno que podría haber causado la mayor elongación en las burbujas de 

clastos gruesos, es una mayor cercanía a las paredes del conducto, que ocasionó mayores 

esfuerzos de cizalla en dichas burbujas (Shea et al., 2010). En esta gráfica se puede apreciar 

que todos los valores del factor de Forma Feret 3D son mayores a 1.0, e inclusive sólo una 

incipiente cantidad tiene valores menores 1.5; este rango de valores de la Forma Feret 3D se 

presenta para valores menores a 0.8 y mayores a 0 de la esfericidad. Esto significa que tanto 

los fragmentos juveniles gruesos como los finos estuvieron sometidos a algún tipo de 

mecanismo que les proporcionó elongación. Los clastos con valores cercanos a 1.0 en el 

factor de Forma Feret 3D y cuyos valores de esfericidad se acercan a 0.8, corresponden a 

vesículas con formas semiesféricas con contornos muy suaves. Conforme disminuya el valor 

de la esfericidad, se tendrá vesículas semiesféricas con contornos más irregulares, pero no 

elongadas. Tomando en cuenta lo anterior y por la manera en que se distribuyen los valores 

de esfericidad y Forma Feret 3D, se puede notar en la Figura 5.10a que los fragmentos 

gruesos tuvieron burbujas de gas elongadas e irregulares a la vez, en cambio en el caso de 

los fragmentos finos, el incremento en la elongación correspondió a una disminución en el 

rango de esfericidad.  

La Figura 5.11b muestra mayores rangos del factor de forma Feret 3D para los las 

vesículas de los clastos gruesos, que se traducen como mayores rangos de elongación, 

comparados con los valores de los fragmentos finos. Las vesículas de los fragmentos gruesos 

muestran dos subgrupos de elongación, básicamente para todos los tamaños de vesículas. Un 

subgrupo con valores menores y otro subgrupo con los valores máximos de elongación. Es 

probable que el subgrupo de mayor elongación esté representado por las vesículas que 

estuvieron localizadas en las cercanías de las paredes del conducto y que estuvieron 

sometidas a mayores esfuerzos de cizalla (Shea et al., 2010). Para el caso de las vesículas de 

los fragmentos juveniles gruesos, los mecanismos de elongación pudieron haber tenido un 

efecto similar que los procesos de coalescencia (Gaonac´h et al., 1996a, 2005). La elongación 

de las burbujas de tamaños menores de los clastos gruesos podría haber sido producida por 

la aceleración del magma desde etapas tempranas en el ascenso (Bagdassarov & Pinkerton, 

2004). Los fragmentos finos tuvieron un comportamiento significativamente diferente que 

muestra una correlación (Figura 5.10b), entre el aumento en el tamaño de la vesícula y los 

rangos de la Forma Feret 3D. Esto podría significar que los mecanismos de crecimiento de 

burbujas de gas en el magma, como la difusión, la decompresión o incluso la coalescencia, 

actuaron previamente a los procesos de cizalla.  



113 
 

La Figura 5.12 muestra el comportamiento de los valores de los parámetros de la 

esfericidad y el factor de Forma Feret 3D a través de las diferentes muestras de la columna 

estratigráfica del axalapazco Atexcac. En esta gráfica es notorio que no se tuvieron 

diferencias significativas en el valor de la esfericidad para las muestras de los dos tipos de 

clastos. En cambio, los fragmentos gruesos revelan mayores valores, en general, que los 

valores correspondientes a los clastos finos. Es decir, mientras que el rango de valores del 

Factor de Forma Feret de los fragmentos gruesos es de 1.0 a 8.0, para los clastos finos es de 

