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Resumen

Uno de los pardmetros fundamentales que gobiernan la dindmica de las erupciones volcdnicas
explosivas es la tasa de ascenso magmatico. Aunque existen diversos métodos con los que se
pueden estimar tasas de descompresién magmatica, aun sigue siendo un reto medir velocidades de
ascenso para erupciones de naturaleza explosiva; sin embargo, en las ultimas décadas se han
implementado una nueva técnica que permiten modelar tasas de ascenso magmatico, ajustandolas
a perfiles de contenidos volatiles (H,0, CO,) en bahias de fundido (BFu) alojadas en fenocristales, es
decir, laimplementacidon de muestras petroldgicas directas de una erupcién como geospidémetros.
Durante el ascenso magmatico, la continua desgasificacion del fundido se da por la difusién de
especies volatiles (H,0 y CO;) desde el interior de la bahia de fundido hacia afuera, resultando en
un gradiente de concentracién que depende del tiempo. La difusividad y la solubilidad del H,O y
CO,, permiten que, con la concentracion restante de H,0 y CO; en la BFu, se puedan estimar tasas

de descompresién magmatica utilizando ecuaciones de difusién.

En este trabajo, se estudiaron erupciones silicicas asociadas a la actividad post-caldérica del
Complejo Volcanico de La Primavera (CVLP). Las muestras provienen de la erupcion hidromagmatica
que dio origen al horizonte de Pdmez Gigante (86.4 ka) y de la erupcién pliniana que dio origen a un
depdsito piroclastico de caidas (¥68.9-65 ka). Considerando resultados geoquimicos y trabajos
previos, se cree que distintos procesos magmaticos intervienen en distintas etapas para la
generacion de los magmas post-caldera en el CVLP. A partir de la medicion de volatiles (H,0 y CO3)
en inclusiones y bahias de fundido, se estimd que la profundidad del reservorio magmatico de
Pémez Gigante oscila entre 2.5 km a 4.5 km, con velocidades de ascenso magmatico que van de 1.5
m/s a 6 m/s. Por su parte, los reservorios de Planillas se ubican aproximadamente desde 3 km a 8.6
km de profundidad, con velocidades estimadas que van desde 0.76 m/s a 6.8 m/s. Las velocidades
de ascenso magmatico estimadas para estas erupciones del CVLP no muestran diferencias
significativas a pesar de su naturaleza. Ademas, se sitlan dentro de las estimaciones bajas asumidas
en modelos de erupciones volcanicas, que van desde 0.1 m/s hasta 100 m/s. Un aspecto destacado
es que, en algunos cristales provenientes del horizonte de PGmez Gigante, se encontraron bahias
de fundido que no presentaban gradiente de concentracion en H,0. Esto se interpreta como una
hidratacion secundaria debido al ambiente en el que fueron depositadas las pomez. Por lo tanto, la
medicion de H,O en bahias de fundido podria ser un método diagndstico util para identificar

erupciones en ambientes subacuaticos.



Abstract

The fundamental parameter that rule the dynamics of explosive volcanic eruptions is the magmatic
ascent rate. Although there are various methods to estimate magmatic decompression rates, it is
still a challenge to measure ascent velocities of explosive eruptions. However, in recent decades a
new technique has been implemented which allows modeling magmatic ascent rates, according to
the volatile contents in melt embayments hosted in phenocrysts. In other words, petrological
samples from an eruption can be used as geospidometers. During the magmatic rise, the continuous
degassing of the melt is driven by the diffusion of volatile species (H,0 and CO,) from the interior of
a melt embayment towards the outside, resulting in a concentration gradient that depends on time,

which allows to estimate magmatic decompression rates using diffusion equations.

In this work, silicic eruptions of post-caldera activity of the La Primavera Volcanic Complex (CVLP).
The samples came from the hydromagmatic eruption that originated the Giant Pumice horizon (86.4
ka) and from the Plinian eruption that originated a pyroclastic deposit fall (~68.9-65 ka). Considering
geochemical results and previous studies, it is believed that different magmatic processes intervene
at various stages in the generation of post-caldera magmas in the CVLP. Based on the measurement
of volatile concentration (H.0 and CO,) in melt inclusions and melt embayments, the depth of the
magmatic reservoir estimated for Giant Pumice vary between 2.5 km to 4.5 km, with magma ascent
velocities goes from 1.5 m/s to 6 m/s. On their part, the Planillas reservoirs are located at depths
ranging from approximately 3 km to 8.6 km, with estimated ascent velocities ranging from 0.76 m/s
to 6.8 m/s. The Plinian eruption exhibits the greatest variation. The estimated magma ascent
velocities for these CVLP eruptions do not show significant differences despite their nature.
Furthermore, they fall within the low estimates assumed in volcanic eruption models, ranging from
0.1 m/s to 100 m/s. A noteworthy aspect is that in some crystals from the Giant Pumice horizon,
there were melt embayments that did not exhibit a concentration gradient in H,O. This is
interpreted as secondary hydration due to the environment in which the pumice was deposited.
Therefore, measuring H,O in melt embayments could be a useful diagnostic method for identifying

eruptions in underwater environments.



Capitulo 1. Introduccidn

La Faja Volcanica Transmexicana (FVTM) es un arco magmatico continental con una gran diversidad
de estructuras volcdnicas y una gran variedad composicional que va; desde rocas basalticas hasta
silicicas (p. ej., Gémez-Tuena et al., 2007). Dentro de dicho arco magmatico, los centros de
vulcanismo silicico son de un gran interés, ya que tienen implicaciones econdmicas (recursos
energéticos y minerales) y presentan un riesgo volcdnico (Ferriz y Mahood, 1986). El Complejo
Volcanico de La Primavera (CVLP) es un campo volcanico silicico del Cuaternario, que se ubica en la
parte occidental de la FVTM (al poniente de la ciudad de Guadalajara); su formacién ocurrid
aproximadamente hace 95 mil afios (Mahood, 1980). El centro volcanico se caracteriza por una
estructura caldérica y consta de flujos de lava, una ignimbrita, domos de lava, sedimentos de lago
intra-caldera, asi como depdsitos piroclasticos asociados (flujos y caidas piroclasticas) (Mahood,

1981a).

Los eventos post-caldera del CVLP produjeron depdsitos relacionados con erupciones explosivas,
como es el caso del horizonte de Pémez Gigante (PG) y los depésitos de caidas del volcan Planillas
(PIn). Dichas erupciones produjeron pémez con fenocristales de cuarzo y sanidino, los cuales a su
vez pueden contener inclusiones de fundido (IFu) y bahias de fundido (BFu). Las imperfecciones en
estos cristales volcanicos pueden ser usadas para conocer las condiciones pre-eruptivas (IFu), y
también ser utilizados como geospidometros (BFu) pare estimar velocidades de ascenso magmatico
en las erupciones rioliticas post-caldera del CVLP. En erupciones volcanicas explosivas, la tasa de
ascenso magmatico es uno de los parametros mas importantes para entender la dindmica de las
erupciones volcanicas (Liu et al., 2007). Por ello, en este estudio se comparan las tasas de ascenso

magmatico de dos estilos eruptivos distintos pertenecientes a un centro de vulcanismo riolitico.



1.1. Ubicacion de la zona de estudio

El Complejo Volcanico de la caldera de La Primavera (CVLP) esta ubicado al oeste de Guadalajara, la
capital del estado de Jalisco (Fig. 1.1) y una de las ciudades mas grandes y pobladas de México. El
CVLP es una caldera del Pleistoceno tardio con 11 km de didametro (Mahood, 1980) y se encuentra
cerca de la interseccidon de dos grandes provincias volcdnicas del Cenozoico en México, la Sierra
Madre Occidental (SMO) y la Faja Volcanica Transmexicana (FVTM) (Rossotti et al., 2002). Al CVLP
también se le conoce como El Bosque de La Primavera o como La Sierra de La Primavera,

caracterizada por sus colinas cubiertas de pinos y robles, profundas cafladas, manantiales y

fumarolas de agua con vapor (Dye, 2012).
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Fig. 1.1. Mapa superior: Ubicacion de la zona de estudio entre las provincias volcdnicas mexicanas, la SMO
(drea naranja) y la FVTM (drea rosa). Mapa principal: Localizacién regional del Complejo Volcdnico de La
Primavera CVLP (recuadro verde) y de la ciudad de Guadalajara (estrella) en el estado de Jalisco, asi como las
ciudades capitales de estados colindantes.

Los depdsitos estudiados en este trabajo se encuentran en distintas zonas del complejo, ya que la

fuente y su distribucion es distinta. La ubicacion estratigrafica del horizonte de Pémez Gigante se
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encuentra dentro de la sucesion de depdsitos lacustres, por lo que su distribucién se restringe
dentro de las fallas anulares que formaron la caldera (Fig. 1.2). Los espesores de dicho horizonte
varian entre 1.5 a 15 metros (Clough et al., 1981). Por otra parte, el estratovolcan Planillas (junto
con San Miguel y Tajo), representa el vulcanismo extra-caldera; sus depdsitos estan asociados a
actividad explosiva y efusiva. El volcén Planillas, dentro del complejo volcanico, representa la zona
mas elevada y se ubica al sur de la caldera (Fig. 1.2), aunque sus depdsitos de caidas piroclasticas
llegan al interior de la caldera, ubicandose estratigraficamente por encima de los depésitos lacustres

y del horizonte de Pémez Gigante.
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Fig. 1.2. Modelo digital de elevaciones del CVLP generado a partir de recursos del INEGI, el modelo
corresponde a las cartas con clave F13D64 y F13D65. El horizonte de Pémez Gigante (PG) se encuentra
distribuido dentro de las fallas anulares de la caldera (dreas azules) y el volcdn Planillas (Pln) se ubica en la
parte sur del complejo y representa las zonas mds altas del drea de estudio, su distribucion aproximada se
muestra con la isopaca de 0.3-0.4 metros (Sourisseau et al., 2020). Al este del complejo, se ubica la ciudad de
Guadalajara.




1.2. Planteamiento del problema

Las tasas de ascenso magmatico son un parametro fisico importante en el comportamiento
dinamico de las erupciones volcanicas, su estimacidn es importante para comprender la naturaleza
e intensidad de estas, asi como para prevenir y gestionar los riesgos volcanicos y, por tanto, la
proteccion de las poblaciones cercanas a los centros eruptivos. Hoy en dia sigue siendo un reto
medir las velocidades de ascenso magmadtico durante una erupcidon volcanica explosiva. Sin
embargo, en los Ultimos afios se han desarrollado nuevas técnicas que permiten estimar tasas de
descompresidn magmatica por medio de bahias de fundido (Humphreys et al., 2008; Lloyd et al.,
2014; Myers et al., 2018). Este trabajo se realizé con el fin de caracterizar y comparar las velocidades
de ascenso magmatico de dos distintos tipos de erupciones volcanicas en el Complejo Volcdnico de
La Primavera; la erupcion subacudtica que produjo el horizonte de Pdmez Gigante y la erupcion
pliniana del volcan Planillas al sur de la caldera. Algunos autores como Mahood (1980), Clough et al.
(1981), Tinoco-Murillo (2017) caracterizan a la erupcion que produjo el depdsito de Pomez Gigante
como una erupcion hidromagmatica, y aunque se proponen diferentes modelos para explicar su
formacidn, aun faltan estudios en este tipo de depdsitos subacuaticos. Por ello se pretende evaluar
las tasas de ascenso magmatico y comparar las diferencias con una erupcién de tipo pliniana que

pertenece al volcén Planillas dentro del CVLP.

En este trabajo se optd por estudiar erupciones de distinta naturaleza (hidromagmatica vs. pliniana),
las cuales representan las unidades con mayor contenido de cristales del complejo, lo cual es
indispensable para tener éxito de encontrar bahias de fundido. Pese a que otras unidades en el CVLP
también contienen cristales y tendrian potencial para estimar sus tasas de descompresion
magmatica, también son erupciones plinianas, al igual que la de Planillas, pero con menor contenido
de cristales, por lo que se decidid estudiar solo las erupciones que originaron el depdsito de Pdmez

Gigante y al depdsito de caidas proveniente del volcan Planillas.



1.3. Hipdtesis

El estudio geoquimico de elementos mayores y de volatiles en inclusiones de fundido atrapadas en
fenocristales permitira interpretar las condiciones de presion y profundidad de las camaras
magmaticas que alimentaron las erupciones que dieron origen al horizonte de Pémez Gigante y a
los depdsitos piroclasticos del volcan Planillas. A su vez, el estudio de la geoquimica de bahias de
fundido en fenocristales, combinado con un modelo matemadtico de difusién (segunda ley de Fick),
permitira estimar las velocidades de ascenso magmatico, asi como tasas de descompresion

magmatica. Estos son parametros importantes para entender la dindmica de las erupciones.

Debido a su naturaleza eruptiva, el magma que llevé a la formacion ambos depdsitos debid haber
tenido diferentes tasas de descompresion. Tanto las erupciones hidromagmaticas y plinianas son de
tipo explosivo, por lo que sus magnitudes pueden ser equiparables en ciertas erupciones. Incluso
existe la posibilidad que una erupcién presente caracteristicas de ambos tipos. Sin embargo, en el
caso de la erupcién hidromagmadtica que formo el horizonte de Pémez Gigante y la erupcién pliniana
que origind el depésito de caidas piroclasticas de Planillas, se esperaria que la erupcién
hidromagmatica tenga tasas de ascenso mads bajas. Esto se debe a que los bloques de Pémez
Gigante, por su evidente tamafio, no experimentaron fragmentacién tan alta en comparacién con

las pémez de tamafio lapilli del depdsito de caidas proveniente del volcan Planillas.



1.4. Objetivos

1.4.1 Generales

Estimar las tasas de descompresién magmatica durante la erupcidon que formd el
horizonte de Pdmez Gigante y la erupcién que formé los depdsitos de caidas del volcan
Planillas utilizando bahias de fundido como geospidémetros.

Comparar tasas de ascenso magmatico de dos erupciones silicicas de distinto estilo:

hidromagmatica vs. pliniana. Y determinar si hay diferencias significativas.

1.4.2. Particulares

Determinar la cantidad de H,0 y CO; disueltos y la composicién quimica de elementos
mayores en inclusiones de fundido y bahias de fundido.

Estimar la profundidad de los reservorios magmaticos antes del inicio de su
descompresion.

Modelar tasas de descompresion con EMBER (basado en la segunda ley de Fick de
Georgeais et al., 2021) utilizando los datos obtenidos de las inclusiones de fundido y

bahias de fundido.



Capitulo 2. Marco conceptual

2.1. Erupciones Volcanicas

2.1.1. Vulcanismo efusivo y explosivo
Para comprendery gestionar de manera efectiva los riesgos asociados a los volcanes, es conveniente

distinguir entre la actividad volcanica efusiva (lava fluida) y la actividad explosiva (material
piroclastico); por lo general, se reconocen como “miembros finales” de un continuo. La extrusién
de domos de lavas silicicas, por ejemplo, a menudo va acompanada de explosiones (a veces lo
suficientemente grandes como para demoler un edificio volcanico en crecimiento). Ademas, la
actividad en un crater puede cambiar de un estilo a otro durante el curso de un episodio eruptivo:
por ejemplo, la erupciéon del Monte St. Helens que comenzd el 18 de mayo de 1980 fue
principalmente de naturaleza explosiva, pero la erupcidn concluyé con la extrusion de domos (Gill,

2010).

Las propiedades que controlan la naturaleza efusiva y explosiva de un magma son la viscosidad y el

contenido de volatiles (ademds del agua externa, no discutida aqui).

1) Viscosidad del magma: depende de la temperatura y del contenido de SiO,. EI magma viscoso (o
uno de alto limite elastico) es menos capaz de disipar las tensiones aplicadas mediante un flujo v,
por lo tanto, es mas probable que falle de una manera quebradiza y violenta. En particular, las

burbujas de gas escapan con menos facilidad de la lava silicica viscosa que la lava basaltica.

2) Contenido de volatil del magma: es mas probable que el magma rico en gas haga una erupcion
explosiva, porque se producira una formacién masiva de vesiculas y una expansién a medida que se

libere la presién de la carga litostatica (Fig. 2.1).

El efecto de contenido de gas disuelto en un magma en ascenso es ilustrado en la Fig. 2.1. A
profundidad, los gases se disolveran por completo en el fundido, pero en algun punto el magma
ascendente cruzara un limite de saturacidn (“y” en Fig. 2.1a) y comenzaran a aparecer burbujas de
una fase gaseosa separada. El continuo ascenso y descompresién por encima del “horizonte de
exsolucién” conducen a la expansion de burbujas existentes y a la formacion de nuevas. Si se
imagina que el conducto es una tuberia de radio uniforme (Fig. 2.1.b), la expansion por el gas acelera

el magma hacia arriba, la Unica direccién posible.



La actividad efusiva se ve favorecida por el calor, como en los fundidos de composicion basaltica
gue tienen bajo contenido en volatiles disueltos. La aceleracidn hacia arriba debido a la expansion
de la burbuja puede contribuir a la formacién de fuentes de lava, como se ve en las erupciones de
Hawai, pero aqui la actividad eruptiva no llega a ser altamente explosiva. La fluidez de la lava
basaltica conduce a la formacidn de extensas mesetas de lava o de volcanes escudo. En el otro
extremo, el magma mas evolucionado, mas frio, mas viscoso (mas alto en SiO,), rico en gas, es mas
probable que estalle explosivamente. La efusién de tales magmas solo puede ocurrir si el ascenso
es lo suficientemente lento (o se detiene) para permitir que el gas se escape a través de las paredes
del conducto. Los volcanes propensos a erupciones explosivas a menudo forman estratovolcanes
(entre otro tipo de volcanes como maares o calderas) que consisten en alternancia de lavas y capas

piroclasticas (Gill, 2010).
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Fig. 2.1. @) Solubilidad del gas en un fundido silicatado en funcién de la presién; fundido con un contenido de
gas disuelto de “x” (%) se satura con gas en “y”. b) Ascenso del fundido en un conducto volcdnico; por encima
del horizonte de exsolucion (mds superficial que “y”, ya que la nucleacion de burbujas no es instantdnea), la
presencia de una fase gaseosa conduce a la expansion progresiva y, por lo tanto, a una aceleracion
ascendente, a medida que se libera la presion de carga durante el ascenso. El horizonte de fragmentacion

marca donde la espuma se transforma en espray (adaptada de Gill, 2010).



2.1.2. Indice de explosividad
Walker (1973) presenta una clasificacién para definir las erupciones en cuanto a su nivel de

explosividad, la cual estd basada en la produccidon de material piroclastico y su dispersién desde el
crater. Con base en los depdsitos pirocldsticos, clasificd estilos eruptivos de origen magmatico
(hawaiano, estromboliano, vulcaniano, sub-pliniano, pliniano y ultrapliniano) y de origen
hidromagmatico (surtseyano y freatopliniano). No obstante, esta clasificacién no consideraba otros
pardmetros importantes de la erupcién, como el volumen, la altura de la columna eruptiva, entre
otros. Asi, Newhall y Self (1982) propusieron el indice de Explosividad Volcénica (IEV), conocido
como "Volcanic Explosivity Index" (VEI por sus siglas en inglés), que incorpora estos parametros y

otros para clasificar la magnitud de las erupciones volcanicas. (Fig. 2.2).

El IEV consta de una escala de valores del 0 al 8, donde cada incremento numérico implica un
aumento exponencial en la explosividad con relacién al valor previo (Pérez-Torrado y Rodriguez-

Gonzales, 2015).
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Fig. 2.2. Cuadro general del indice de Explosividad Volcdnica de Newhall y Self (1982). En la ultima fila se
agregan las erupciones del CVLP de interés en este trabajo (adaptado de Siebert et al., 2010).



2.1.3. Estilos eruptivos
Los volcanes varian ampliamente en sus estilos eruptivos y, de hecho, las caracteristicas eruptivas

pueden diferir entre una erupcién y otra en el mismo volcan. Los vulcandlogos (p. ej., Walker, 1973;
Newhall y Self, 1982) dividen las erupciones en una serie de categorias que reflejan los fenémenos
fisicos dominantes observados durante el curso de una erupcidon determinada. Este enfoque y los
términos utilizados, como hawaiano y vulcaniano (usualmente escritos hoy en dia sin mayusculas
iniciales), fueron introducidos por primera vez por el vulcandlogo italiano Giuseppe Mercalli en un

libro publicado en 1907. A continuacidn, se revisan las categorias involucradas en este trabajo.

Erupciones Plinianas
Mientras que las erupciones hawaianas, estrombolianas y vulcanianas son nombrados en honor a

islas volcanicas o volcanes individuales, las erupciones plinianas llevan el nombre de Plinio el Joven,
quien documenté la erupcion del volcan Vesubio en el aino 79 dC, el cual proporciona la descripcidn

mas antigua que se conserva de dicho tipo de erupcion (Gill, 2010).

Dentro de una columna eruptiva se pueden distinguir tres distintas regiones. (1) Una regién de
empuje de gas (jet), donde la mezcla de gas y particulas pierde rapidamente su impulso inicial por
arrastre turbulento de aire en sus margenes; (2) Una regidén convectiva, donde el aire atrapado se
calienta y la densidad aparente es mejor que la de la atmosfera circundante; y (3) una region de
paraguas, donde la mezcla, después de haber alcanzado la altura de flotabilidad neutral, continda
ascendiendo debido a su impulso hasta una altura maxima y se expande lateralmente bajo la
influencia de los vientos predominantes. La parte superior de la regiéon de empuje de gas
generalmente no esta a mds de unos pocos kildmetros por encima del respiradero, mientras que la
base de la regidén paraguas puede tener una altura del orden de decenas de kildmetros. La eficacia
del arrastre en la mezcla y el intercambio térmico con los piroclastos es la clave fundamental para
generar la flotabilidad necesaria para el ascenso de la columna volcanica a grandes alturas de la
atmoésfera. La energia térmica proporcionada por el magma es funcién de su velocidad de descarga

(Cioni et al., 2015).

Las erupciones plinianas, al ser altamente explosivas, son caracteristicas de magmas evolucionados
(dacitas, riolitas, fonolitas) que poseen los contenidos mas altos en volatiles. Se diferencian de las

erupciones vulcanianas en que son erupciones sostenidas con columnas eruptivas mas altas (>15
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km), que producen volimenes de pomez que, en las erupciones mas grandes, representan la

expulsién de algunos kildmetros cubicos de magma (Gill, 2010).

Las velocidades de ascenso que se han estimado en erupciones plinianas como la de Mt. St. Helens
(Humphreys et al., 2008), se estimaron velocidades de 37-64 m/s, utilizando BFu en cristales de
plagioclasas.

Erupciones hidromagmadticas

Las erupciones volcanicas de tipo hidromagmaticas ocurren cuando el magma en ascenso interactua
de manera efectiva con agua externa, ya sea superficial o subterranea, lo que resulta en erupciones
explosivas. Esta interaccidn se visualiza como de tipo combustible-refrigerante (magma-agua). Las
principales condiciones que esta interaccidon debe cumplir con una determinada relacién de masas
entre el agua y el magma y una gran superficie de contacto, lo que requiere que el magma esté

previamente vesiculado por sus propios volatiles (Pérez-Torrado y Rodriguez-Gonzales, 2015).

Sheridan y Wholetz (1981) investigaron esa relacidon de masas y llegaron a la conclusién de que la
mayor eficiencia se observaba con relaciones de agua/magma de 1/3. (Fig. 2.3). Esta mayor eficacia
significa que el magma es capaz de vaporizar toda la masa de agua sin que la consiguiente
refrigeracion le conduzca a una rapida solidificacién. Al convertir la mayor masa de agua posible en
vapor, se produce un incremento drdstico en la presion de volatiles dentro del magma, lo que

eventualmente conduce a su expulsién de manera explosiva.
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Fig. 2.3. Relacion entre agua-magma, la eficiencia energética termo hidrdulica y el tamafio de los fragmentos
resultantes (adaptada de Wholetz y Sheridan, 1983).
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Cuando estas relaciones (agua/magma) son bajas, el magma vaporiza toda el agua externa, sin
embargo, este vapor apenas representa un aumento significativo en la presion de volatiles, lo que
resulta en que la erupcion se desarrolle de acuerdo con las propiedades fisicoquimicas intrinsecas
del magma (por ejemplo, en un magma basico la erupcion seguird siendo estromboliana). Con
relaciones altas, por ejemplo, cuando un magma surge en el fondo del mar a grandes profundidades,
el volumen de agua es tan grande que es capaz de enfriar bruscamente al magma y la presién
hidrostdatica impide que el vapor creado pueda expandirse fragmentando el magma, por lo que este
desarrollara nuevamente los mecanismos eruptivos propios de su condicién. Por ejemplo, en el caso
de magmas basicos, las erupciones serdn de naturaleza efusiva y daran lugar a la formacién de lavas

almohadilladas (pillow lavas en inglés) (Pérez-Torrado y Rodriguez-Gonzales, 2015).

El otro factor que determina la eficacia de la interaccion es la superficie de contacto magma-agua.
Este factor es crucial cuando la interaccién se efectla con aguas subterraneas en acuiferos
profundos, ya que solo sera efectiva si el magma estd primariamente vesiculado por debajo del nivel
freatico. Las erupciones hidromagmaticas se caracterizan por columnas pirocldsticas en forma de
“ciprés” que marcan cada uno de los pulsos eruptivos de la interaccidn (Pérez-Torrado y Rodriguez-
Gonzales, 2015). Asimismo, sus depdsitos piroclasticos presentan granulometrias muy finas, lapilli

acrecional y alto contenido en liticos.

Las erupciones hidromagmaticas ocurren tanto con magmas basicos (surtseyanas,
freatoestrombolianas) como con magmas intermedios y acidos (freatoplinianas, vulcanianas), pero
el mayor contenido en volatiles en estos Ultimos, que conduce a una mayor vesiculacidon primaria,
hace que su interaccién se desarrolle con mayor superficie de contacto, lo que conduce a una mayor

explosividad.

Para las erupciones hidromagmaticas de magmas basicos se suelen acufiar dos nombres, segun la
interaccion del magma, sea con aguas subterraneas, en cuyo caso se denominan erupciones freato-

estrombolianas, o con aguas superficiales, que se conocen como erupciones surtseyanas (Pérez-

Torrado y Rodriguez-Gonzales, 2015). Este ultimo nombre toma su denominacién de una erupcién
submarina ocurrida en 1963 al sur de Islandia que termind creando una nueva isla que se llamé
Surtsey. En estas erupciones submarinas, la profundidad del suelo ocednico en la que el magma
surge determina que la erupcién adquiera un caracter efusivo, generando lavas almohadilladas, o

explosivo, dando lugar a las erupciones surtseyanas. Esta profundidad se situa alrededor de los 100
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m, por encima de la cual la presién hidrostatica no inhibe la expansién de los volatiles y establece

una relacién de masas agua-magma cerca de los valores 6ptimos.

En erupciones hidromagmaticas como la de Oruanui en el volcdn Taupo, Nueva Zelanda, Liu et al.
(2007) estimo velocidades de ascenso que van de 0.04-0.35 m/s, empleando bahias de fundido (BFu)
en cristales de cuarzos. Por su parte, Myers et al. (2018) estimo velocidades de 0.3-4.0 m/s, para la
misma erupcion. Dicha erupcion se puede clasificar como: hidromagmatica y ultrapliniana. Esto se
debe a las caracteristicas particulares de la erupcién, donde hubo una interaccién significativa entre
el magmay el agua, lo que resulté en una erupcién hidromagmatica, asi como una liberacién masiva
de cenizas y otros materiales volcanicos a la atmdsfera, lo que la califica como una erupcion

ultrapliniana.

Erupciones subacudticas
Comprender las erupciones explosivas subacuaticas resulta dificil por diversas razones, tales como

la ausencia de erupciones previas de referencia (erupciones tipo o erupciones modelo), la
complejidad de relacionar los depdsitos piroclasticos submarinos con su origen, las caracteristicas
topograficas y el muestreo del fondo marino. No obstante, esta claro que el entorno submarino
ejerce un impacto profundo en la dindmica de la erupcién y la dispersion piroclastica (p. ej., Kano et
al.,, 1996; White et al., 2003). El proceso de exsolucidon y expansion del gas, que impulsa las
erupciones explosivas magmaticas, se ve fuertemente influenciado por el aumento de la presion
confinada, el cual estda acompanado por un incremento de la profundidad dentro de la columna de

agua. (Allen y McPhie, 2009).

La erupcion y los procesos de dispersidén que ocurren en entornos subaéreos son significativamente
diferentes de aquellos que se producen bajo el agua. Estas diferencias se deben a que el agua posee
una mayor capacidad térmica, viscosidad y densidad en comparacién con el aire. Como resultado,
la clasificacion y la nomenclatura desarrollada para las erupciones subterraneas explosivas antes

descritas (Walker, 1973) no pueden ser utilizadas para las erupciones explosivas submarinas.

Allen y McPhie (2009) caracterizan una clase de depdsito subacuatico al que llaman neptuniano.
Este se distingue por ser un depésito rico en lapilli de pdmez no soldado y en algunos casos con
depdsitos de bloques de pdmez gigante. Se reconoce que las facies piroclasticas neptunianas
provienen de puntos de emisién subacuaticos por lo siguiente: (1) El lapilli de pémez neptuniana, al
ser expulsada, emerge (gravedad especifica <1) y la rapida saturacién de agua permite que se

incorpore dentro de las corrientes de densidad alimentadas por la erupcién. (2) Los bloques de
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pomez gigante son conocidos solamente en condiciones subacudticas, debido a que la mayor
viscosidad del agua reduce la sedimentacidn de los clastos y la velocidad de impacto, la conservacion

de estos clastos enormes y fragiles se ve favorecida (Fig. 2.4a).

Las erupciones neptunianas aun no tienen medidas de intensidad establecidas. En el caso de las
erupciones explosivas subaéreas, la intensidad varia segun la altura de la columna, lo que a su vez
regula la dispersidn y el tamafio de grano de los depdsitos resultantes (Walker, 1973). En este caso,
la proporcion de los clastos de pémez gigante podrian correlacionarse con la intensidad, es decir,
para erupciones de baja intensidad, se forman grandes volimenes de pémez gigante (p. €j., la
brecha Filakopi; Stewart y McPhie, 2004) (Fig. 2.4b). En erupciones de mayor intensidad, se
producen depdsitos dominados por lapilli de pémez (p. ej., sucesion del techo de Rosebery; McPhie

y Allen, 2003)(Fig. 2.4c).

Los depdsitos Filakopi, se caracterizan por facies de brecha litica neptuniana con liticos medios y
gruesos mal seleccionados, facies ricas en lapilli de pédmez con fragmentos gruesos de pémez
dispersos, débilmente gradada y facies de depdsito de suspensién, domina por clastos de Pémez
Gigante embebidas en una matriz de ceniza fina (Fig. 2.4b). Por su parte, los depdsitos tipo Rosbery,
se caracterizan por facies de brecha litica, con liticos y pdmez lapilli, facies dominada por ceniza,
liticos y lapilli de pdmez, también caracterizada por fiames de pémez y facies de depdsito de

suspension, domina por ceniza fina y laminada (Fig. 2.4c) (Allen y McPhie, 2009).

Este estilo eruptivo (neptuniano) generalmente implica magmas silicicos, aunque el mismo estilo
podria ser exhibido para cualquier composicién del magma. Para la mayoria de los magmas silicicos,
el agua (H20) es el volatil magmatico dominante responsable de la vesiculacion (Herving et al.,
1989). La liberacién de la sobrepresion de vapor provocada por la desgasificacién del magma
vesicular genera un chorro (jet) de descompresidn de gas que emerge justo sobre la abertura de la
erupcion, tal como ocurre en las erupciones explosivas subaéreas. En un entorno submarino, la
altura del jet se ve restringida debido a la presion confinada ejercida por la columna de agua, lo que
reduce la descompresidn. Por ejemplo, las velocidades de salida en los crateres eruptivos por debajo
de una profundidad de agua de aproximadamente 200 metros son alrededor de la mitad a un tercio
mas bajas que las velocidades en las erupciones subaéreas (p. ej., Wilson et al., 1980; Kano et al.,

1996).
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Fig. 2.4. Columna eruptiva neptuniana idealizada donde hay una clara relacion entre procesos de erupcion y
sus productos. a) El Jet controlado por gas es rapidamente transformado a una columna colapsando,
soportada por agua, lapilli y pémez saturada de agua. Los liticos son demasiado pesados y se depositan
cerca del conducto, mientras que la ceniza y los clastos de pomez gigante se elevan en la pluma de agua
caliente, para ser depositados posteriormente (Kano ert al., 1996). b) Depésito Filakopi con facies de pémez
gignate. c) Depdsito de Rosbery, rica en lapilli de pomez (adaptada de Allen y McPhie, 2009).

2.2. Inclusiones de fundido (IFu) y bahias de fundido (BFu)

Las inclusiones de fundido, también conocidas como "melt inclusions" en inglés, representan una
categoria especial dentro de las inclusiones fluidas (Roedder, 1984). Las inclusiones fluidas se
refieren a pequefias porciones de fluido atrapadas en un mineral durante la formacién del cristal.
Este fluido atrapado es considerado como un “fluido fésil” a partir del cual el mineral anfitridn
precipité. Una vez que se han formado, las inclusiones fluidas se comportan como sistemas
termodinamicos cerrados y cambios de fase pueden tener lugar en su interior después de quedar
atrapadas. Estos cambios se producen siempre y cuando se modifiquen las condiciones
termodinamicas del cristal huésped. De esta manera, se pueden observar bajo el microscopio
inclusiones monofasicas que alberguen una fase liquida (L), o gaseosa (V); o bien inclusiones
multifasicas que contengan una fase liquida dominante y otra gaseosa (L+V); o una fase gaseosa
dominante y otra liquida (V+L); e incluso otras pueden presentar una fase liquida, otra gaseosa y

una solida (L+V+S) (Van de Kerkhof y Hein, 2001).
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Las inclusiones de fundido (en adelante referidas en esta tesis como IFu) se forman cuando un
fundido silicatado queda atrapado en una micro cavidad de un cristal de origen igneo en formacion
(Frezzotti, 2001). Estas IFu representan una fraccidn infima del fundido silicatado a partir del cual se
origind el mineral que las alberga. Una vez que la inclusion estd completamente formada y el cristal
anfitridon ha cristalizado por completo, la IFu se enfria al ser expulsado el cristal a la superficie,

convirtiéndose en vidrio.

Por otra parte, las bahias de fundido (BFu) son un tipo de IFu que en las ultimas décadas han sido
empleadas para modelar tasas de descompresion magmatica de distintas erupciones basalticas y

rioliticas (Liu et al., 2007; Newcombe et al., 2020).

En este capitulo se describen de manera general las IFu y BFu; caracteristicas generales (mecanismos
de atrapamiento, evolucidn post-atrapamiento, etc.), la arquitectura original del modelado de
difusién de Liu et al. (2007) empleada en BFu y generalidades de las técnicas analiticas se utilizaron

en este trabajo para el estudio de IFu y BFu.

2.2.1. Inclusiones de fundido (IFu)
Las IFu son pequeiias porciones de magma que quedan atrapadas en los minerales cuando se estdn

formando, la composicién quimica original del fundido no experimentara cambios a menos que el
sistema sea alterado o perturbado, pues la inclusién se comporta como un sistema cerrado después
de su formacion (Frezzotti, 2001). Consisten principalmente de vidrio + una o mas burbujas de gas
+ minerales hijos (término que hace referencia a las fases cristalinas que crecen dentro de una
inclusidon una vez formada). Frecuentemente, para caracterizar el contenido de las IFu, se emplean
las letras G (vidrio), V (vapor) y S (sélido) en los textos, refiriéndose al vidrio, las fases gaseosas y los
minerales hijos, respectivamente. Las fases presentes en IFu de un mismo cristal pueden variar, ya
que pueden ser tanto monofasicas como multifasicas. Los minerales anfitriones mas cominmente

utilizados para estudiar las IFu suelen ser el cuarzo, olivino, feldespatos o piroxenos.