1.0 a 4.5. Los fragmentos gruesos de la muestra AT-05-a muestran la menor proporción de 

vesículas elongadas, notándose en esta figura, una mayoría de valores de Forma Feret 3D, 

menores 4.0. Esto podría asociarse a la etapa de menor tasa de ascenso de magma, donde el 

magma alcanzó el mayor índice de vesicularidad (47.9%), con la consecuente menor 

densidad en número de vesículas (0.72 x 103/mm3) y posiblemente los mayores efectos de 

coalescencia, dado que en esta muestra las burbujas de gas del magma, alcanzaron los 

mayores tamaños (1.334 mm; ver Tabla 5.2). Es notorio que la muestra AT-05-e * que resultó 

con el menor valor del índice de vesicularidad (13.2%) y la mayor densidad en número de 

vesículas (5.75 x 103/mm3), muestra un menor rango en el factor de Forma Feret 3D, con 

respecto al resto de las muestras. Esto podría significar, que los procesos de contracción 

súbita sufridos por el magma cuando interactuó con el agua del acuífero, fueron más efectivos 

que el resto, para disminuir la elongación probablemente originada en los clastos finos de 

esta etapa eruptiva. Los subgrupos de vesículas con valores mayores en los fragmentos 

gruesos, que marcan la diferencia con los valores de elongación de las vesículas, podrían 

haber sido inhibidos durante las interacciones explosivas que originaron los clastos finos, 

disminuyendo la elongación original de las vesículas, aunque también es probable que los 

mecanismos de colapso dentro de la diatrema y la historia de ascenso vertical (Valentine & 

White, 2012), pudo haber fracturado las burbujas de gas , disminuyendo la elongación de las 

vesículas (sobre todo en las vesículas cercanas a las paredes del clasto). 

5.6 Implicación en los procesos del conducto y conclusiones 

 Los valores del índice de vesicularidad, DNV y morfología de vesículas, muestran 

variaciones significativas entre poblaciones de clastos gruesos y finos de Atexcac, lo que 

sugiere que diferentes mecanismos pueden producir en un volcán tipo maar, variaciones en 

los rasgos de la vesicularidad, a través de explosiones muy someras (probablemente 

superficiales; Valentine et al., 2015b) en el caso de los fragmentos gruesos y subsuperficiales 

(< 100 – 200 m) en el caso de los finos  (Valentine & White, 2012).  El rango de valores en 

el índice de vesicularidad, de incipiente a moderadamente vesicular (Houghton & Wilson, 

1989) y una DNV con el mismo orden de magnitud de Atexcac, comparando con los conos 

de tobas Ilchulbong (Murtagh et al., 2011) y Capelas (Mattsson, 2010), y con la erupción 

Keanakako´i del volcán Kilauea (Mastin, 2004), indica mecanismos de vesiculación 

similares. Los valores mayores del rango de DNV de los clastos de Atexcac están 

representados por las muestras AT-05-e* y AT-06-m*, se superponen a las fases menos 
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intensas de la erupción del año 122 AC del volcán Etna, rebasan el rango de valores de la 

DNV del volcán Tarawera y son comparables a los valores de los fragmentos de la erupción 

subpliniana Keanakako´i (Mastin, 2004), sugiriendo que dichos valores representan fases 

intensas de nucleación del magma que alimentó las explosiones de Atexcac. Las similitudes 

en la DNV de Atexcac comparando con erupciones intensas del Kilauea (subpliniana; Mastin, 

2004), Etna (pliniana; Sable et al., 2006), Tarawera (pliniana; Walker, 1984) o Estromboli 

(paroxismal; Polacci et al., 2006) podría sugerir un rango en la tasa de descarga de magma 

para algunas de las explosiones de Atexcac del orden de 104 – 106 Kg/s. 