Comunmente, los tamafios de las IFu son de medidas micrométricas, hay menores a 10 um y algunas
llegan a tener mas de 500 um de longitud. Las formas de estas pueden variar desde redondeadas,
con forma de cristal negativo (término utilizado para referirse a inclusiones que tiene una forma
similar al cristal que los aloja), alargadas o irregulares. Las IFu con forma de cristal negativo tienen

tal forma porque las paredes de la inclusion se reequilibran siguiendo preferentemente la forma del
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cristal que las contiene. El reequilibrio puede ocurrir debido al calentamiento de estas IFu o porque
se formaron previamente a otras IFu irregulares en el mismo mineral anfitridn (Frezzotti, 2001). La
disposicion de las inclusiones dentro de los cristales puede depender de diversos factores, como la
distribucidon preferencial en un plano de la estructura cristalina o en los planos de debilidad y
fractura. No obstante, también es posible que estén distribuidas de manera aleatoria. La

distribucidn esta fuertemente influenciada por los mecanismos de atrapamiento.

En la ejecucidn de un estudio, inicialmente se hace una descripcién de los afloramientos donde se
obtienen las muestra. Luego, se lleva a cabo un analisis petrografico detallado de las rocas,
minerales y de las IFu contenidas en estos. Para llevar a cabo este proceso, se requiere el uso de un
microscopio petrografico, ya que las IFu tienen dimensiones que apenas alcanzan unas pocas
decenas de micras. Asi se podrd detectar las IFu adecuadas (inclusiones primarias). Los criterios para
identificar las inclusiones primarias son: estar dispersas en forma aleatoria, es decir, que no sean
parte de una tendencia lineal que haga pensar que sean inclusiones secundarias o
pseudosecuandarias, también deben ser inclusiones monofasicas (Unicamente rellenas de vidrio).
Se descartan IFu que se ven afectadas por procesos posteriores al atrapamiento (p. ej.

desvitrificacion, fracturamiento).

Mecanismos de formacion
Las IFu suelen quedar atrapadas en el interior de los cristales debido a irregularidades que se

presentan durante el proceso de crecimiento. Roedder (1979) sefiala que los mecanismos mas

importantes mediante los cuales una inclusién puede quedar atrapada son:

a) Crecimiento repentino (crecimiento esqueletal o dendritico). La inclusidn puede quedar atrapada
debido a la pérdida de volatiles, como resultado de la liberacién subita de presiéon durante una
erupcion (Fig. 2.5a). Conforme la temperatura desciende, un magma se puede sobresaturar de una
fase dada si no nuclea, y cuando finalmente comienza la nucleacion, origina un crecimiento rapido

del cristal, hasta que el grado de sobresaturacién es reducido.

b) Disolucién parcial. Durante las primeras etapas de crecimiento, un cristal puede disolverse, dando
como resultado pequenfias inclusiones que se distribuyen a lo largo de la superficie de disolucidn.

(Fig. 2.5b).

17



c) Crecimiento entre dos nucleos en espiral (Fig. 2.5c). El crecimiento de dos cristales paralelos de
la misma fase, los cuales se expanden y al hacer contacto se pueden formar las imperfecciones

atrapando el fundido.

d) Crecimiento rapido en un habito tabular. Se asemeja al crecimiento dendritico, pero ocurre en

minerales con formas tabulares, o por crecimiento en macla (Fig. 2.5d).

e) Por fracturamiento cristalino. El fracturamiento del cristal puede dar lugar a inclusiones, las cuales
pueden ser secundarias o pseudo-secundarias, dependiendo de si el crecimiento del cristal estaba
completo. En este escenario, los cristales pueden fracturarse debido a la accién de fluidos y ser
"resellados", aunque no necesariamente con el mismo fluido con el que se formé inicialmente el

cristal. (Fig. 2.5e).

f) Porinclusiones sélidas. Las fases solidas (minerales) cercanas a los cristales en crecimiento quedan
atrapadas como inclusiones, y estas inclusiones pueden o no contener fundido. Sin embargo, la

presencia de la fase sélida indica que el fundido estaba saturado al menos en otra fase (Fig. 2.5f).

a € e

%"dmmm [Z1] J
iyl sk

Fig. 2.5. Los seis mecanismos mds comunes para el atrapamiento de IFu. a) Crecimiento rdpido. b) Disolucion
parcial. c) IFu atrapadas entre crecimientos espirales individuales. d) Crecimiento sub-paralelo de cristales. e)
Por fracturamiento cristalino. f) Por cristales atrapados como inclusiones sdlidas (Roedder, 1984).
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Un mecanismo adicional que podria atrapar inclusiones fluidas es la inmiscibilidad. Si esta
inmiscibilidad ocurre durante el proceso de crecimiento, podria generar irregularidades en el cristal,

dando como resultado el atrapamiento de fases inmiscibles. (Lowenstern, 1995).
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Evolucion de IFu post-atrapamiento
Previo a una erupcién, los magmas podrian estar practicamente fundidos, de modo que las fases

tempranas de minerales (p. ej. olivino, topacio, feldespatos, cuarzo, etc.) pueden atrapar el fundido
y formar IFu. En ocasiones, dichas IFu suelen tener una evolucién post-atrapamiento, ya que durante
el enfriamiento ocurren procesos como la cristalizacion y desvitrificacién, pudiendo verse alteradas

las fases presentes, asi como su grado de relleno (Roedder, 1992; Frezzotti, 2001).

Se ha descubierto una correlacion entre las fases presentes en una inclusién y su velocidad de
enfriamiento. En tasas de enfriamiento lento, el fundido atrapado puede precipitar en las paredes
de la inclusion fases cristalinas del mineral huésped o minerales hijos. Por otra parte, tasas de
enfriamiento rdpidas pueden formar IFu de practicamente puro vidrio y contener una burbuja de
gas bastante pequena. La burbuja puede consistir esencialmente en vacio si la presidn del fundido
es baja. Sin embargo, en condiciones de alta presidn, varias especies volatiles como el H,0 y el CO,
pueden separarse en nuevas fases fluidas, formando un fluido gaseoso denso. (Roedder, 1979).
Adicionalmente, el tamafio de las IFu tiene un impacto en las fases que estan presentes en ellas. Por
ejemplo, bajo tasas de enfriamiento moderadas, las IFu mas grandes podrian contener una o varias
burbujas, mientras que las inclusiones mds pequefias podrian consistir Unicamente en material

vitreo sin burbujas, todas ellas en un mismo cristal. (Fig. 2.6).

Tasa de enfriamiento
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Fig. 2.6. Esquema que muestra los efectos de la velocidad de enfriamiento y tamafio sobre la nucleacion y
crecimiento de fases dentro de IFu en olivino (adaptado de Roedder, 1979).
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Para la descripcién petrografica de IFu con burbujas (bifasicas: G£V), existen tablas de estimacion
visual (Fig. 2.7) que ayudan a tener una aproximacién volumétrica del gas en el sistema. Este
volumen es importante para estimar el grado de relleno de las IFu, es decir, la relaciéon que hay entre
el volumen del fundido y la suma de los volimenes del fundido mas el de la burbuja de gas (Grado

de relleno = Voln/Voln+Voly).

O @ PofsDe
0.1 1.0

. 2.0 5.0 Volumen % (inclusion esferica)
4.66 7.4 13.5 Area % (inclusion delgada)

1.0
10 20 50 75 Volumen % (inclusion esferica)

21.5 34.1 62.7 82.1 Area % (inclusion delgada)

Fig. 2.7. Apariencia de IFu con distintos porcentajes de fase gaseosa (adaptada de Roedder, 1984). Las tablas
se generaron con metodos planimetricos, pero solo son ideales para inclusiones regulares y su valor seria
cualitativo, para un cdlculo mds presiso se utilizan técnicas como la microtermometria.

2.2.2 Bahias de fundido (BFu)
Ademas de las IFu, algunos cristales volcanicos pueden contener bahias de fundido (melt

embayments, también conocidas como reentrants o pockets). Estas imperfecciones cristalinas
conectan a la superficie del cristal con el magma (forman una salida o boca), y posteriormente con
la matriz de la pdmez circundante a través de una salida (Fig. 2.8). Debido a que los fenocristales
son relativamente impermeables, la perdida de volatiles desde el interior de las BFu se da por
difusion a través del fundido silicatado hacia la boca (salida). Asi, los gradientes de contenidos
volatiles en BFu pueden ser usadas para estimar tasas de ascenso magmatico antes de la

fragmentacion (Liu et al., 2007).
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Las formas que muestran las BFu son variadas y algunas contienen burbujas. Liu et al. (2007)
reconoce tres formas: BFu cilindricas con didmetros aproximadamente constantes (Fig. 2.8a), BFu
con forma de bulbos, el cual decrece su didametro hacia la salida (Fig. 2.8b), y BFu con forma de reloj
de arena (Fig. 2.8c). Incluso se pueden encontrar con algunas que tienen formas transicionales,

donde la salida de la BFu es cilindrica y al interior se expande (Fig. 2.8d).

Fig. 2.8. BFu en distintos minerales y con distintas morfologias. a) BFu en cuarzo con forma regular o
cilindrica. b) BFu en cuarzo en forma de bulbo. c) BFu que se conecta al exterior del cristal a través de un tubo
capilar (casi invisible) que se muestra con la flecha negra. (a-c): BFu en cristales de cuarzo de Oruanui, Myers

et al., 2016). d) BFu alojada en plagioclasa, con forma transicional y con ligera curvatura (Humphreys et al.,
2008).

Por otra parte, Ruefer et al. (2021) clasificaron las BFu alojadas en cuarzos (de distintas erupciones),
en cinco categorias morfoldgicas: con geometria simple (regular/cilindrica), forma de bulbo,
curvadas o de gancho, con forma de reloj de arena y con geometrias complejas (Fig. 2.9a). Ademas,
tomando en cuenta la fase gaseosa, se identifican distintas texturas con burbuja: totalmente vitreas
o sin burbuja (BFu monofasicas), con intrucion de burbujas (es gradual) y con burbujas discretas

(BFu bifésicas (G+V))(Fig. 2.9b).
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d | Morfologia de Bahias

Simple Bulbos Reloj de arena Curvadas Complejas

b Texturas con burbujas

[Cvidrio gradual » elongadas libres-flotantes

Vitrea Intrucién de burbuja Burbujas discretas

Fig. 2.9. Esquema simplificado de morfologias en BFu. a) morfologias comunes de bahias, b) texturas de BFu
con burbujas idealizadas y sistema de nombres asociado (adaptado de Ruefer et al., 2021).

El proceso de formacién de BFu es complejo. Barbee et al. (2020) estudié texturas de cuarzos en
riolitas de la caldera Toba (Sumatra, Indonesia) (74 ka) y en su estudio identifican que las BFu se
pueden formar por diversos procesos: (1) El cuarzo desarrollé morfologias irregulares durante
crecimiento cristalino rapido e inestable, en los mas altos grados de subenfriamiento vy
sobresaturacién; (2) Por el relleno de cuarzo esquelético o dendritico temprano, dejando cavidades
rellenas y favoreciendo su desarrollo; o (3) porque incidentalmente, una superficie de cristal en
disolucién intercepté IFu preexistentes o areas de alta densidad de defectos reticulares (por
ejemplo, protuberancias o limites de sutura unitaria, planos de macla) causando una disolucién

preferencial, seguida de un nuevo crecimiento (Barbee et al., 2020).

La Fig. 2.10 muestra el desarrollo de IFu y BFu a partir de pequeiios cristales de cuarzos dendriticos
o con protuberancias esqueletales iniciales, o bien por el sobrecrecimiento cristalino en grandes
cristales poliédricos formando BFu. De cualquier modo, generalmente se reconocen procesos de

cristalizacion desequilibrada que promovieron el desarrollo de BFu.
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Edad relativa del cristal

Fig. 2.10. Tamafio y forma de la protuberancia vs. tamafio del cristal de cuarzo. Las protuberancias se indican
con flechas verdes. La hipétesis es que los cristales mds grandes pudieron haber tenido morfologias similares
a los cristales mds pequefios antes en el tiempo y luego rellenos, o desarrollaron protuberancias esqueléticas
y posteriormente se rellenaron después de haber obtenido un tamaiio de cristal mds grande (adaptada de
Barbee et al., 2020).

2.2.3. Modelados para difusion de voldtiles en BFu
En las Ultimas décadas, se han desarrollado diversos modelos numéricos para la estimacion de tasas

de descompresién magmatica (Tabla 2). El primero fue publicado por Liu et al. (2007), el cual fue
desarrollado en FORTRAN 77; el codigo genera perfiles (dependientes del tiempo) de concentracién
de H,0 y CO; hasta que se alcanza la presidon de fragmentacion. En general, el modelo de difusion
es aplicable a las BFu que se pueden aproximar a formas cilindricas cuyas longitudes son mucho
mayores que sus radios, de modo que la difusién ocurre principalmente a lo largo de la BFu. También
se considera que la difusién perpendicular al eje del cilindro es despreciable (Liu et al., 2007;
Humphreys et al.,, 2008). EIl modelo supone que el extremo exterior de cada BFu sufre una
deshidratacién instantanea (debido al crecimiento de burbujas en el horizonte de exsolucion) y es
acompafiada con difusidon de H,O en 1D a lo largo de la BFu hacia su extremo abierto (boca), en el

tiempo que se tarda en ascender al horizonte de fragmentacion (Fig. 2.11).
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EDIFICIO
Fase de VOLCANICO

gas continua

con clastos de \

fundido vesiculado

Fundido continuo ——,

con burbujas de gas

CONDUCTO *

» CAMARA °
MAGMATICA

Fig. 2.11. Esquema que describe algunos de los procesos que ocurren durante las erupciones plinianas y las
suposiciones hechas en el modelo. El magma saturado de H:0 asciende desde su region de almacenamiento
en la cdmara, que contiene Ci% en peso de H-0 disuelto. Durante el ascenso, el vapor de H20 se disuelve del

fundido externo en burbujas, el H20 se difunde a lo largo de las BFu en el fundido externo. A medida que
continua el ascenso, la fraccion de volumen de burbujas en el magma aumenta, hasta que se produce la
fragmentacion a ~75 % en volumen de burbujas y Cf % en peso de H20. En la fragmentacion, el fundido se
enfria rapidamente hasta convertirse en vidrio, preservando los perfiles de concentracion de H20 en BFu
(adaptado de Humphreys et al., 2008).
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Definicion del sistema

La difusion en estado no estacionario se estudia mediante la segunda ley de Fick. Esta ley es una
ecuacién diferencial parcial que describe como varia la concentracidn de una sustancia con respecto
al tiempo y a la posicién en un medio. La segunda ley de Fick se expresa matematicamente de la
siguiente forma para una dimensién espacial:

ac a ac

5= = (PO3)

C = Concentracién (% en peso)
D = Difusividad (um?/s)

x = distancia (um)

t = tiempo (s)

La ecuacion no puede resolverse de forma analitica (tradicional) y se resuelve a partir de modelos
de elementos finitos de 1D usando software (Humphreys et al., 2008) (p. ej. COMSOL Multiphysics,
Fortran, etc.). El modelo calcula la evolucion de la concentracion del H,O con el tiempo, en un

sistema semi-infinito, como una funcién de la distancia.

El desarrollo que se describe a continuacidn se obtiene a partir del primer estudio de BFu como
geospiddmetros de erupciones volcanicas (Liu et al., 2007): Para una BFu cilindrica con longitud (/)

(Fig. 2.12), el movimiento de H,0 y CO; se puede aproximar por difusién unidimensional.
Ecuaciones de difusion para H;0 y CO,

Zhang et al. (1991) y Zhang y Behrens (2000) han expresado la difusion de agua en riolitas como:

O[H20¢] _ 0 O[H20m]
W0 = 2 Dy, 220y ... (1)

Donde [H,0t] y [H,0m] son la fraccidon molar del total de agua disuelta H,Ot y agua molecular H,Om

respectivamente, y DH,Om es la difusividad de H,Om. La difusion del CO; es expresada como:

aC0, _ 9 (, 9CO,
] () I— (2)

Donde CO; es la concentracion de CO; disuelta (ppm) y Dc es la difusividad del CO..

Para resolver las ecuaciones (1) y (2), se necesitan condiciones iniciales (3ay 3c) y de frontera (3by

3c):

t=0, 0<x<1, H,0°y CO;° uniformes....... (3a)

25



t>0 enx=0,H;OsyCO,s

dC/dx=0enx=1

Donde H,0° y CO,° son los contenidos iniciales, H.Os y CO,,s son las concentraciones en la salida, y

la ecuacidn (3c) refleja que no hay flujo de volatiles al fondo de la BFu.

Fig. 2.12. llustracion esquemdtica del modelo de una BFu cilindrica sin burbujas en un fenocristal. La longitud
total del BFu es “¢”. Cs es la concentracion de voldtiles (H20 y CO:) en el vidrio a la salida (x=0), donde la BFu
se encuentra con el fundido burbujeante. Ci es la concentracion de voldtiles en la region mds interna (x=¢). La
dimension “y” (diadmetro del bolsillo) se considera insignificante siempre que sea relativamente pequefia. En
el tiempo cero (t = 0), cuando el magma llega al horizonte de exsolucion, Ci=Cs=Co (H20 y CO: iniciales) para
“x” de 0 a I. Durante el ascenso (t > 0), se supone que Cs a diferentes presiones estd en equilibrio con el gas,
por lo que se pueden calcular el H20 y el CO: dentro de la bolsa (x>0) (adaptada de Liu et al., 2007).

26



Especiacion de H,O en magmas rioliticos

Para resolver (1) y (2) también se necesitan la concentracidon del agua e informacidn sobre la
especiacién del agua, ademas de las difusividades de los volatiles. A un valor dado de H,0t, Ia
especiacidon de equilibrio de H,0 (es decir, los contenidos de H,Om y OH) (Stolper, 1982) se puede
calcular usando las ecuaciones (4b) y (4c), y a partir de la constante de equilibrio (4d) para la reaccién

(4a) (Zhang, 1999):
HyOp + 0 & 20H ............... (B2)
[H,0;] = [H,0p] + 0.5[0H]......... (4b)
[H,0n] + [OH] + [0] = 1 ............ (4c)

[0H]?/{[H,0,,][0]} = 6.53e73100/T ... (4d)

Donde O es el oxigeno anhidro, los paréntesis cuadrados indican fraccién molar, H,Ot el total de

H,0 disuelta (Zhang, 1999), y T es la temperatura en grados Kelvin.
Difusividad de H»0 y CO,

La difusividad de H,Om (DH,Om en um?/s) depende de la concentracidon de H,O disuelta, Ty P, y se

expresa como en el trabajo de Zhang y Behrens (2000) para un fundido de composicion riolitica:

D = D, e~ 27%6P/T+alH20¢] RO (--)|

Dipg = @108 I31ZB/T vt (5b)

a = —27.21+ 36892/T + 57.23P/T....... (5¢)

donde P es la presidon en MPa. El valor de DH,Om depende en gran medida del contenido de H,0t.

Para la difusividad de CO;:

DC(IJ.mZ/S) — Dcoe—2.569P/T+b[H20t] _____ (6a)
Doy = el14627-17913/T . (6b)
b = 35936/T + 27.42P/Tuvrvevvoerv. (6€)

DC es la difusividad del CO, y también depende del contenido de H,0t.
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Concentracion de H;0 y CO; a diferentes presiones

Durante el ascenso, el H,0 y el CO, disminuyen al disminuir la presion. A cada valor de presion (P),
se supone que el H,0s y el CO,,s estan en equilibrio con el gas en las burbujas que estan presentes
en la masa fundida fuera del cristal y, por lo tanto, se pueden calcular utilizando el modelo de

solubilidad de Liu et al. (2005) para fundidos rioliticos:

H,0,(wt%) = (354.94P2> + 9.623P, — 1.5223P°)/T + 0.0012439P}° +
Pco,(—=1.084 X 107*P)° — 1.362 X 107°P,,) weovvvrmmmmmmmmmmmsassnnsssssnssssssssssssssssos (7)

COzs(ppm) = Py, (5668 — 55.99P,)/T + P, (0.4133R)° + 2.041 X 1073R;®)...... (8)

donde Pw es XwP y PCO, es XCOP, y Pw + PCO, = P. Xw y XCO; son las fracciones molares del H,O y
CO; en el fundido (Liu et al. 2005). Cuando el magma contiene gas preeruptivo (go), H20s y CO,s a
diferentes P se calculan sobre la base del balance de masa: H,0° + CO,° + go = H,0s + COs + g con
las ecuaciones (7) y (8). La ecuacion (7) calcula el porcentaje en peso de H,0t. Para el uso de la
ecuacion de difusion (1), se usa la siguiente ecuacidn para transferir el porcentaje en peso a la

fraccion molar de la riolita:

_ H,0,/18.015
~ H,0,/18.015 + C0, /440100 + (100 — H,0, — 0.0001C0,)/32.49’

[H,0:]

donde 32,49’ (g/mol) es el "peso de formula en gramos" efectivo para un fundido riolitico anhidro

normalizado a un solo &tomo de oxigeno, y el H,0 estd en % en peso y el CO, en ppm.

Tiempo total de ascenso y ecuaciones de difusion en magmas rioliticos

El tiempo total de ascenso y, por tanto, de difusion (3. t) se define como:
Xt =(Po—Pp)/v

donde v es la velocidad de ascenso como disminucién de la presion por unidad de tiempo, Po es la
presion inicial a la que comienza la desgasificacion y Ps es la presion en la superficie de
fragmentacidn (se supone que es de 10 MPa). En las ecuaciones anteriores, se deben definir varios
factores de entrada que incluyen: temperatura, longitud de la bolsa (/), concentraciones iniciales de

volatiles (H,0° o CO,°%, presidn inicial (Po), contenido inicial de gas (go), velocidad de ascenso del
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magma (v) y la presidén de fragmentacion (Ps). La tasa de ascenso del magma (v) es una variable
independiente. La velocidad de ascenso aumentara en general con el tiempo y la proximidad a la
superficie, especialmente cerca del nivel de fragmentacion. Para los propdsitos actuales, asumimos
una tasa constante de descompresion, que se puede transferir a una tasa de ascenso variable si se
conoce la densidad de la masa fundida burbujeante a lo largo del conducto. Para facilitar el calculo,
ty x se reemplazan por dos factores adimensionales: t’ = tDmo/ I*y X’ = x / |. Después de normalizar

y reemplazar Duzom Y Dccon las ecuaciones (5) y (6), las ecuaciones (1)-(2) y (3) se convierten en:

0500 _ 2 (p=27068/Tralta0) 2A20ml) g
at’ ax’ ax’
200, _ DD D (-2 sn/Tolm0d 202) (10
t'=0, 0<x’<1, H;0°y CO°, uniformes................ (11a)
t'>0, enx' =0, H20S Y COLS..uuuueeeeeeeeercrecrcereraennns (11b)
ACIAX S0 N X'= 1 ettt eaeaen (11c)

Las ecuaciones (7) y (11) se resuelven simultdneamente utilizando un método directo explicito (se
puede solicitar el cddigo FORTRAN 77 a Liu et al., 2007). Para una velocidad de ascenso determinada,
el tiempo total de difusidn se divide en pequefios pasos (At). Para cada At incremental, la presion se
reduce instantdneamente a un valor mas bajo, P, (P2 = P1 vAt). En P, los nuevos valores de H,0 y
CO,,s se calculan a partir de las ecuaciones (7) y (8). Para una duracidn total de At, los perfiles de
concentracién de H,O y CO; se calculan utilizando las ecuaciones (9) y (10), las condiciones iniciales
como las de la presidn anterior (P1) y los nuevos valores limite de H,0; y CO,. Luego, P disminuye
de nuevo y se repiten los pasos anteriores hasta que se alcanza ). t. Al final del calculo (después de
la fragmentacion del magma), se obtienen los perfiles de concentracion de H,O y CO,de x=0a /.
Para cada tasa de ascenso, se obtienen perfiles para BFu con distintas longitudes. Al iniciar el cédigo,
se repite varias veces con distintas tasas de descompresidon hasta encontrar el mejor ajuste con

respecto a las mediciones del volatil a lo largo de la BFu.
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Modelos y estimaciones realizadas a erupciones volcdnicas

Ademas del modelo desarrollado por Liu et al. (2007), diversos modelos con algunos cambios y
mejoras fueron desarrollados para distintas composiciones magmaticas (Tabla 1). Hoy en dia se
cuenta con un programa de cddigo libre que trabaja con Matlab (EMBER), el cual permite la

comparacién entre erupciones de distintas composiciones (Georgeais et al., 2021).

Tabla 1. Trabajos previos que han empleado BFu como geospiddmetros.

.. . .. Fases Técnicas Tasas de
Autores Erupcion | Arquitectura Composicion . -
minerales Analiticas ascenso
Liu et al. Oruanui s 0.04-0.35
(2007) (26.5 ka) FORTRAN 77 Riolitica Qz FTIR m/s
Humphreys | St. Helens e EMPA
et al. (2008) (1980) cCoMSOoL Riolitica Plg SIMS 37-64 m/s
11-16.5
Lloyd et al. V. Fuego - NanoSIMS
(2014) (1974) n.d. Basaltica ol EMPA m/s, 8-21
m/s
Kilauea
Ferguson et e NanoSIMS | 2-18 m/sy
al. (2016) (1500, 1650, MATLAB Basaltica ol EMPA 2 m/s
1959)
Bishop Tuff e
(0.767 Ma) Riolitica Qz EMPA 0.6-13 m/s
Myers et al. Oruanui e
(2018) (26.5 ka) MATLAB Riolitica Qz FTIR 0.3-4.0 m/s
Huckleberry
Ridge Riolitica Qz LA-ICP-MS | 0.3-1.5 m/s
(2.08Ma)
Moussallam SIMS
et al. (2019) Aoba RStudio Basaltica ol EMPA 4-75 m/s
’ LA-ICP-MS
Newcombe
N IM .74-4,
etal. Seguam MATLAB Baséltica ol aEnI\c/JIISD A 510 e 8
(2020)
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Capitulo 3. Complejo Volcanico de la Caldera La Primavera (CVLP)

3.1. Introduccién
El Complejo Volcanico de La Primavera (CVLP) comprende una caldera de composicion silicica de
edad Cuaternaria (Pleistoceno superior), ubicada en la parte occidental de la FVTM, y representa el
Unico centro riolitico al oeste del arco (Fig. 3.1). El CVLP se compone de domos y coladas de lava,
depdsitos piroclasticos, como caidas, flujos y oleadas (surges), ademads de depdsitos lacustres. Los
productos volcanicos del complejo han sido identificados como comenditas, y existen dos categorias
de unidades volcanicas: porfidicas y afiricas. Las unidades porfidicas contienen aproximadamente
un 10 % o menos de fenocristales, los cuales incluyen: sanidino sédico > cuarzo >>
ferrohendenbergita > fayalita > ilmenita. (Mahood, 1980). El didmetro de la estructura caldérica es
de alrededor 11 km.

95°0'0

105°0'0 100°0'0

22°0'N
N.0.¢Z

17°0'N
N.O.ZL

105°0'0 100°0'0 95°0'0

Fig. 3.1. Localizacion del CVLPy los principales centros rioliticos (estrellas) y de algunos estratovolcanes
(trigngulos) en la FVTM; Complejo Volcdnico de La Primavera (CVLP), Los Azufres (LA), Amealco (Am),
Huichapan (Hc), Acoculco (Ac), Los Humeros (Hm), Colima (Co), Tancitaro (Ta), Nevado de Toluca (To),

Popocatépet! (P), Malinche (M), Pico de Orizaba (O). A: Graben Tepic-Zacoalco; B: Graben de Chapala; C:

Graben de Colima. Velocidades de placas subducidas tomadas de Ferrari et al. (2012).
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3.2. Estudios Previos y Geologia del CVLP

En el CVLP se han realizado diversos tipos de estudios. Sobre geologia y geocronologia (Mahood
1977, 1980, 1983; Demant y Vicent, 1978; Clough et al., 1981, 1982; Walker et al., 1981; Wright,
1981; Mahood y Drake, 1982; Wright, 1983; Tinoco-Murillo, 2017; Sourisseau et al., 2020),
petrologia y petrogénesis (Mahood 1981a, b; Mahood y Halliday, 1988; Michael, 1988; Miguel-Cruz,
2016; Morales-Gaona, 2019; Sourisseau et al., 2023), asi como sus caracteristicas y potencial
geotérmico (Mahood et al., 1983; Villa Merlo et al., 1987; Maciel-Flores y Rosas-Elguera, 1992).
También se han realizado estudios geofisicos y modelados (Urrutia-Fucugauchi et al., 1988; Alatorre-
Zamora y Campos-Enriquez, 1992; Yokoyama y Mena, 1991; Verma et al., 2012; Boléds et al., 2019;
Almaguer et al., 2020). Ademas, desde los afios ochenta la CFE (Comisidon Federal de Electricidad)
realizo trabajos exploratorios y perforaciones que aportando informacidn valiosa sobre estratigrafia
superficial y la estructura del centro de la caldera. Durante los siguientes ainos se realizaron 13 pozos
exploratorios en el area conocida como campo geotérmico Cerritos Colorados (Yokoyama y Mena,

1991).

En cuanto a estudios de IFu, los antecedentes que se tienen son de Miguel-Cruz (2016) y Morales-
Gaona (2019) quienes estudiaron IFu en cristales de unidades sin-caldera y post-caldera,
respectivamente. Con respecto a la unidad de Toba Tala, Miguel-Cruz (2016) concluye a partir de
sus mediciones y experimentos que la profundidad de la cdmara magmatica para esta unidad se
encuentra entre los 6-8 km de profundidad. Por otra parte, en inclusiones de Pémez Gigante y
depdsitos piroclasticos relacionados con el Domo Nejahuete y el volcan Planillas (unidades Ay F en
Sourisseau et al., 2020) se estimaron profundidades de 4-8 km, dichas profundidades no son
correlacionadas directamente con los centros eruptivos que las formaron, simplemente se dan
estimaciones para determinar la profundidad de camaras magmaticas que pudieran servir como

fuente de calor en el sistema geotérmico actual.

3.2.1. Tectdnica regional

La localizacién del CVLP es singular debido a su ubicacién en la interseccion entre la Faja Volcénica
Transmexicana (FVTM) y la Sierra Madre Occidental (SMO) (Fig. 3.1), dos de las principales
provincias volcanicas de México asociadas con procesos de subduccién. Ademas, en esta porcion
occidental de la FVTM existen tres estructuras extensionales regionales (Alatorre-Zamora y Campos-

Enriquez, 1992): el graben de Colima, con una tendencia N-S; el graben de Chapala, que se extiende
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aproximadamente en direccidon E-W; y el graben Tepic-Zacoalco con una orientacién preferencial
NW-SE, siendo este ultimo el mas extenso de todos. La convergencia de estas tres estructuras es
conocida como una junta triple (Demant, 1981). El CVLP se encuentra ubicado aproximadamente a

50 km al norte del punto triple (Alatorre-Zamora y Campos-Enriquez, 1992).

3.2.2. Basamento

Hace mas de 35 afios, la Comisidon Federal de Electricidad (CFE) llevd a cabo perforaciones tanto
dentro y fuera de la caldera con el objetivo de obtener informacién detallada sobre su basamento.
Ademas, se han realizado estudios gravimétricos y sismicos que han proporcionado informacion

adicional sobre este basamento.

A partir de los resultados de levantamientos gravimétricos y perforaciones dentro de la caldera
revelan que la profundidad a la que se extienden los materiales, que incluyen depdsitos lacustres y
la Toba Tala, dentro de la estructura, oscila entre 0.3 y 1 km. El basamento andesitico se encuentra
cerca de 1 km de profundidad, y el basamento granitico tiene una profundidad de 3 km (Yokoyama
y Mena, 1991). De manera general se puede decir que por debajo del CVLP hay: una capa de tobas
liticas e ignimbritas, lavas andesiticas y rioliticas del Grupo Guadalajara (7.15-3.1 Ma; Gilbert et al.,
1985; Moore et al., 1994), basamento de rocas basalticas y basalto-andesiticos correspondientes al
grupo San Cristébal (12.5 £ 0.6 Ma; Ferrari et al., 1999), por debajo se encuentran ignimbritas
rioliticas, lavas andesiticas (51 + 2.5 Ma; Ferrari et al., 1999), y basamento de rocas graniticas (77-

79 Ma; Rosas-Elguera et al., 1997) pertenecientes al Bloque de Jalisco (Yokoyama y Mena, 1991).

3.2.3. Evolucion Geoldgica

La actividad volcanica en el CVLP comienza con la emisidn de lavas pre-caldera, las cuales han sido
fechadas por Mahood y Drake (1982) con el método K-Ar, resultando en edades que van desde 145-
100 ka. Posteriormente, hace aproximadamente 95 ka, se produjo una erupcidn explosiva (Toba
Tala), la cual resulté en el colapso del techo de la cdmara magmatica y la formacion de la caldera,
ocasionando la formacién de la depresién topografica que fue rellenada de agua y sedimentos. El
comienzo de la actividad post-caldera inicio con la extrusion de dos domos que emergieron del
centro de la caldera, los cuales han sido relacionados con el horizonte de Pémez Gigante (Mahood,

1980, 1981a y 1981b). Seguidamente, surgieron dos arcos paralelos de domos con una direccidon
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NW-SE, uno de los cuales cruza la mitad de la caldera, mientras que el otro se encuentra en el limite
noreste de la misma. Estos eventos tuvieron lugar aproximadamente entre 5y 10 mil afios después
de la erupcidn de la Toba Tala (Mahood, 1980). A los 75 ka, un nuevo emplazamiento de domos
surge en el limite sur de la estructura caldérica. Posteriormente, hay un levantamiento regional que
termind con el lago intra-caldera. Se postula que el levantamiento fue causado por el resurgimiento
de una cdmara magmdtica, lo que condujo a la formacién del arco de lavas al sur (Mahood, 1980 y
1981a). Este arco, formado hace aproximadamente 69 ka, se encuentra al sur, mas alla de los limites
del antiguo lago. Su actividad culmina con el domo El Colli, cuya formacidn data de unos 30 ka (Fig.
3.2). En la actualidad, la caldera muestra diferentes manifestaciones de actividad hidrotermal. En
esta seccidn se resumen las etapas eruptivas del CVLP, profundizando en aquellas que se relacionan

las erupciones estudiadas en este trabajo.

Unidades pre-caldera
En el CVLP se han identificado flujos de lava antiguos que datan aproximadamente de hace 145,000

a 100,000 afios (Mahood, 1981a). El evento eruptivo inicial vinculado al complejo implica la
formacién del Domo de Rio Salado (RS), situado en la seccién noroeste de la caldera y compuesto
principalmente por riolitas porfidicas. Después, se generd un flujo afirico identificado como Cafidn
de las Flores (CF), seguido por la formacién del domo porfidico de Mesa El Ledn (LE), localizado hacia
la parte mas occidental de las unidades pre-caldera. Tanto el Domo Rio Salado y el Caidn de las
Flores, son superpuestas por la Toba Tala y por el domo Mesa El Leén (Mahood, 1980). Las lavas
pre-caldera hacia el sur han sido menos estudiadas, debido al estar cubiertas por la Toba Tala y
depdsitos aluviales. Sin embargo, se han identificado texturas porfidicas y afiricas en estas lavas

(Mahood, 1980).
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Vulcanismo del CVLP
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Fig. 3.2. Complejo Volcdnico de la Caldera de La Primavera. Lavas: CF= Cafidn de las Flores y LG= Llano
Grande. Domos: AC= Arroyo Colorado, AN= Animas, BU= Burro, CA= Cerro Alto, CHA= Chapulin, CH= Chato,
CO= Colli, CU= Cuate, CUA= Cuartilla, CUE= Cuesta, CB= Culebreado, DC= Dos Coyotes, TT= Toba Tala, IX=
Ixtahuatontle, LE= Leon, LO= Lobera, OCB= Old Culebreado, PED= Pedernal, PI= Pilas, PG=Pémez Gigante,
PV= Pilar de la Venta, PU=Puerta, RS= Rio Salado y TU= Tule. Centro volcdnico: NEJ: Nejahuete, PIn= Planillas,
SM= San Miguel y TAJ: Tajo. Las estrellas amarillas representan los centros eruptivos de la actividad
explosiva de la caldera, las letras rojas son las unidades pirocldsticas segun Sourisseau et al. (2020). Edades
de la columna tomadas de Mahood y Drake (1982).