La distribución unimodal de diámetros de vesículas de los clastos de Atexcac, no 

refleja los eventos de coalescencia a que estuvieron sometidas las burbujas de tamaños 

menores y medianos (Figuras 5.8 y 5.9), sino más bien, muestra los eventos de coalescencia 

en burbujas con tamaños grandes. La coalescencia ocurrida en clastos de diámetros menores 

se muestra en la morfología de las vesículas, identificada como procesos de coalescencia en 

cascada (Gaonac´h et al., 1996a, 2005) en distintas etapas de la vesiculación del magma. Los 

diámetros menores de las vesículas de los clastos de Atexcac, comparados con los diámetros 

de fragmentos de una erupción típica estromboliana, indican probables mecanismos de 

coalescencia menos efectivos en Atexcac, aunque los procesos de coalescencia (Gaonac´h et 

al., 1996a, 2005) fueron suficientes para generar una distribución exponencial de tamaños de 

vesículas (Mangan & Cashman, 1996) con cuatro órdenes de magnitud, lo que significa un 

intervalo de nucleación muy próximo al nivel de fragmentación, en el caso de las explosiones 

magmáticas (Sable et al., 2006), las cuales generaron la población de fragmentos gruesos o 

de manera alternativa, un intervalo interrumpido de la fase de vesiculación por la interacción 

agua/magma (Houghton & Wilson, 1989), durante el origen de los clastos finos. Las 

diferencias en los rangos de tamaños de vesículas para clastos gruesos, podrían indicar 

diferencias en los niveles de coalescencia o variaciones en la tasa de ascenso (Sable et al., 

2006), y en el caso de las diferencias en los rangos de vesicularidad de los fragmentos finos, 

podrían ser explicadas por variaciones temporales en el periodo de vesiculación del magma, 

desde el nivel de nucleación hasta el nivel de fragmentación, debidas a la interrupción del 

crecimiento de burbujas de gas por interacciones explosivas agua/magma (Houghton & 

Wilson, 1989). Los histogramas de tamaños de vesículas (Figura 5.8) indican que no hay 

evidencia de mecanismos de nucleación continua (Marsh, 1988; Mangan & Cashman, 1996; 

Blower et al., 2002), sino más bien eventos de coalescencia (Gaonac´h et al., 1996a, 2005), 

como lo sugieren los contornos irregulares (Shea et al., 2010) y las morfologías polilobulares 

(Klug et al., 2002; Polacci et al., 2003)  de las vesículas de los clastos de Atexcac.  

En general, las burbujas de gas del magma que originó los clastos gruesos, alcanzaron 

tamaños mayores, debido probablemente a un mayor tiempo de residencia en el conducto, 

dado que las explosiones que originaron los clastos gruesos ocurrieron en la superficie o muy 

cercanas a la superficie. En el caso de las burbujas de gas de los fragmentos finos, pudieron 
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haber sido efectivos los mecanismos de contracción súbita durante las interacciones 

explosivas agua/magma (Fisher & Schmincke, 1984). 

La morfología final menos elongada de las burbujas de gas de los fragmentos 

juveniles finos pudo haber tenido una historia mayormente compleja (Valentine & White, 

2012), comparando con las burbujas de los clastos gruesos, por varios factores, tales como la 

contracción súbita ocasionada por interacciones explosivas agua/magma, los mecanismos de 

colapso dentro de la diatrema y la historia de ascenso vertical (Valentine & White, 2012), 

que pueden deformar los clastos juveniles e inhibir la elongación de las vesículas. 

La morfología general elongada de las vesículas con tamaños menores de los 

fragmentos gruesos indica que el magma aceleró considerablemente en las primeras etapas 

de crecimiento, durante el ascenso (Bagdassarov & Pinkerton, 2004). Posteriormente hubo 

un decaimiento en la aceleración del magma que produjo menores valores de vesículas 

elongadas. Los valores de la Forma Feret 3D de los fragmentos gruesos indican dos 

subgrupos de burbujas de gas, sugiriendo un subgrupo de burbujas con valores mayores, 

sometido a altos esfuerzos de cizalla (Sable et al., 2010). 