Unidad sin-caldera: Toba Tala
La formacidn piroclastica denominada Toba Tala (TT) constituye la faceta del CVLP que originé la

estructura caldérica. La erupcidn liberd aproximadamente 20 km3 de material volcanico, agotando
total o parcialmente la reserva de la cdmara magmatica. Este evento resulté en el colapso del techo
de la cdmara y la consiguiente cobertura de una superficie de alrededor 700 km?2. En el poblado de
Tala, situado al oeste de la caldera, es destacada su exposicion (Mahood, 1980). En general, la Toba
Tala exhibe zonificacion quimica, ya que en la base presenta caracteristicas medianamente

peralcalinas, mientras que en la cima muestra un caracter mas metaluminoso (Mahood, 1981a).
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Horizonte de Pémez Gigante (post-caldera)
Dentro de la estratigrafia del CVLP, la unidad mas destacada es el horizonte de Pémez Gigante (de

aqui en adelante referido en esta tesis como PG). Este horizonte esta por encima de una capa
delgada de pomez de tamafio mas pequefio. Dependiendo de la ubicaciéon dentro de la caldera, el
espesor de la unidad varia entre 1.5 y 15 m. El tamafio promedio de los bloques de pémez es de
alrededor de 1.3 m, aunque su rango abarca desde 0.2 m hasta poco menos de 6 m. Asi mismo, las
formas suelen ser superficies ovoides que presentan un grado bajo de redondez (Clough et al.,
1981); pudiéndose observar también bloques con textura de corteza de pan (Fig. 3.3). Por otra parte,
la matriz consiste en ceniza extremadamente fina de color blanco, que estd laminada y adopta la
forma del contorno de los bloques, sugiriendo que al depositarse los bloques estaban por debajo de
una columna de agua. El descubrimiento de fésiles de diatomeas indica que el lago presentaba una
profundidad relativamente baja (Clough et al., 1981). Los principales fenocristales en la PG (al igual
que los domos centrales) son sanidino y cuarzo, aunque también puede tener otros minerales como

piroxenos, fayalita y dxidos de Fe y Ti.

Es importante remarcar que las hay distintos tipos de erupciones que pueden generan depdsitos de
Pémez Gigante. Como se documentd en el capitulo 2, las erupciones neptunianas se caracterizan
por ser explosivas, las cuales son controladas por volatiles magmaticos que se originan desde
crateres situados bajo el agua (profundidades de ~1300-200 m) (Allen y Mc Phie, 2009). Las facies
piroclasticas neptunianas, desde la base hasta la cima, constan de brecha litica, capas de lapilli de
pémez (corrientes de densidad) y una capa de ceniza laminada o un horizonte de bloques de pémez

gigante.

Por otra parte, las erupciones de domos subacudticos también pueden producir bloques de pémez
de gran tamafio. Resulta interesante sefalar que estas pdmez se desprenden de la superficie del
domo durante la erupcién. Debido a su ambiente y proceso de sedimentacién similar al de un
depdsito de suspensidn neptuniana, es posible confundirlas. La diferencia significativa radica que
las facies neptunianas no dan origen a domos y constan principalmente en depésitos de corrientes

de densidad neptunianas (~80% del volumen) (Allen y McPhie, 2009).
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Fig. 3.3. Esquema de campo que muestra los sedimentos lacustres perturbados y contorsionados a lo largo
de los bloques de pomez de la unidad PG. Algunos bloques muestran textura de corteza de pan en su
superficie debido al enfriamiento subito (tomada de Clough et al., 1981).

Se sabe que, en el CVLP, los bloques de PG al ser expulsados, flotaron en la superficie de todo el
lago. Con el tiempo, sus vesiculas se llenaron gradualmente de agua, volviéndose mas densos, lo
que permitié que los blogues se depositaran lentamente en el fondo del lago (Clough et al., 1981).
En los trabajos de Mahood (1980) y Clough et al. (1982), se presentan modelos similares (aunque
con algunas diferencias) para explicar la formacidon del depdsito de PG. En estos modelos, se
interpreta el horizonte de PG como una capa superficial de domos. Tinoco-Murillo (2017) propone
un origen mas complejo que involucra explosiones hidromagmaticas y no relaciona al depdsito de

PG como una costra de domo.

Domos centrales y anulares post-caldera
Posterior a la formacién de la caldera y del depésito de PG (95+10 ka) emergieron del fondo del lago

dos domos centrales. El primero en hacer erupcion fue el domo Nejahuete (domo central sur).
Mahood (1981a,b) y Clough et al. (1981) proponen que el domo esta directamente relacionado con
el horizonte de PG, debido a que las rocas de ambas unidades cuentan con el mismo contenido de
fenocristales (1 %) y se encuentran en el mismo nivel estratigrafico. Adicionalmente, la semejanza
quimica entre la parte superior de la Toba Tala y Nejahuete (peralcalina a metaluminosa), sugiere

que el domo (y posiblemente el horizonte de PG) pudo haber emergido de la misma fractura que la
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Toba Tala (Mahood, 1980). El Cerro Alto es otro domo central, el cual se dispone al norte de
Nejahuete, se distingue de este uUltimo y del horizonte de PG porque tiene mayor contenido de
cristales (10 % de fenocristales). A pesar de que los fechamientos K-Ar de estas unidades son
similares (Mahood y Drake, 1982), |as relaciones estratigraficas y observaciones en campo, sugieren
que Cerro Alto se emplazé poco después del horizonte de PG y Nejahuete (Tinoco-Murillo, 2017;

Sourisseau et al., 2020).

Tras la actividad que formd los domos centrales, la sedimentacién continud dentro del lago.
Posteriormente, surgen dos grupos alineados de domos porfidicos, los cuales se conocen como
domos anulares antiguos. Uno de los alineamientos se encuentra en el centro, pues corta la mitad
del lago y otro en el limite noreste del lago. Las unidades pertenecientes a estos domos tienen 10 %
de fenocristales. Una vez concluida la formaciéon de los domos anulares antiguos, se establece
nuevamente un lago y después, surge un nuevo grupo de domos (domos anulares jovenes de ~75
ka), el cual se dispone en forma de arco con direccion preferencial E-O y es ubicado en el margen
sur del lago (domos anulares jévenes). Este arco de domos exhibe tanto rocas porfidicas como
afiricas. Fechamientos por K-Ar a este grupo de domos muestran edades de 83.6 a 68.9 ka,
sugiriendo que se formaron a lo largo de un extenso periodo de tiempo. En total, representan cerca

de 3 km? de material volcanico (Mahood, 1980).

Erupcidn del Arco de Lavas Sur post-caldera
Posterior a la formacion de los domos anulares jovenes, se observa un fendmeno de levantamiento

en la parte sur de la caldera. Este proceso tuvo inicio aproximadamente hace 69 ka y se atribuye al
surgimiento de una cdmara magmatica que generd el arco de lavas del sur, lo que a su vez marcé el

fin de la sedimentacion lacustre dentro de la caldera (Mahood, 1980).

El arco de lavas al sur se ubica fuera de lo que era el lago y se estima que la erupcidn expulso 7 km3
de lavas que dieron lugar a domos y flujos afiricos (Mahood, 1980). Por observaciones de campo se
puede llegar a deducir que estos centros eruptivos se formaron de oeste a este, por lo que las lavas
mas jévenes se encuentran en la parte oriental. Los domos y flujos que comprenden este arco son:
Cerro San Miguel, Llano Grande, Las Planillas (PIn), Arroyo Colorado y Cerro El Tajo. Entre los eventos
mas recientes registrados en el CVLP se encuentran El Tajo y El Colli, cuyas edades se estiman entre

30 ka y 20 ka, este ultimo se ubica en la parte oriental.
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En la Fig. 3.4 se presentan las caracteristicas generales del CVLP, sefialando las principales
estructuras volcdnicas, su posicién con respecto a los margenes de la caldera, etapas evolutivas,

edades y concentracion de silice.
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Fig. 3.4. Estratigrafia del CVLP y la relacion con su edad, volumen de magma y contenido en silice, datos
tomados de Mahood (1981b). Unidades sefialadas con estrellas se estudiaron en este trabajo. Colores para
los circulos corresponden a los asignados en la Fig. 3.2 y su tamafio corresponde al volumen cualitativo del

material pirocldstico de cada unidad (Morales-Gaona, 2019).

3.2.4. Depdsitos pirocldsticos y lacustres post-caldera del CVLP

Alo largo de su historia, el CVLP ha experimentado erupciones explosivas que han generado grandes
cantidades de materiales piroclasticos, incluyendo depdsitos de caida de pdmez e ignimbritas de
gran volumen. Existen depdsitos piroclasticos ricos en pomez que son abundantes tanto dentro

como en los alrededores de la caldera. En promedio, la produccién de material volcanico en el
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complejo es de alrededor de 0.06 km? por siglo, lo cual es casi un orden de magnitud menor que la
actividad de los volcanes rioliticos activos de Taupo y Okataina en Nueva Zelanda. Estos uUltimos se

cuentan entre los volcanes rioliticos mas productivos (Walker et al., 1981).

Relacionado con el CVLP se encuentran hasta 17 depdsitos de caida de pédmez riolitica de casi 30 m
de espesor. Estos depésitos reflejan una larga sucesion de actividad explosiva. El estudio
estratigrafico de estos depdsitos no es sencillo, dado que mayormente estdn compuestos de pdmez
afirica o casi afirica, con una apariencia bastante uniforme y generalmente carecen de

caracteristicas distintivas (Walker et al., 1981).

Ademds de estos depdsitos, se encuentran oleadas piroclasticas (surge) en varios niveles
estratigraficos, que pueden estar intercaladas con depdsitos de caida y capas delgadas de
ignimbritas. Alrededor de 140 km3 de material riolitico han entrado en erupcién durante los ultimos
100 ka, de los cuales 50 km3 se han extendido mas alld de la estructura caldérica (Walker et al.,

1981).

Sourisseau et al. (2020), realizaron un trabajo estratigrafico y geocronolégico (3°Th/U) de los
depdsitos del vulcanismo explosivo post-caldera en CVLP y determinan que después del colapso del
techo de la cdmara magmdtica y formacién de la caldera, el primer evento piroclastico ocurrié hace
86.4 ka con la erupciéon que emplazo el horizonte de PG, seguida por la ocurrencia de al menos

catorce unidades piroclasticas (A-N) (Fig. 3.5).

La distribucién de los depdsitos, los liticos mas grandes y las edades sugieren cuatro posibles fuentes
para estas erupciones explosivas: la actividad intra-caldera se centré en Nejahuete (A-D) mientras
que la actividad extra-caldera ocurrié en San Miguel (E, G y H), Planillas (F, I, J, K, Ly M) y Tajo (N)

centros volcénicos (Fig. 3.2y 3.5).
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Fig. 3.5. Columna estratigrdfica simplificada de depdsitos pirocldsticos post-caldera del CVLP. Muestra edad,
tipo de depdsitos, tamaiio de clastos, clasificacion y grupo composicional al que pertenecen (Sourisseau et

al., 2023). Las abreviaturas son: ceniza gruesa (Cg), lapilli de grano fino (Lf), lapilli de grano medio (Lm),
lapilli de grano grueso (Lg), Bloques (B), pobremente clasificado (Pc) y bien clasificado (Bc) (de Sohn y

Chough, 1989); Depdsitos pirocldsticos post-caldera (A-N). Fechamientos de la Toba Tala y algunas unidades

(**) de Mahood y Drake (1982) (adaptada de Sourisseau et al., 2020).
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3.2.5. Génesis de los magmas en el CVLP

A partir de estudios sobre elementos mayores, traza, LREE (light rare earth elements), e isotopos en
muestras de unidades piroclasticas post-caldera, Sourisseau et al. (2023) determinan cuatro grupos
composicionales: el grupo 1 (bajos de LREE y Zr), relacionado con el domo Colli y la unidad O
(depdsito piroclastico relacionad a Colli); el grupo 2 (bajos LREE e intermedios de Zr), relacionado
con los depdsitos E-N (entre ellos la erupcidn de PIn, unidad F en Sourisseau et al., 2020); el grupo
3 vinculado a los depdsitos B-D y grupo 4 (alto en LREE y Zr), relacionado con el horizonte de PG y el
depdsito A (Fig. 3.5). Para entender mejor la estructura interna del CVLP, Almaguer et al. (2020)
realizan un modelo 3D implementando métodos geofisicos (gravimétricos y magnéticos), su estudio
detectado que por debajo del CVLP hay mds de una anomalia térmica, lo que interpretan como la
existencia de al menos dos cdmaras magmaticas. Sourisseau et al. (2023) interpretan estos
resultados geofisicos y los relacionan a los grupos composicionales y su centro eruptivo.
Correlacionan un reservorio intra-caldera con los grupos composicionales 3 y 4 (al este ultimo
pertenece PG), un reservorio al sur que dio origen a los volcanes San Miguel, Planillas y Tajo (grupo

2), y otro por debajo del domo Colli (grupo 1).

Sourisseau et al. (2023) proponen un modelo para explicar la génesis de los magmas rioliticos
peralcalinos en el CVLP, este se resume en tres etapas: 1) La formacién de masas cristalinas (crystal
mushes en inglés) y fundidos residuales diferenciados en los reservorios del CVLP a partir de un
fundido calco-alcalino relacionado con subduccién modificado por un componente derivado del
manto OIB (p. ej. un magma similar a la composicién del cono Gachupin el cual es andesita basaltica
y se ubica el este del CVLP). 2) La generacién de magmas con distintas concentraciones de elementos
traza (bajo en REE y ricos en REE) que se formaron a partir de la fusion parcial (FP) a distintos grados
de al menos dos masas cristalinas, uno generado a partir del magma parental (es decir Gachupin) y
el otro formado a partir del fundido residual obtenido a partir de la extensa cristalizacidn
fraccionada del magma parental. 3) La formacién de magmas de composiciones intermedias
(intermedio en REE) por la mezcla de los fundidos ricos y pobres en REE derivados de la FP de las

masas cristalinas.
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Capitulo 4. Materiales y métodos

4.1 Sitios de muestreo

El fragmento de POdmez Gigante (PG) utilizado en este estudio fue recolectado dentro de la
estructura caldérica del CVLP por Tinoco-Murillo (2017), quien proporciona una descripcion
detallada del depdsito (seccién PZ0 en Tinoco-Murillo, 2017). En términos generales, el horizonte
de PG se situa entre depdsitos de oleadas piroclasticas y caidas en la parte inferior, y depdsitos
lacustres en la parte superior. El sitio de muestreo se ubica al suroeste del Domo Nejahuete. El
horizonte de Pémez Gigante tiene un espesor aproximado de 8.5 metros, y se puede observar el
contacto superior con los depdsitos lacustres. Las pdmez presentan diametros que varian entre 0.2
y 1.2 metros, exhibiendo una superficie botroidal y una textura similar a la corteza de pan. Los
bloques, que van desde angulares a sub-redondeados, se apoyan en una matriz masiva o laminada
de ceniza fina. El contenido de cristales en dichos bloques es entre el 3y 5%, las fases predominantes
son sanidino > cuarzo >> ferro-hedenbergita > fayalita > ilmenita + titanomagnetita. Esta matriz
muestra signos de deformacion alrededor de los bloques de pémez, aunque, en algunos casos, se
produce contacto directo entre estos bloques. En este afloramiento, aproximadamente el 80 % esta

compuesto por bloques en comparacién con la matriz.

Las muestras de Planillas fueron recolectadas y proporcionadas por Sourisseau et al. (2020). Este
depdsito se extiende desde el centro eruptivo (Planillas) hacia el norte del complejo. En el lugar de
muestreo, ubicado al noroeste del volcan Planillas (seccion 21 en Sourisseau et al., 2020), se observa
un depdsito con un espesor aproximado de 5 metros. Este depdsito estd compuesto por caidas
piroclasticas con estratificacion difusa. Los fragmentos juveniles consisten en pomez de color
blanco, variando en tamafio desde lapilli grueso hasta fino, con una base rica en liticos. El contenido
de cristales en los fragmentos juveniles es de a aproximadamente 10%, las fases presentes son

cuarzo > sanidino >> ferrohedembergita > fayalita > ilmenita + titanomagnetita.
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4.2. Preparacién de muestras

4.2.1. Trituracion y lavado de pémez

Las muestras procedentes de las erupciones del horizonte de PG y del volcan PIn fueron trituradas
utilizando un mortero de agata (Fig. 4.1a); el procedimiento se hace con pequefios fragmentos de
pomez (2-3 cm de didmetro) para que el tamafio de las particulas sea lo mas homogéneo.
Posteriormente, las muestras se vertieron en vasos de precipitado, cada una con su respectiva clave
y estas son decantadas con agua; en este proceso se eliminan las particulas mas ligeras. Una vez
separado el material mas fino, las muestras se pusieron a secar en un horno a no mas de 60 °C (Fig.

4.1b). Ya secas las muestras, se vertieron en bolsas con sus respectivas claves.

L 1=
Fig. 4.1. a) Mortero para triturar pomez. b) Horno utilizado para el secado de las muestras después del
proceso de decantacion.