La presencia persistente de evidencia aparente de morfologías irregulares y 

polilobulares y/o elongadas en las vesículas de la mayoría de los  clastos de Atexcac, indica 

que aunque los eventos de coalescencia estuvieron presentes, en la mayoría de las etapas 

explosivas, el magma no tuvo tiempo para relajarse y adoptar formas de vesículas esféricas, 

y sugiere que los mecanismos de difusión (Oppenheimer, 2003; Parfitt & Wilson, 2008) y 

decompresión (Sparks, 1978; Proussevitch & Sahagian, 1996; Parfitt & Wilson, 2008), 

combinaron su efecto sobre el crecimiento de las burbujas de gas con los procesos de 

coalescencia, desde las etapas iniciales del ascenso del magma en el conducto. 

 Los datos de vesiculación de clastos gruesos y finos presentados en este estudio, 

representan un intento por explicar los complejos procesos a que es sometido el magma 

durante su ascenso en el conducto, en el que pueden ocurrir una serie de procesos que 

conducen a la fragmentación del magma por estallidos de burbujas de gas o por interacción 

agua/magma, originando rasgos texturales que ayuden a discriminar la ocurrencia de 

interacciones explosivas, caracterizadas por la inhibición de la vesicularidad (Fisher & 

Schmincke, 1984). Sin embargo, los datos presentados en este capítulo indican que la historia 

de la evolución morfológica de las burbujas de gas sugiere que tanto los mecanismos de 

elongación (ver Figuras 5.11 y 5.12), como los procesos de coalescencia (ver Figura 5.10) 

estuvieron presentes durante la gran mayoría de las explosiones que generaron los dos tipos 

de fragmentos (gruesos y finos). 
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VI. DISCUSIÓN  

 Las primeras explosiones ocurrieron en una zona del sector suroeste del cráter actual, 

caracterizadas por columnas efímeras y pulsos explosivos de un dique que alcanzó la 

superficie (Valentine et al., 2015b), generando las primeras facies deposicionales (facies 1) 

que contienen fragmentos juveniles gruesos con morfologías irregulares en su contorno y el 

mayor índice de vesicularidad (Houghton & Wilson, 1989) de los clastos juveniles del 

axalapazco Atexcac, sugiriendo explosiones meramente magmáticas, es decir, sin tener 

aparente interacción con el acuífero.  Estas explosiones fracturaron la roca encajonante 

subyacente de la región de Atexcac, promoviendo las primeras interacciones explosivas entre 

cuerpos ascendentes de magma y el agua del acuífero local (Zimanowski et al., 1997a), que 

provocaron DPDCs, que ha juzgar por el alto grado de fragmentación del material que forma 

los depósitos (grano fino a muy fino), la formación de estructuras de dunas (Carrasco-Núñez 

et al., 2007) y  por la deformación plástica de los depósitos por numerosas huellas de impacto 

de bloques balísticos (López-Rojas & Carrasco-Núñez, 2015), y la presencia de lapilli 

acrecional, fueron los eventos explosivos con las condiciones de humedad más óptimas 

(Wohletz & Sheridan, 1983). Los fragmentos juveniles resultantes de las más intensas 

interacciones explosivas ocurridas en Atexcac, conservaron los rasgos texturales típicos de 

partículas activas, como lo sugieren los rasgos morfológicos del contorno de fragmentos tipo 

bloque y equidimensionales, generados a través de mecanismos caracterizados por un 

régimen de fragmentación frágil (Zimanowski et al., 1997b; Büttner et al. 2002), cuyas 

condiciones de ascenso del magma permitieron la mayor densidad en número de vesículas, 

el menor índice de vesicularidad y el menor rango de valores de elongación (Forma Feret 

3D; ver Figura 5.11), posiblemente inhibido por la súbita contracción del magma (Fisher & 

Schmincke, 1984) que interactuó con el acuífero de la región de Atexcac (Carrasco-Núñez et 

al., 2007). Es probable que algunas de las explosiones anteriores ocurridas pudieron haber 

sido contenidas en el sustrato rocoso sin eruptar material alguno a la atmósfera (Graettinger 

et al., 2015a), pero generaron escombros, formando una protodiatrema  o diatrema inicial 

(Valentine & White, 2012). Las explosiones continuaron a diferentes niveles de profundidad 

en la diatrema en formación (Valentine & White, 2012), y posteriormente en el sector 

suroeste del cráter, nuevas inyecciones de magma generaron explosiones freatomagmáticas 

ocurridas a profundidades someras (Valentine et al., 2015a), para generar depósitos de caída 

de pequeñas columnas eruptivas y de capas de ceniza con estratificación cruzada y planar. 

Las columnas eruptivas generaron fragmentos juveniles con contornos redondeados y formas 

generales semiesféricas o elongadas, típicas de un magma sometido a un régimen de 

fragmentación dúctil (Zimanowski et al., 1997b) y las segundas, fragmentos juveniles con 

superficies lisas y formas equidimensionales o tipo bloque (Büttner et al. 2002). La 

ocurrencia de fluctuaciones en el flujo de agua y de magma (Valentine et al., 2015b), produjo 

explosiones que fracturaron la roca encajonante del basamento de Atexcac, generando 

bloques balísticos de diferentes composiciones (basáltica, andesítica, caliza, microdiorítica y 

juvenil; Carrasco-Núñez et al., 2007), sugiriendo la evidencia de los mecanismos de mezcla 
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(reciclado de clastos; Valentine et al., 2015b), originados en la diatrema y que en forma 

episódica, provocaron el ascenso, tanto de los fragmentos líticos, como de los clastos 

juveniles (Valentine & White, 2012). De igual forma, dichas variaciones en los mecanismos 

y régimen de fragmentación (magmático y freatomagmático) se manifestaron en las 

variaciones texturales, especialmente en la vesicularidad alcanzada por el magma, notándose 

mayores valores del índice de vesicularidad (ϕ) y menor Densidad en Número de Vesículas 

(DNV) para el caso de fragmentos juveniles magmáticos (gruesos). En contraste, los clastos 

freatomagmáticos (finos), resultaron con menores valores del ϕ y mayores valores de la 

DNV. Adicionalmente, las burbujas de gas del magma registraron las fluctuaciones 

anteriores en la morfología de las vesículas, resultando las vesículas de fragmentos 

magmáticos con mayores valores de elongación, probablemente debido a la ocurrencia de un 

mayor tiempo de residencia del magma, ocasionado por disminución en la tasa de ascenso, 

lo que se tradujo en mayores esfuerzos de cizalla a que estuvo sometido el magma (Shea et 

al., 2010).  Los focos explosivos migraron hacia el sector noroeste del cráter y continuaron 

ocurriendo en forma alternada desde el suroeste y noroeste.  

 Posteriormente las explosiones migraron hacia la parte sureste del cráter, ocasionando 

una facie (3) de material juvenil de caída con líticos diversos, probablemente debido al 

ascenso de un dique que alcanzó la superficie (Valentine et al., 2014) y provocó pulsos 

explosivos de origen magmático, confirmándose la cercanía del foco explosivo hacia el sector 

sur del cráter, por la inexistencia de dicha facie en el sector norte del cráter (Graettinger et 

al., 2015a). Una nueva inyección de magma generó interacciones explosivas con el agua del 

acuífero local, produciendo depósitos de DPDCs de grano más grueso, sugiriendo  cambios 

en la resistencia original de la roca contenida en el sustrato subyacente (Valentine et al., 

2015b). El estudio de facies sugiere que las explosiones de la fase inicial de la secuencia 

maar de Atexcac, estuvo dominada por depósitos de DPDCs (Carrasco-Núñez et al., 2007). 