4.2.2. Separado de minerales con IFu y BFu y montado

Con ayuda de un microscopio estereoscépico (Fig. 4.2a) y unas pinzas de laboratorio, se separaron
cristales de cuarzo, feldespato, y minerales maficos como piroxenos, olivinos y éxidos de Fe y Ti.
Después de separar los minerales melanocraticos de los leucocraticos, los cristales de cuarzo y
feldespato (Fig. 4.2b) fueron sumergidos en alcohol isopropilico para ser examinados con un
microscopio petrografico; los que tuvieron imperfecciones cristalinas, es decir IFu y BFu, fueron

separados de los minerales sin dichas imperfecciones. Para montar los cristales con aparentes IFuy
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BFu, se preparé resina epdxica (Hillquist con 70% de la parte Ay con 30 % de la parte B) (Fig. 4.2c)
en un recipiente, utilizando una bascula de precision (Fig. 4.2d) para tener las proporciones
correctas de cada parte de las resinas. Los cristales fueron acomodados sobre vidrio forrado por
papel aluminio (con el nombre de la unidad a la que pertenecen) y fueron cubiertos totalmente con
la mezcla de resina (Fig. 4.2e). Las muestras se dejaron secar por alrededor de 24 horas para ser

manipuladas.

Fig. 4.2. a) Microscopio estereoscopico para separar cristales. b) Cristales de cuarzo (borde punteado en azul,
cristales subredondeados a bipiramidales) y sanidino (borde punteado en rosa, cristales tabulares)
separados. c) Resinas epdxicas utilizadas para encapsular cristales. d) Bascula para preparar la mezcla de
resinas. e) Cristales montados en resina sobre vidrios cubiertos de aluminio.

Después de dejar secar las muestras, se procede a desbastar los ejemplares con el fin de exponer

las IFu y BFu. Se utilizaron dos métodos distintos: el primero consistidé en el uso de abrasivos en
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polvo mezclados con agua, y el segundo utilizando hojas de lijas de agua. Los abrasivos empleados
(de mas grueso a mas fino) fueron carburo de silicio de 400, 600 y 1,000 micras, para finalizar se usé
alumina blanca de 5 micrémetros. El carburo de silicio de 400 micras es utilizado para desbastar
resina, al estar cerca del cristal huésped se utiliza el abrasivo de 600 micras. Durante el proceso, se
utilizaba constantemente el microscopio petrografico para determinar la proximidad de las IFu o
BFu. Al encontrarse relativamente cerca a la imperfeccion se utilizé el abrasivo de 1,000 y cuando
se llegaba por fin a la IFu o BFu, se cambiaba a aliUmina blanca para terminar de exponer la muestra.
Por otra parte, las lijas de agua que se utilizaron para el proceso (de mas gruesa a mas fina) fueron
de 200, 400, 600, 800, 1,000 y 3,000. Las lijas, desde la de 200 hasta la de 600, se usaron para
eliminar la resina que cubria el mineral. Una vez expuesto el cristal huésped, se empled la lija de 800
para acercarse a las imperfecciones, seguida de la lija de 1000 para exponer el vidrio, y finalmente,
la lija de 3000 para darle el toque final. Al comparar ambos métodos, podemos concluir que el
proceso es mucho mas eficiente utilizando las lijas de agua, ya que permiten un avance

significativamente mds rapido que el uso de abrasivos en polvo.

Durante el proceso de desbaste, se realizd la seleccidén definitiva de las muestras, junto con su
correspondiente descripcidn petrografica. Al eliminar la resina que cubria el cristal, se obtuvo una
mejor visidn del contenido de este. Cabe mencionar que, para el correcto estudio de las BFu, estas
deben de estar completamente en el plano horizontal, es decir que desde la salida al fondo de la
BFu (pasando por todo su eje) se debe encontrar en el mismo plano horizontal. Como no todas las
muestras que contenian BFu se encontraban en un plano horizontal, estas tenian que ser llevadas a
la posicidon correcta (Fig. 4.3). Para ello, los cristales se desmontaban de la resina epdxica con ayuda
de acetona y fueron montados en crystalbond (Fig. 4.4a). Este material nos permite calentarlo con
una plancha térmica (Fig. 4.4b) de modo que se vuelva un material viscoso, asi este material nos
permite manipular el cristal para posicionarlo de tal manera que la BFu de interés quede en posicion
horizontal; para ello también se utilizéd el microscopio petrografico (Fig. 4.4c). Una vez teniendo
nuestra BFu en la posicidn correcta, se desbastaba ambos lados de la muestra de tal forma que
obtuviéramos hojuelas con caras paralelas a la BFu. Posteriormente, la hojuela del cristal (Fig. 4.4d),
se desmonta una vez mas para volver a montarla en resina epdxica y se prosiguio a desbastar hasta

que quedo expuesta la muestra.
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Fig. 4.3.Proceso de montado y preparacion de muestras. a) Cristal en resina epoxi; la BFu no se encuentra en
la horizontal. b) Muestra desbastada hasta exponer una cara del cristal. c) Cristal desmontado con ayuda de
acetona. d) Cristal montado en crystalbond. e) Rotacion del cristal montado en Crystalbond. f) Cristal
desbastado por ambos lados con caras paralelas a la BFu. g) Hojuela montada nuevamente en resina
epoxica. h) Muestra con superficies pulidas de ambos lados.

A los cristales seleccionados, se les asignd clave dependiendo de la erupcion a la que le pertenecen

(PG y PIn) y a su contenido (IFu, BFu). El ultimo paso para tener listas las muestra para el analisis,

es el pulido, el cual se llevd a cabo con una pulidora Buehler (Fig. 4.4e), un pafio de pulido y polvo

de 1 micra. A todas las muestras se les dio un doble pulido para el analisis infrarrojo (FITR) y la

microsonda electrénica (EMPA).
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Fig. 4.4. a) Barra de crystalbond para montar cristales y llevar las BFu al plano horizontal. b) Plancha térmica
utilizada para calentar crystalbond y poder manipular los cristales encapsulados. c) Microscopio petrogrdfico
que se utilizoé en el proceso de montado y descripcion de las IFu y BFu. d) Cristales seleccionados para el

estudio. d) Pulidora BUEHLER utilizada para pulir las muestras.

En la Tabla 2 se presenta la lista de los cristales seleccionados para este estudio. La mayoria de los
cristales seleccionados para este trabajo son cuarzos, ya que presentaban las mejores IFu y BFu,
solamente en un cristal de feldespato se encontré una BFu para cada erupcion. A cada uno de los

cristales se les realizd una descripcion petrografica de las IFu y BFu que contenian dichos cristales.
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Tabla 2. Cristales de PG y PIn seleccionados para descripcidn petrografica y analisis quimicos. * Muestras
con EMPA y FTIR.

Pomez Gigante Planillas
Clave Fase mineral Clave Fase mineral
Bahias de fundido
PG-BFu01* cuarzo PIn-BFu01* cuarzo
PG-BFu02* cuarzo PIn-BFu02* feldespato
PG-BFu03* feldespato PIn-BFu03* cuarzo
PG-BFu04* cuarzo PIn-BFu04* cuarzo
PG-BFu05* cuarzo PIn-BFu5* cuarzo
PG-BFu06 cuarzo PIn-BFu06* cuarzo
PG-BFuQ7 cuarzo PIn-BFu07 cuarzo
PG-BFu08 cuarzo PIn-BFu08 cuarzo
PG-BFu09 cuarzo PIn-BFu09 cuarzo
PG-BFul0 cuarzo PIn-BFul0 cuarzo
PG-BFul1* cuarzo PIn-BFull cuarzo
PG-BFul2 cuarzo PIn-BFul2 cuarzo
PG-BFul3 cuarzo PIn-BFul3 cuarzo
PG-BFul4d cuarzo PIn-BFul4 cuarzo
PG-BFul5 cuarzo PIn-BFul5 cuarzo
PG-BFul6 cuarzo PIn-BFul6 cuarzo
Inclusiones de fundido

PG-IFu01* cuarzo PIn-IFu01 cuarzo
PG-IFu02* cuarzo PIn-IFu02* cuarzo
PG-IFu03* cuarzo PIn-IFu03* cuarzo
PG-IFu04* cuarzo PIn-IFu04* cuarzo
PG-IFu05 cuarzo PIn-IFu05* cuarzo
PG-IFu06* cuarzo PIn-IFu06* cuarzo

Ademas, se montaron cristales de minerales ferremagnesianos pertenecientes a Planillas para

determinar la temperatura del magma utilizando la metodologia de Giogio y Sack (1991) (ver

4.4.1).
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4.3. Técnicas analiticas para el estudio de IFuy BFu

Las investigaciones sobre IFu requieren de estudios petrograficos detallados, para caracterizar
distintos procesos magmaticos. Las técnicas analiticas que rutinariamente se utilizan para el estudio
de IFu son divididos en cuatro clases, segun lhinger et al. (1994): técnicas de extraccién de masa,
técnicas de bombardeo de particulas energéticas (EMPA y SIMS), técnicas de espectroscopia

vibratoria (FTIR y RAMAN) y microtermometria.

En cuanto al estudio de BFu, las técnicas analiticas que se han empleado en trabajos previos han
sido EMPA (Humphreys et al., 2008; Lloyd et al., 2014; Ferguson et al., 2016; Myers et al., 2018;
Moussallam et al., 2019; Newcombe et al., 2020), SIMS(Humphreys et al., 2008; Lloyd et al., 2014;
Ferguson et al., 2016; Moussallam et al., 2019; Newcombe et al., 2020), FTIR (Liu et al., 2007; Myers
et al.,, 2018; Myers et al., 2021), Raman (Myers, et al., 2021) y LA-ICP-MS (Myers et al., 2018;

Moussallam et al., 2019).

4.3.1. Microsonda electronica EMPA

La aplicacién de microsonda electréonica en estudios de IFu brinda informacién acerca de la
composicion de elementos mayores del fundido, y en estudios avanzados, de elementos traza.
Mediante un haz de electrones, dreas muy pequefias pueden ser examinadas, las cuales pueden ser
de hasta 20 um de didmetro y con drea menor a 320 um? (King et al., 2002). Los elementos que se
pueden analizar empleando esta técnica son los de nimero atémico mayor que 3 (a partir de berilio)
hasta el uranio, con nimero atémico 92. No se pueden analizar litio o helio, y mucho menos aun,
hidrogeno, implicando mayor dificultad en el andlisis de minerales hidratados (Melgarejo et al.,
2010). La limitacidn para medir elementos con nimeros atémicos mas bajos estd relacionada a la
interaccion de los electrones con los dtomos de la muestra, es decir, a medida que el nimero
atémico disminuye, la interaccidon también disminuye, por lo tanto, se generan sefales débiles que

los detectores son incapaces de cuantificar o resulta en una deteccidn débil o menos precisa.

Preparacion de muestras: la superficie de la IFu debe estar expuesta y perfectamente pulida,
ademas de limpia y seca, por ultimo, debe ser recubierta por grafito u oro, el cual actia como un

material conductor.

Una vez preparada la muestra, es introducida a la cdmara de la microsonda electrénica, esta debe

ser purificada al vacio, y se localiza la zona de interés con el microscopio dptico. Se enfoca el haz de
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electrones en el punto de interés y asi se inicia el analisis. Durante el proceso de impacto electrdénico,
la muestra emite de manera constante diversas radiaciones X en todas las direcciones, cada una de
las cuales posee una energia caracteristica de un elemento especifico. El detector realiza el recuento
de los rayos X que detecta para cada elemento en un intervalo de tiempo determinado. Una vez que
se ha cuantificado esta intensidad, la medicién del elemento correspondiente se completa y se
repite el proceso hasta que se analicen todos los elementos. La intensidad de una radiacion X
particular estd determinada por la proporcién del elemento respectivo presente en la muestra. Para
calcular la cantidad del elemento, se contrasta la intensidad generada por el mineral con la que
produce un patron de composicidén previamente establecido y conocido (Melgarejo et al., 2010). La

Fig. 4.5 muestra un esquema de los componentes principales de la microsonda electrénica.
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Fig. 4.5. Esquema que muestra los componentes de la microsonda electronica (Melgarejo et al., 2010).

Esencialmente, las ventajas del andlisis con microsonda electrdnica incluyen su alta resolucion
espacial y su aplicacién accesible en las Ciencias de la Tierra. No obstante, presenta desventajas, ya
que este método no determina directamente el contenido de H,O0. Los errores analiticos pueden ser
significativos (>0.5wt.%; poca precisidn) o sistematicos (poca exactitud). Durante el analisis se debe
tener precaucion para evitar la pérdida de Na y el aumento en Siy Al (Devine et al., 1995). Los mas
grandes errores son habitualmente relacionados con la estimacidn de Na, esto debido al fenémeno
de migracidn alcalina o pérdida de Na durante el andlisis de vidrios ricos en SiO,, donde el Na se

aleja del volumen excitado que genera los rayos X) (Devine et al., 1995).
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Condiciones analiticas: EMPA
En el Instituto de Geofisica Unidad Michoacan de la UNAM, se empled una microsonda electrénica

JOEL JXA-8230 (Fig. 4.6) para analizar los 6xidos mayores en los vidrios rioliticos de las muestras de
PGy PIn (IFu, BFu y el vidrio de matriz de pémez: Mtz). Para permitir la conduccién, se aplicé una
capa de grafito de aproximadamente 250 A de grosor sobre las muestras. Se empleé un voltaje de
aceleracién de 15 kV, una corriente de rayo de 10 nA 'y un diametro de haz de 10 um para todos los
analisis. Se calibré la sensibilidad analitica utilizando una serie de estandares, incluyendo Ti (rutilo),
Ca (obsidiana), Fe (KE-12), Mn (granate-espesartina), K (obsidiana), Na (albita), Si (KE-12), Al
(obsidiana) y Mg (A-99).

Antes de analizar los demas elementos, se midid el sodio (Na) durante 2 segundos para prevenir su
pérdida y el aumento de silice. Los otros elementos fueron medidos durante 10 segundos cada uno.
Ademas de los vidrios (IFu, BFu y Mtz) se midieron éxidos de Fe-Ti para emplearlos como

geotermdmetros.

La incertidumbre para las muestras medidas en EMPA en porcentaje son de 0.27 en SiO;, 0.6 en

Al,03, 0.32 en K50, 0.5 en Na;0, 0.02 en Ca0, 0.2 en FeO, 0.04 en TiO,, 0.03 en MgO y 0.01 MnO.
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Fig. 4.6. a) Microsonda electrénica (EPMA) utilizada para el andlisis de 6xidos mayores en IFu, BFu, vidrio de
matriz (Mtz) y minerales ferromagnesianos (oxidos de hierro y titanio). b) Controles de mando. c) Muestras
montadas cubiertas con capa de grafito con cinta conductora. d) Ldminas para medir vidrio de matriz de
pomez.

4.3.2. Espectroscopia infrarroja FTIR

La microscopia infrarroja es la medida de la interaccién de la radiacién infrarroja con la materia por
absorcion, emisién o reflexién. EI microandlisis con espectroscopia infrarroja (FTIR), es capaz de
detectar especies volatiles en los fundidos, por ejemplo: H,0, OH,, CO,y COs%, asimismo otorga
excelente sensibilidad analitica (aproximadamente 10 ppm), exactitud y precision (<0.1 wt.%)
(Devine et al., 1995). Usualmente, los analisis de muestras geoldgicas se llevan a cabo en modo de

transmisién, cubriendo dreas que van de aproximadamente 1500 a 8000 um? (King et al., 2002). En
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este proceso, la radiaciéon infrarroja (IR) atraviesa la muestra y luego es recogida por un detector.
Un analisis de transmisién de FTIR provee una vasta sefal para el detector, sin embargo, presenta

algunas limitaciones, como la necesidad de que la muestra esté pulida en ambos lados

(particularmente dificil para el analisis en IFu y BFu). Ademas, el limite de resolucién espacial del
instrumento requiere que las inclusiones analizadas tengan un didmetro superior a 10 micras. Otro
aspecto para considerar es que los coeficientes de absorcién molar para especies hidratadas (H,O,
OH’) estan en funcién de la composicion global del vidrio. Por otro lado, el espesor de la muestra

debe ser medido (Devine et al., 1995).

Para la implementacién de esta técnica se acopla un microscopio con un detector a un
espectrometro, y la adquisicién de los espectros se realiza con el sistema purgado (con gas seco Ny),
con la finalidad de minimizar la interferencia del vapor de H,O atmosférico y diéxido de carbono

(King et al., 2002).

El proceso para obtener resultados es el siguiente: El haz proveniente de la fuente infrarroja
atraviesa un divisor de haz que separa la luz en dos haces de igual intensidad. Uno de ellos se dirige
hacia un espejo fijo, mientras que el segundo se dirige hacia un espejo mévil. Ambos espejos reflejan
la luz de vuelta al divisor de haz, donde los dos haces se vuelven a combinar y se envian hacia la
muestra. A causa de que uno de los espejos se desplaza de forma periddica a lo largo del eje del haz
de luz, se produce interferencia constructiva o destructiva cuando los dos haces se vuelven a
combinar en el divisor de haz, dependiendo de la posicién instantanea del espejo mévil. Esto resulta
en un haz de luz incidente con fluctuaciones regulares y una intensidad temporalmente dependiente
lo(t), que se envia a la muestra (Fig. 4.7). En ausencia de una muestra en la trayectoria de la luz, el
haz que alcanza el detector incorpora todas las longitudes de onda emitidas por la fuente. El
detector registra la intensidad luminosa variable y la guarda en forma de un interferograma. El
resultado deseado suele ser un espectro de intensidad en funcién de la frecuencia, obtenido
mediante la transformada de Fourier temporal de la funcidn /(t) en el tiempo inverso o en el dominio

de la frecuencia (lhinger et al., 1994).
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Detector

Fig. 4.7. Esquema que muestra como funciona la espectroscopia FTIR y sus principales componentes (lhinger
etal.,, 1994).