 Posterior a las interacciones explosivas que dominaron la fase eruptiva inicial, los 

focos eruptivos continuaron en las zonas previas mencionadas y extendiéndose hacia el sector 

noreste del cráter, produciendo intercalaciones de brechas de caída magmáticas y capas de 

ceniza masiva o con estratificación cruzada. Las capas de ceniza con estratificación cruzada, 

producidas por DPDCs produjeron clastos juveniles con morfologías que sugieren la 

ocurrencia de interacciones explosivas efímeras agua/magma, y las brechas de caída 

originaron clastos fluidales, cuya morfología indica la ocurrencia de mecanismos de 

esfuerzos tensionales (Mastin, 2007). Las fluctuaciones en el flujo de agua o de magma 

(Valentine et al., 2015b), se manifestaron como variaciones texturales en la morfología 

general de los fragmentos juveniles, así como en las condiciones de vesicularidad, ocurriendo 

mayores valores del índice de vesicularidad y menores valores de la DNV, para el caso de 

los fragmentos derivados de explosiones magmáticas y de manera inversa ocurrieron los 

valores de vesicularidad para los clastos freatomagmáticos. Las fluctuaciones de los eventos 

explosivos magmáticos y freatomagmáticos, pudieron haber ocurrido a diferentes 
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profundidades (Ross & White, 2006; Valentine et al., 2014; White & Ross, 2011), 

principalmente por la intermitencia en el flujo de agua del acuífero (Valentine et al., 2015b) 

y haberse generado en una diatrema en desarrollo (Valentine & White, 2012). Las 

condiciones de ascenso, tanto del magma que produjo las explosiones magmáticas, cuyos 

focos explosivos periódicamente estuvieron localizados en la superficie o a profundidades 

muy someras, como las del magma que interactuó con el acuífero, quedaron registradas en la 

morfología de las vesículas, las cuales manifiestan que en el caso de las explosiones derivadas 

por volátiles magmáticos, las burbujas de gas del magma muestran mayores valores de 

elongación, lo que significa que estuvieron sometidas a mayores esfuerzos de cizalla durante 

el ascenso (Shea et al., 2010). La similitud en la irregularidad superficial de las vesículas, 

como lo sugieren los valores similares de la esfericidad, podrían sugerir que las condiciones 

de fragmentación, tanto magmática como freatomagmática, estuvieron caracterizadas por 

eventos de coalescencia de burbujas, para todos los tamaños de las mismas. La erupción 

continuó a un comportamiento intermitente magmático-freatomagmático caracterizado por 

la alternancia de focos explosivos localizados en los sectores norte, sur y noroeste del cráter. 

Después del comportamiento rítmico de explosiones magmáticas y freatomagmáticas, una 

nueva inyección de magma produjo interacciones explosivas temporales agua/magma con el 

agua del acuífero, generando capas de ceniza con estratificación cruzada y planar, alternadas 

con canales sedimentarios de relleno (López-Rojas & Carrasco-Núñez, 2015). Es muy 

probable que la intensidad de las interacciones explosivas agua/magma haya disminuido en 

esta última etapa eruptiva, comparando con las interacciones explosivas iniciales de la 

secuencia maar, como lo sugiere el menor grado de fragmentación de los clastos juveniles 

(Carrasco-Núñez et al., 2007) y la ausencia de estructuras de deformación por impactos de 

bloques balísticos (López-Rojas & Carrasco-Núñez, 2015), rasgo distintivo que se asocia a 

un sensible incremento en los índices de vesicularidad registrados por los clastos, tanto 

magmáticos como los freatomagmáticos. Adicionalmente, los valores de la DNV muestran 

una tendencia hacia un comportamiento más magmático, es decir, hacia condiciones de 

menor humedad. La etapa eruptiva previamente mencionada amplió el cráter de Atexcac 

hacia los sectores noreste, noroeste y norte, como lo sugiere el incremento de espesores de 

los depósitos de facies en el sector norte del cráter.  

 Los epicentros explosivos migraron hacia el sur del cráter, produciendo eventos 

freatomagmáticos, posiblemente en una zona poco fracturada, como lo sugiere la brecha de 

depósito que contiene lapilli acrecional y bloques balísticos de diferentes tamaños, desde 

bloques pequeños hasta bloques con tamaños mayores 1.0 m. Se asume un incremento 

temporal de las condiciones de humedad, debido posiblemente a DPDCs húmedas, que 

provocaron el abatimiento temporal del acuífero. La disminución en el flujo de agua del 

acuífero provocó que las explosiones siguientes generaran pequeñas columnas eruptivas, las 

cuales causaron un depósito de caída de fragmentos juveniles de origen magmático, cuya 

fuente pudo haber estado localizada en la zona sur del cráter, como lo indica la presencia de 

dicho depósito sólo en el sector sur. La fase final de los eventos eruptivos que dieron origen 
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a la secuencia maar del axalapazco Atexcac, estuvo caracterizada por la ocurrencia caótica 

de focos explosivos, desde localizaciones espaciales, con variaciones laterales y a diferentes 

profundidades, desde bocas eruptivas alternadas y/o simultáneas (López-Rojas & Carrasco-

Núñez, 2015), como lo sugieren los diferentes espesores de las facies de depósito del anillo 

de materiales que rodea el cráter, y las direcciones de las trayectorias de los bloques  

balísticos emplazados durante los pulsos explosivos que generaron, tanto los fragmentos 

gruesos, como los fragmentos finos, a partir de explosiones magmáticas y freatomagmáticas, 

respectivamente. Se asume un incremento significativo en las condiciones de humedad, 

principalmente para los eventos freatomagmáticos que originaron los clastos finos, como lo 

indica el incremento de la DNV y el decaimiento del índice de vesicularidad (ϕ), así como la 

tendencia general, hacia tamaños menores de vesículas (ver Tabla 5.3)  de dichos fragmentos, 

comparados con los mismos parámetros de eventos que generaron fragmentos finos de las 

etapas freatomagmáticas previas (ver Figura 5.5). Es muy probable que en esta última etapa 

eruptiva, los mecanismos de mezcla y reciclado, generados en la diatrema, aunados a la 

posible ocurrencia de focos explosivos desde bocas eruptivas simultáneas y/o alternadas, 

haya producido una mezcla de fragmentos, que aunque no se refleja en las condiciones de 

vesicularidad ni en la morfología de los fragmentos magmáticos y freatomagmáticos, si se 

manifiesta en las diferentes composiciones y en  las direcciones caóticas de los bloques 

balísticos, principalmente por el efecto que tiene el transporte aéreo de los fragmentos, dado 

que los tamaños mayores de los clastos son menos afectados por la fricción con el aire 

atmosférico y pueden tener una mayor alcance. Adicionalmente, los bloques balísticos fueron 

muestreados en los sectores sur, noreste y noroeste, y los fragmentos juveniles utilizados en 

los análisis de morfología (del capítulo IV) y de vesicularidad (del capítulo V), fueron 

seleccionados sólo en la sección sur de la columna estratigráfica de Atexcac. El complejo 

conjunto de mecanismos eruptivos magmáticos y freatomagmáticos, que estuvieron 

interactuando en forma intermitente y rítmica con el acuífero local, originaron la morfología 

semielíptica actual del cráter y la distribución espacial de facies de depósito, a través de 

fluctuaciones en el flujo de agua y magma en la zona del axalapazco Atexcac. 
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VII. CONCLUSIONES 

El estudio de facies deposicionales y de trayectorias de bloques balísticos indica que 

el axalapazco Atexcac, fue formado a través de fluctuaciones en la disponibilidad de agua 

del acuífero local (Carrasco-Núñez et al., 2007) o de variaciones en la tasa de suministro de 

magma, desde diques que probablemente siguieron rutas diferentes (Valentine et al., 2015b), 

generando focos explosivos alternados, espacial y temporalmente (López-Rojas & Carrasco-