La duracidn del escaneo en el intervalo espectral depende del tiempo que demora el espejo movil
en completar un ciclo de desplazamiento, lo cual generalmente va de pocas décimas a centésimas
de segundo. Durante un tiempo de analisis de varios minutos, son promediados cientos de ciclos, lo
gue permite una mejora importante en el factor de sefial a ruido. Lo que significa que se pueden
conseguir espectros de alta calidad en areas de ejemplares pequefios con concentraciones de
volatiles baja. Dichos espectros son almacenados automaticamente en la computadora, lo que
facilita en gran medida las subsiguientes mediciones espectrales. Adicionalmente, la velocidad de
escaneo constante asociada con el espejo mdvil y la transformada de Fourier de tiempo
subsiguiente, necesita una referencia de frecuencia absoluta, dada por un pequefio laser montado
dentro del banco FTIR, lo que significa que las posiciones de los picos medidos son exactas (lhinger
etal., 1994). La eleccién de la fuente de luz, el divisor de haz y el detector en un andlisis FTIR depende

de la region espectral de interés. (es decir, de las especies que se pretenden cuantificar).
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Condiciones analiticas: FTIR
En el laboratorio de Microandlisis del Instituto de Geofisica Unidad Michoacan de la UNAM, se

analizé el contenido de volatiles en las IFu y BFu empleando microespectroscopia infrarroja (FTIR:
Fourier Transform Infrared Microspectrometry). Generalmente, para hacer los analisis es necesario
qgue las IFu estén expuestas por ambos lados. Sin embargo, dado que los cuarzos son minerales
anhidros, solo se expuso un lado de la inclusidn y se utilizé la cara (un plano) del cristal para exponer

el otro lado.

Se utilizaron espectros obtenidos por el método de transmisién con un microscopio FTIR NICOLET
CONTINUUM, el cual estaba acoplado a un espectrometro NICOLET iS50 FT-IR (Fig. 4.8). Para
minimizar la interferencia del CO, atmosférico, el equipo fue purgado con nitrégeno liquido. Se
utilizdé un haz de luz infrarroja (IR) como fuente, con un divisor de haz XT/KBr. Cada espectro se
obtuvo con una resolucién de aproximadamente 4 cm™ en la regién que va de la banda 4000 cm™ a
la banda 650 cm™. Se realizaron 128 barridos o scans tanto para las muestras como para el espectro
de referencia, y se utilizé una apertura de microscopio de 20x20 um de didametro. El software
utilizado para procesar las mediciones de los espectros, la altura de los picos de cada volatil y los

espesores de las muestras fue OMNIC (Thermo Scientic ™).

Previo a las mediciones, se procedio a limpiar los ejemplares con alcohol isopropilico para eliminar
cualquier rastro del abrasivo utilizado en el pulido antes del analisis. Para examinar las IFu, se
posiciond el mineral huésped sobre un cristal de KBr (bromuro de potasio), de manera que la
inclusidon quedara expuesta en la superficie superior del mineral y la cara opuesta solo mostrara el
cristal. Posteriormente, ambos cristales se colocaron cuidadosamente en la platina del microscopio

sin tocar ni dafiar la muestra ni el vidrio con los dedos.
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Fig. 4.8. Equipo utilizado para el andlisis de voldtiles en IFu y BFu en cristales de PG y Pin: Espectrometro FTIR
y microscopio acoplado.

Una vez montada la muestra en la platina, se ubica la IFu o BFu con el objetivo de menor aumento
(10x), una vez encontrado el ejemplar, se procede al objetivo con el que se analizara la muestra (con
un aumento de 15x) y se enfoca la superficie de la IFu o BFu. Seguidamente, con el condensador se
enfoca el haz infrarrojo en la superficie de la muestra y se realiza el andlisis. Automaticamente, el
equipo mide el XT/KBr (estandar), debido a que al inicio de cada sesidn o medicidn se ajusta un
punto de fondo. Por ultimo, con el software se obtuvieron los espectros para cada muestra, de los

cuales se midid la absorbancia en los picos de H,0O y CO,.

Para obtener la cantidad en porcentaje en peso (wt. %) para el agua, y la cantidad en partes por

millén (ppm) para el didxido de carbono, se emplea la ecuacién de la ley de Lambert y Beer.

Donde C es la concentracién total del volatil en cuestion, M es el peso molecular del H,0 o del CO,
en (g/mol), A es la absorbancia medida en el pico de cada volatil en (cm™), p es la densidad del vidrio
en (g/L), 4 es el espesor de la muestra en cm y € es el coeficiente de absorcién molar en

[L/(mol*cm)].
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La densidad de 2,310 (g/L) ha sido calculada para vidrios rioliticos (Silver et al., 1990), por lo que fue
la que se utilizd, el coeficiente de absorcion molar utilizado para el aguay CO, fue de 63 [L/(mol*cm)]

(Stolper, 1982) y 1214 [L/(mol*cm)] (Behrens et al, 2004), respectivamente.

La absorbancia para estimar el total de H,0 disuelta se midié en el pico situado en 3550 cm™. Los

espesores de las muestras fueron variados dependiendo del tamafo de la IFu o BFu en cada cristal.

Se adquirieron espectros para todas las IFu presentes en cada cristal, sin embargo, se descartaron
aquellos que presentaban ruido y no permitian la medicidn precisa de la cantidad de volatiles (H,0).
Los espectros de alta calidad se utilizaron para calcular las concentraciones que se incluyen en la
Tabla 5. En la mayoria de las muestras, no fue posible medir exitosamente el CO,, ya que en su
respectiva parte de la banda los picos eran anormalmente altos y con ruido, o en algunos casos no
se detectd ningulin pico. Ademas, en los analisis de las IFu de la Toba Tala, tampoco se logré medir el

CO; en muestras con un contenido elevado de silice (Miguel-Cruz, 2016).

4.4, EMBayment- Estimated Rates (EMBER)

Los modelos de difusién a partir de los datos en BFu, se llevaron a cabo con ayuda de EMBayment-
Estimated Rates (EMBER), una herramienta versatil que modela la difusién de elementos volatiles a
lo largo de BFu; se trata de un programa que se ejecuta dentro de una interfaz gréfica de usuario

(GUI) facil de usar, el cual fue publicado por Georgeais et al. (2021).

Para ejecutar los modelos se requieren los siguientes factores y parametros: concentracion inicial
de volatiles (H,0° en wt% y CO,°en ppm), temperatura del magma (T: constante y en °C), presién
inicial (Poen MPa) (horizonte de exsolucion), presidn final (Pren MPa) (horizonte de fragmentacién)

y contenido de gas (M en wt%).

Antes de modelar, es necesario preparar ocho archivos de entrada para cada BFu; un archivo de
valores separados por comas, con las concentraciones de volatiles a lo largo de la BFu (mediciones
analiticas) y la posicidn de estas con respecto a la salida de la BFu. Los siete archivos restantes son
caminos de descompresidn con distintos porcentajes de gas en el sistema (paraM =0, 0.1, 0.2, 0.4,
0.8, 1.6 y 3.2). Estos archivos son generados con VolatileCalc (Newman y Lowenstern, 2002), este es

el formato con el que trabaja el programa para composiciones rioliticas.
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El CO, medido en algunas BFu fue usado para generar los distintos archivos que representan los
diferentes caminos de descompresidon magmadtica y para las condiciones iniciales, sin embargo, no

se modeld este volatil para estimar tasas de descompresion.

Se realizaron modelos de difusidon probando distintas condiciones iniciales y de frontera, en la

seccion 5.6 se presentaran los resultados con menor error asociado (los de mejor ajuste).

4.4.1. Pardmetros del modelo y asunciones
Para el cdlculo de tasas de descompresién magmatica se usé EMBER, el cual es un programa que

calcula tasas de descompresion magmatica a partir de perfiles de concentracién de volatiles
disueltos (H,0, CO,, S) a lo largo de la BFu; los magmas pueden ser basalticos o rioliticos (Georgeais
et al., 2021). EMBER calcula todos los perfiles de difusién del modelo de los elementos volatiles
siguiendo una busqueda de cuadricula (grid search) cuyo rango define el usuario. Los perfiles son
calculados variando tres parametros para cada loop (bucle) de cdlculo: tasas de descompresion
(dP/dt), contenido inicial de volatiles (C°) y contenido de gas presente (M). Otros factores de entrada
como la temperatura, composicion del fundido, presion inicial, presion final y especie volatil de

interés son fijos para todos los calculos.

Para aplicar este método y modelar tasas de descompresion en EMBER se deben asumir algunos

pardmetros:

La presion de fragmentacion (Py). Existes diversos criterios que permiten estimar presiones de
fragmentacién (Liu et al., 2007). Por ejemplo, Thomas et al. (1994) estudiaron la vesicularidad en el
vidrio de matriz en clastos de pdmez, estimando Psde 10 a 30 MPa. Liu et al. (2007) y Georgeais et
al. (2021), la determinan a partir de las concentraciones de volatiles en los bordes del cristal o en la
salida de BFu y en vidrio de matriz en pdémez. Para el presente trabajo, el factor (Py) fue ajustado a
partir de un rango estimado, dicho rango se determiné a partir de los contenidos de volatiles en la
salida de las BFu, concentraciones en vidrio de matriz y la estimada por el programa Conflow (Mastin
y Ghiorso, 2000). Corriendo varios modelos con distintas presiones de fragmentacidn, se obtuvieron
distintos resultados y se considerd la Prque produjera el minimo error. Se debe considerar distintas

Psen las BFu, ya que distintos fragmentos de pémez pueden ser creados en distintas profundidades.

El contenido de gas inicial (M): No todos los modelos publicados toman en cuenta este parametro.

Liu et al. (2007), Ferguson et al. (2016) y Georgeais et al. (2021) encontraron que las tasas de
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descompresidn calculadas son particularmente sensibles a la variacién de My, especificamente para
perfiles de difusiéon de H,0 y para magmas de composicidn basdltica. Tomando en cuenta lo anterior
y por razones comparativas con otras erupciones (p. ej., Georgeais et al., 2021), se tomaron valores

de M que vande 0 a 3.2 wt.%.

Las tasas de descompresion (dP/dt). La densidad de los magmas disminuye hacia la superficie de
fragmentaciéon como resultado del crecimiento de burbujas de gas, por lo que se necesitaran
modelos que consideren el crecimiento de burbujas de gas. A pesar de ello, el método considera
valido tomar en cuenta valores promedio, o tomar en cuanta rangos como el modelo de Georgeais
et al. (2021), ya que en EMBER se permite que el usuario proponga los rangos de dP/dt, los cuales
puedes ser tomados de la literatura. En este caso de estudio se dio un rango para todas las BFu de
0 a1 MPa/s, tomando en cuenta los valores reportados en la literatura para magmas de composicidn

similar (Myers et al., 2016; 2021).

La difusion ocurre en una direccion (D). Esto es aplicable solamente en BFu con forma cilindrica o
regular. Para BFu con formas mas complejas se necesitan modelos que consideren difusién en otras
direcciones. Sin embargo, Liu et al. (2007) considera que el método también puede ser aplicado a
BFu con ligeras formas no uniformes y a algunas BFu con burbuja localizadas en la salida al fundido
que engloba al cristal. Por lo que se considera que las BFu seleccionadas en este trabajo cumplen

con los requisitos.

Temperaturas: Al momento del ascenso se asume una temperatura uniforme (constante), y estas
normalmente son calculadas utilizando geotermdmetros (temperatura de dxidos de Fe-Ti [Ghiorso
y Sack, 1991]). Para determinar la temperatura que tenia el magma del horizonte de PG, se tomaron
en cuenta las estimaciones hechas por Miguel-Cruz (2016) en IFu de Toba Tala (evento volcanico
anterior a PG) y en los estudios de la génesis del horizonte de PG realizados por Tinoco-Murillo
(2017), por lo que se determind un rango que va de 700 a 800 °C, y tomando como una T definitiva

de 750 °C para realizar los modelos.

Para estimar la temperatura en PlIn, se analizaron 6xidos de Fe-Ti en EMPA y se utilizaron como
geotermdmetros (ilmenitas y titanomagnetitas) empleando el método de Ghiorso y Sack (1991), de

los cuales se consideré la temperatura promedio (736 °C).

El contenido de CO,: En magmas rioliticos peralcalinos, las concentraciones de CO; pueden variar

desde menos de 10 ppm hasta alrededor de 300 ppm. Segiin Macdonald et al. (2021) este tipo de
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magmas usualmente contiene concentraciones bajas (<150 ppm). En este trabajo el CO, fue
considerado tomando en cuenta el contenido que se logré medir en el interior de las BFu, aunque
no se modelaron gradientes de CO,, los valores obtenidos se utilizaron para crear archivos con

distintos caminos de descompresion.

Procesos post-fragmentacion: La historia post-fragmentacién de los clastos es importante, ya que
un enfriamiento lento podria permitir la difusidn de volatiles fuera de las BFu, resultando en datos
engafosos de tasas de ascenso magmatico. Hay dos circunstancias donde se considera que los
clastos tienen un enfriamiento rdpido; para clastos alzandose en una pluma pliniana, donde ocurre
el enfriamiento rapido en contacto con el aire, y para clastos que ya sea que se eleven en una pluma
o estén en flujos, donde ocurra la interaccidon agua-magma. Como las muestras provenientes de PG

y Pln se enfriaron bajo estas circunstancias, se obvié este efecto de difusién post-eruptiva.

Otro punto para considerar es la hidratacidon secundaria dada por interaccién con agua superficial;
esto puede incrementar los contenidos de agua hacia la salida de la BFu (Liu et al., 2007). Debido a
que la deposicién del horizonte de PG se hizo bajo una columna de agua (lago calderico), se debe
tener discrecidn con los datos presentados. En este caso, tres de las seis BFu analizadas (PG-BFu01,
PG-BFu02 y PG-BFu03) no muestran un gradiente en el contenido de agua, por lo que dos de estas
fueron descartadas para hacer los modelos (PG-BFu01 si fue tomada en cuenta para modelar). Las
BFu restantes de PG se utilizaron para modelar tasas de ascenso magmatico, ya que muestran
contenidos regulares en el interior y hacia la salida un ligero decremento, por ello se minimiza el

efecto de hidratacién secundaria en estas BFu.
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Capitulo 5. Resultados

5.1. Descripcion petrografica de IFu y BFu en cristales post-caldera

Los cristales de cuarzo y feldespato que se utilizaron para este estudio se eligieron conforme a las
IFu y BFu que estos contenian. Por las razones discutidas en el capitulo 2.2, se seleccionaron los
cristales que tuvieran IFu primarias y de un tamafio adecuado para su estudio (>30um), asi como

BFu de forma regular (cilindrica a semi valvular) y monofasicas (sin burbuja).

5.1.1. IFu y BFu en cristales en la Pémez Gigante

Los cristales seleccionados del horizonte de PG, por lo general, presentan una delgada capa
superficial de vidrio y en tamafios van de 750 a 1,500 um (Fig. 5.2a). Los cuarzos son subhedrales a
euhedrales, algunos son bipiramidales, no presentan color (incoloros), y van traslicidos a
transparentes, son de brillo vitreo. Por su parte, los feldespatos son subhédricos, tabulares,
incoloros y traslicidos. En algunos cristales es posible apreciar el crucero y con bordes rotos en los

que se distingue fractura irregular (Fig. 5.2b).

La Fig. 5.1 resume en porcentajes las fases y morfologias presentes en las IFu y BFu tomando en

cuenta tanto los cristales de cuarzo y feldespatos correspondientes al horizonte de PG.

PG-IFU 50, 5% PG-BFu

2%

Fases Formas Fases Formas
. B simples
B Vidrio B Regulares M Vidrio ] Bulbo
] Vidrio + Gas [[] Ovaladas [ Vidrio + Gas B complejas
B Hourglass
E sélidas I Alargadas B Curvadas

Fig. 5.1. Abundancia relativa de fases prersentes y morfologias de IFu y BFu alojadas en fenocristales de

Pémez Gigante.
La abundancia de IFu en cuarzos es moderada a alta (5 - 20 IFu por cristal), por lo general estan mas

concentradas al centro del cristal que en los bordes. Las IFu tienen formas un poco variadas, la
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mayoria (80%) son regulares, es decir tienen bordes redondeados (Fig. 5.2c) que tienden a formas
de cristal negativo (ver capitulo 2.2) (Frezzotti, 2001), algunas son semi-rectangulares a ovaladas
(17%) y otras pocas son alargadas (3%). Sus tamafos varian de 10 a 100 um aproximadamente. En
cuanto a las fases presentes, hay mas IFu monofasicas (81 %) que bifdsicas (16 %), siendo en estas
ultimas, el vidrio la fase predominante. Su grado de relleno varia entre menos del 0.1 a 1% en
volumen (Fig. 5.2d), aunque algunas llegaban al 5%. También hay algunos cristales que contienen
inclusiones sdlidas (6xidos de Fe y Ti, representando el 3 %) (Fig. 5.2g). Por lo general, las IFu de
menor tamafio son monofasicas (Roedder, 1984). Las IFu contenidas en estos cristales son de
caracter primario, ya que se encuentran dispuestas en forma aleatoria y no se distingue algtn patrén

gue indique IFu secundarias.

En cuanto a las BFu alojadas en los cuarzos, se distinguen varios tipos de formas. Entre las mds
comunes se encuentran las simples o las cilindricas (43 %) (Fig. 5.2e), con formas de bulbos (27 %)
(Fig. 5.2i) y también se distinguen algunas otras con formas mas complejas (22 %), de las cuales hay
algunas que parecieran ser dos BFu que pueden compartir la salida a la superficie (Fig. 5.2f y 5.2j),
las demas son de formas curvadas (8%). La gran mayoria de estas son BFu rellenas solamente de
vidrio (81%), aunque se distinguieron algunas pocas con burbujas en la entrada de la BFu (19%). El
vidrio que rellena dichas imperfecciones del cristal es incoloro, al igual que el vidrio en las IFu. En
cuanto al tamafio, se pudieron distinguir BFu de hasta 400 micras y tan pequefas como 50 micras.
Es normal encontrar cristales que contengan BFu de diferentes tamafios y diferentes formas. Para
este estudio se seleccionaron BFu con formas cilindricas y transicionales entre formas de cilindro y

bulbos (Fig. 5.2i) y con tamafios mayores a 100 micras.