Núñez, 2015). La dinámica de ascenso de los diferentes cuerpos magmáticos tuvo un historial 

complejo que se manifestó desde explosiones someras y subsuperficiales  que fracturaron la 

roca encajonante del basamento de Atexcac, generando bloques balísticos de diferentes 

composiciones (basáltica, andesítica, caliza, microdiorítica y juvenil; Carrasco-Núñez et al., 

2007), sugiriendo la evidencia de los mecanismos de mezcla y reciclado (reciclaje de clastos; 

Valentine et al., 2015b), originados en la diatrema y que en forma episódica, provocan el 

ascenso, tanto de los fragmentos líticos, como de los juveniles (Valentine & White, 2012). 

La migración espacial y temporal de los epicentros explosivos (Valentine & White, 2012; 

Valentine et al., 2014, 2015b), originó la morfología actual semielíptica del cráter del 

axalapazco Atexcac (López-Rojas & Carrasco-Núñez, 2015).  

El análisis morfológico de fragmentos juveniles sugiere que los clastos gruesos fueron 

originados bajo un régimen dúctil, que corresponde a procesos de fragmentación magmática. 

En el caso de los fragmentos finos se infieren mecanismos de fragmentación bajo un régimen 

frágil, los cuales, a través de interacciones explosivas agua/magma, produjeron partículas 

activas y pasivas (Zimanowski et al., 1997a; Büttner et al., 2002). Sin embargo, los efectos 

de los procesos de abrasión por mecanismos complejos de reciclado y mezcla de la diatrema 

(Valentine & White, 2012) podrían haber ocasionado variaciones en la morfología, 

principalmente de los fragmentos juveniles finos (freatomagmáticos).  

Las similitudes en la DNV de Atexcac comparando con erupciones intensas del 

Kilauea (subpliniana; Mastin, 2004), Etna (pliniana; Sable et al., 2006), Tarawera (pliniana; 

Walker, 1984) o Estromboli (paroxismal; Polacci et al., 2006) podría sugerir un rango en la 

tasa de descarga de magma para algunas de las explosiones de Atexcac hasta del orden de 

104 – 106 Kg/s, sugiriendo que la secuencia maar de Atexcac podría haberse formado en un 

período de algunos meses, o inclusive días; periodo consistente con la duración de la erupción 

que formó los maar Ukinrek en marzo y abril de 1977, en Alaska (Kienle et al., 1980). La 

distribución de tamaños de vesículas de los fragmentos de Atexcac señala un rango con 

cuatro órdenes de magnitud, típico en distribuciones exponenciales de tamaños de vesículas 

(Mangan & Cashman, 1996; Blower et al., 2002), que indica que el intervalo de nucleación 

se prolongó hasta un nivel muy próximo al nivel de fragmentación del magma (Sable et al., 

2006). La curva de la distribución de tamaños de vesículas (Figura 5.8) muestra que 

aparentemente no hubo procesos de nucleación continua (Marsh, 1988; Mangan & Cashman, 

1996; Blower et al., 2002), sino más bien eventos de coalescencia (Gaonac´h et al., 1996 a, 
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2005). La forma final (morfologías irregulares y polilobulares y/o elongadas) de las vesículas 

de los fragmentos de Atexcac sugiere un modelo en el que los mecanismos de coalescencia 

tuvieron aparentemente la misma importancia que los procesos de decompresión y difusión, 

en el crecimiento de las burbujas de gas del magma que alimentó las explosiones magmáticas 

y freatomagmáticas de Atexcac. 

Es muy probable que los mecanismos de mezcla y reciclado, generados en la 

diatrema, aunados a la posible ocurrencia de focos explosivos desde bocas eruptivas 

simultáneas y/o alternadas, que pueden producir mezcla y reciclado de fragmentos, se hayan 

reflejado más en el análisis de bloques balísticos que en los análisis morfológicos y de 

vesicularidad de clastos, debido a las condiciones aerodinámicas del transporte aéreo de 

fragmentos balísticos. 
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