El contenido de las IFu es mayor que en los cuarzos (10 a 30 por cristal) y contienen IFu grandes y
aisladas (primarias) e IFu alineadas de menor tamafio (posiblemente secundarias). Las IFu
contenidas en los feldespatos son desde cuadrangulares (forma de cristal negativo o regulares,
aproximadamente 46 %) a rectangulares u ovaladas (43 %) y las menos abundantes son alargadas
(11 %). La mayoria son IFu bifasicas (71 %), pero también hay IFu que contienen mas de una burbuja.
Los tamanos de las IFu mas grandes estan en un rango de entre 150-25 um y las mas pequefias
pueden ser menores a 10 um. En cuanto a BFu podemos encontrar simples (71 %), curvadas (15 %)
(Fig. 5.2b) y en forma de reloj de arena (14%). El vidrio es incoloro y por lo general es mas complicado
de distinguirlas dentro de los feldespatos. El nimero de BFu en los feldespatos es mucho menor al

contenido en los cuarzos.
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Fig. 5.2. IFu y BFu alojadas en fenocristales de Pomez Gigante. a) Cristal de cuarzo con BFu. b) cristal de
feldespato con BFu (lado superior derecho). c) grupo de IFu monofdsicas (G:glass), con formas
subredondeados con tendencia a cristal negativo. d) IFu bifdsica, e) BFu cilindrica o simple. f) BFu con forma
icompleja. g) Cristal atrapado como inclusién sélida. h) BFu con forma simple a balbular. i) BFu con forma
balbular. j) BFu con formas simples que se conectan a la salida (compleja) (barras negras: 500 micras; barras

azules: 100 micras).
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5.1.2. IFu y BFu en cristales en la unidad Planillas

Las pomez provenientes del volcan Planillas contienen cristales de cuarzo y de feldespato. Dichos
minerales presentan tamanos que van entre 800 a 2,000 um y generalmente presentan superficies
con textura un tanto rugosa e irregular (Fig. 5.4a). En el caso de los cristales de cuarzo, la gran
mayoria presentan formas euhédricas y subhédricas, y en algunos casos son de forma bipiramidal,
pero con sus margenes ligeramente redondeados, sin embargo, otros no presentan sus caras bien
desarrolladas (anhédricos). La transparencia va desde translicida a casi transparente (en algunos
casos), no presentan color y su de brillo se caracteriza por ser vitreo. Los pocos cristales de
feldespato en esta erupcidn que contenian IFu Y BFu son principalmente subhedrales, tabulares,
incoloros y trasparentes, también es comun distinguir planos de crucero.

La Fig. 5.3 sintetiza las fases y morfologias presentes en IFu y BFu, donde se suman las caracteristicas
de estas imperfecciones cristalinas tanto en cristales de cuarzo y feldespatos correspondientes al

depdsito de caidas de PIn.

PIn-1Fu

2%

Fases Formas Fases Formas
W Vidrio M Regulares W Vidrio E fgmgtljes
] Vidrio + Gas [] Ovaladas [ Vidrio + Gas B complejas

. B R. de arena
B sélidas B Alargadas B Curvadas

Fig. 5.3. Abundancia relativa de fases prersentes y morfologias de IFu y BFu alojadas en fenocristales de
Planillas.

Las IFu en cuarzos, se concentran preferencialmente al centro y su contenido ronda
aproximadamente desde 3 a 15 IFu en cada cristal. En cuanto a tamaiio, las IFu mds grandes van de
300 a 150 um, las mas pequefias de 10 um, sin embargo, los tamafios habituales abarcan entre 50
a 20 um. En su gran mayoria, las IFu son monofasicas (72 %), es decir, solamente contienen vidrio

Fig. 5.4c), no obstante, también hay bifasicas (27 %) (Fig. 5.4d) y en menor proporcidn algunas
(Fig ), ) y g y prop g

66



inclusiones sélidas (1 %) (Fig. 5.4f). En cuanto a las formas se hay ovaladas (29 %) (Fig. 5.4g),
alargadas (5 %), y las mds abundantes son redondeadas que tienden a formas de cristal negativo
(cuantificadas como regulares, abundancia de 66 %) (Fig. 5.4c). Las IFu alojadas en estos cristales
son de caracter primario debido a su configuracion aleatoria dentro de los minerales. Todas las IFu
encontradas son incoloras.

Los cuarzos pertenecientes a las erupciones del volcan Planillas se pueden encontrar mayor nimero
de BFu en comparacion con los del horizonte de PG (en general, de 10 cristales en PG, uno contiene
BFu y en PIn, del mismo numero de cristales en 2 se encuentran BFu). Sus morfologias varian entre
simples o cilindricas (50 %) (Fig. 5.4e y 5.4h-i), con formas complejas (28 %), destacando algunas que
parecieran ser dos BFu compartiendo la misma salida y bifurcdndose hacia sus partes mas
profundas, en forma de bulbo (16 %) (Fig. 5.4j), curvadas (3 %) y de reloj de arena (3 %). En cuanto
a fases presentes, la gran mayoria son monofasicas (88%), las cuales estan rellenas completamente
de vidrio incoloro. En estos cristales se pueden encontrar BFu de hasta 500 micras de longitud,

aunque la mayoria abarca entre 300 a 100 micras y también hay menores a 50 micras.

Los feldespatos, al igual que en PG, contienen mayor nimero de IFu que en cuarzo (10 a mas de 20
por cristal). En estos las IFu son de formas regulares que tienden a formas cristal negativo (42 %),
rectangulares (cuantificadas como ovaladas, con 36%) y alargadas (21%). La gran mayoria de estas
son bifasicas (aproximadamente 64%), siendo el vidrio la fase dominante. También se distinguieron
algunas inclusiones sélidas (9 %), donde el cristal atrapado pudiera ser piroxeno o rutilo (Fig. 5.4b).
Los cristales de feldespato en esta unidad contienen menor cantidad de BFu que los cuarzos y
presentan formas simples (57%), en bulbos (14%) y complejas (29 %). De igual manera, las pocas
BFu que se vieron en estos cristales son completamente vitreas (86 %), aunque se encontraron

algunas con burbuja a la salida (14 %) en las de formas complejas.
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.

Fig. 5.4. IFu y BFu alojadas en fenocristales de Planillas. a) cristal de cuarzo con BFu simble. b) cristal de
feldespato con BFu doblada. c) IFu monofdsica con forma subredondeada. d) IFu bifdsica con forma
rectangular y bordes redondeados. e) BFu con forma simple a bulbo. f) inclusién sélida de cristal alargado. g)
IFu monofdsica ovalada a alargada. h) BFu simple. i) BFu monofdsica y simple de gran longitud. j) BFu con
forma de bulbo alargado (barras negras: 500 micras; barras azules: 100 micras; barra roja: 50 micras).
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5.2. Composicion geoquimica de roca total

Se presentan los datos geoquimicos de roca total (RT) previamente publicados por Morales-Gaona
(2019) correspondientes a PG y PIn, con el propdsito de compararlos con los resultados de IFu y los
de la matriz vitrea de pdmez (Mtz). Ademas de dichas muestras (PG y Pln), Morales-Gaona (2019)
llevd a cabo un andlisis de los depdsitos piroclasticos relacionados con el domo central de

Nejahuete, que se utilizan para la construccidn de dreas representativas de unidades post-caldera.

5.2.1. Elementos mayores
Los datos de composicion quimica referentes a las pdmez del horizonte de PG y del depdsito
piroclastico de caidas de Pln se presentan en la Tabla 3, los valores de los principales 6xidos mayores

son presentados en porcentaje en peso (wt.%).

Tabla 3. Geoquimica de roca total: Concentraciones de 6xidos mayores en porcentaje en peso (wt.%) del
horizonte de Pdmez Gigante (PG-RT) y del depdsito de caidas de Planillas (PIn-RT) (tomado de Morales-
Gaona, 2019).

Clave | SiO, | TiO, | Al,O3 | FeO* | MnO | MgO | CaO | Na;O | K;O | P,Os | LOI Tot

PG-RT | 74.61 | 0.144 | 11.37 | 1.82 | 0.049 | 0.02 | 0.22 | 4.04 | 4.54 | 0.01 | 3.22 | 100.24

PIn-RT | 72.86 | 0.074 | 11.88 | 1.44 | 0.037 | 0.02 | 0.21 | 3.49 | 4.24 | 0.02 | 5.07 | 99.50

En este trabajo, se dibujan areas con cédigo de color que simbolizan eventos pre-caldera, sin-caldera
y post-caldera en diagrama TAS (Na,O+K,O vs. SiO,) (Fig. 5.5). Para construir estas areas, se
emplearon datos publicados por distintos autores que han estudiado el CVLP. Por ejemplo, se
utilizaron los datos de Miguel-Cruz (2016) para delimitar la unidad sin-caldera, los resultados
publicados por Mahood (1977, 1981a y 1981b), que corresponden desde las unidades pre-caldera
hasta las post-caldera. Asimismo, se recopilaron datos de otros autores, como Cruz-Lara (2015),
Gomez-Alvarez (2015), Avila-Ortiz (2018), Tinoco-Murillo (2017), Morales-Gaona (2019) y
Sourisseau et al. (2023), que representan resultados de lavas y depdsitos post-caldera. Todos los
valores estdn recalculados en una base anhidra. Estos datos también se utilizaron con fines
comparativos en los diagramas posteriores. En resumen, se emplearon datos de diversas fuentes
para construir un diagrama TAS que permitid visualizar los eventos ocurridos en el CVLP vy

compararlos con otros estudios realizados en la zona.
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Las composiciones de PG y Pln se grafican en el campo de las riolitas, en el limite de las series

alcalinas (PG) y sub-alcalinas (PIn) (Fig. 5.5).
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Fig. 5.5. Clasificacion de las rocas del CVLP con diagrama TAS (total de dlicalis vs. silice. Los circulos indican
las muestras de Morales-Gaona (2019) que son referentes a las mismas erupciones estudiadas en este
trabajo. Para construir los dreas pre, sin y post-caldera se utilizaron datos aportados por: Mahood (1977,
1981a y 1981b), Cruz-Lara (2015), Gémez-Alvarez (2015), Miguel-Cruz (2016), Tinoco-Murillo (2017), Avila-
Ortiz (2018), Morales-Gaona (2019), Sourisseau et al. (2023). Limite entre rocas alcalinas y sub-alcalinas
(segun la clasificacion de Miyashiro, 1978). Por su parte, la linea punteada muestra la trayectoria tedrica
para la cristalizacion fraccionada de rocas peralcalinas, segun Chen (2013).

5.2.2. Elementos Traza

Para comprender de mejor manera la evolucién geoquimica de los magmas que dieron origen a las
distintas unidades post-caldera, entre ellas PG y PIn, se presentan datos obtenidos por Morales-

Gaona (2019) sobre analisis de elementos traza de dichas unidades.
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Tabla 4. Geoquimica de roca total: Concentraciones de elementos traza en partes por millén (ppm) del
horizonte de Pdmez Gigante (PG-RT) y del depdsito de caidas de Planillas (PIn-RT) (tomado de Morales-

Gaona, 2019).
Clave | Cs | Rb Ba Th U Nb | Ta La Ce Pb Pr Sr Nd
PG-RT | 25| 127 | 16 |16.4 | 54 [ 363 [3.07 784|160 | 9 |16.9 2 59.6
PIn-RT | 3.1 | 149 7 16.2 | 6.45 | 379|353 |34.8 (782 | 14 | 8.92 2 33.8
Clave Zr Hf Sm Eu Gd Tb Dy | Ho Er Yb Y Lu
PG-RT | 536 | 11.3 | 11.2 | 0.13 | 9.68 | 1.57 | 9.23 | 1.8 | 5.28 | 5.49 | 51.9 | 0.871
PIn-RT | 297 | 88 | 85 | 0.07 | 833 | 1.48 |9.49 | 1.87 | 5.51 | 5.74 | 56.6 | 0.887

Los datos referentes de PG y PIn (Morales -Gaona, 2019), son normalizados con respecto a N-MORB

(Sun y McDonough, 1989) y se presentan en un diagrama multielemental (Fig. 5.6). Tal como en los

elementos mayores, los valores de PG y Pln se grafican con dreas de color construidas a partir de los

datos publicados por los autores que han estudiado las rocas de las diferentes etapas evolutivas del

CVLP.
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Fig. 5.6. Diagrama tipo spider normalizado con respecto a NMORB (Sun y McDonough, 1989). Lineas de
colores con puntos representan la composicion de las muestras de referencia (Morales-Gaona, 2019) para las
erupciones de PG y Pin. Areas de colores pre, sin y post-caldera: Mahood (1977, 1981a y 1981b); Cruz-Lara
(2015); Gémez-Alvarez (2015); Miguel-Cruz (2016); Tinoco-Murillo (2017); Avila-Ortiz (2018); Morales-Gaona

(2019); Sourisseau et al. (2023).
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La pomez correspondientes al depésito de PG tienen un contenido de bario (Ba) de 16 ppm;
mientras que las muestras correspondientes a los depdsitos de PIn revelan concentraciones de Ba
mas bajas (7 ppm). Esta misma pdmez de caidas (PIn), si son comparadas con las concentraciones
en PG, muestran un ligero enriquecimiento en Pb, y empobrecimiento en elementos como La, Ce,

Pr, Sr, Nd, Zr, Sm, Euy Ti (Tabla 4 y Fig. 5.6).

Generalmente, la mayoria de las muestras del CVLP presentan anomalias negativas en Ba, Sr, Eu y
Ti, incluyendo las de este trabajo. Sin embargo, también se pueden distinguir algunas anomalias
positivas de K y Pb, aunque no estan muy bien desarrolladas, sobre todo en este ultimo elemento

(Fig. 5.6).

Los patrones de tierras raras (REE) (Fig. 5.7) muestran que todas las rocas del CVLP tienen un
comportamiento similar. Las unidades post-caldera presentan valores con mayor variacidn, en
comparaciéon con unidades pre-caldera y sin-caldera. En la regiéon de los elementos mas
incompatibles (La-Sm) se distingue un empobrecimiento de las muestras de Pln con respecto a las
del horizonte PG. En cuanto a los elementos menos incompatibles, las pémez de ambas erupciones

presentan una composicién muy similar (Dy-Lu).
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Fig. 5.7. Diagramas de distribucion de elementos de tierras raras (REE: rare earth elements) normalizados
con respecto a NMORB (Sun y McDonough, 1989). Lineas de colores con puntos representan la composicion
de las muestras de referencia (Morales-Gaona, 2019) para las erupciones de PG y Pin. Areas de colores pre,
sin y post-caldera: Mahood (1977, 1981a y 1981b); Cruz-Lara (2015); Gémez-Alvarez (2015); Miguel-Cruz
(2016); Tinoco-Murillo (2017); Avila-Ortiz (2018); Morales-Gaona (2019); Sourisseau et al. (2023).
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Para ver de mejor manera la anomalia en Eu, las muestran se grafican en un diagrama [La/Sm]N vs.
Eu/Eu* (Fig. 5.8), donde se puede ver que las muestras de PG tiene una mayor concentracion en la
relaciéon Eu/Eu* (3.4) y de [La/Sm]N (7.4) con respecto a PIn (Eu/Eu*=2.8 y [La/Sm]n=4.3). Ambas

muestras caen en el espacio que abarcan las unidades post-caldera.
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Fig. 5.8. Diagrama [La/Sa]N vs. Eu/Eu*. Los puntos muestran las relaciones de las muestras de referencia
(Morales-Gaona, 2019) para las erupciones de PG y Pin. Areas de colores pre, sin y post-caldera: Mahood
(1977, 1981a y 1981b); Cruz-Lara (2015); Gomez-Alvarez (2015); Miguel-Cruz (2016); Tinoco-Murillo (2017);
Avila-Ortiz (2018); Morales-Gaona (2019); Sourisseau et al. (2023).

En resumen, la composicidn quimica de los andlisis de roca total de Pémez Gigante y Planillas es
muy similar, especialmente en cuanto a los elementos mayores. Sin embargo, se observan mayores
diferencias en elementos traza, como los LREE (light rare earth elements), ya que PG presenta

concentraciones mas elevadas en comparacion con Pin.

5.3. Composicion geoquimica de IFu y vidrio de matriz (Mtz)

Asi como los analisis de roca total (RT), los datos obtenidos de los andlisis con microsonda
electrénica (EMPA) en IFu y en vidrio de matriz de pomez (Mtz) se presentan mediante diagramas
TAS (Fig. 5.9), dichos resultados también son presentados con las regiones representativas de

eventos pre-caldera, sin-caldera y post-caldera.
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Las IFu provenientes del horizonte de Pémez Gigante (PG-IFu), revelan concentraciones de SiO; que
van de 76.8 a 77.92 wt.% (en base anhidra). A su vez, el alcalis muestra un rango desde 8.8 a 9.7
wt.%. Por otro lado, el vidrio de la matriz de la Pémez Gigante (PG-Mtz) presenta variaciones en SiO;

que van desde 76.56 a 77.6 wt.% (practicamente igual a PG-IFu) y en alcalis va desde 8.5 a 9.4 wt.%.

En cristales del depdsito de caida piroclastica del volcan Planillas (PIn-IFu), las IFu muestran un rango
en Si0; que va desde 76.7 al 78.1 wt.%, mientras que en alcalis sus rangos van de 8.32 2 9.06 wt.%
(Fig. 5.9). Por su parte, el vidrio de la matriz de las pédmez de Planillas (PIn-Mtz), presenta
concentraciones de SiO, que varian entre el 76.8 al 78.2 wt.%, y de 7.8 a 9.33 wt.% en

concentraciones de alcalis.
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Fig. 5.9. Diagramas TAS de la geoquimica IFu (circulos con relleno) y vidrio de matriz (cruces). Se grafican
dreas con cddigo de color que simbolizan la geoquimica de RT del CVLP (Mahood 1977, 1981a y 1981b; Cruz-
Lara, 2015; Gémez-Alvarez, 2015; Miguel-Cruz, 2016; Tinoco-Murillo, 2017; Avila-Ortiz, 2018; Morales-
Gaona, 2019; Sourisseau et al., 2023).

Practicamente las IFu muestran una composicion quimica bastante similar a las mediciones del
vidrio de matriz (Mtz), aunque en el caso de PG, las IFu tienen mayor contenido de alcalis que el

vidrio de matriz.
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Los datos obtenidos de IFu, Mtz y RT, igualmente se grafican en diagramas A/NK vs. A/CNK (Shand,
1943). Las muestras de PG caen en el campo peralcalino, mientras que para PIn se dispersan en los

tres campos (Fig. 5.10).

16
14 | Peraluminoso ]
Metaluminoso e
S
£
=~ 12 |
g
+ PIn-Mtz
@]
P PIn-IFu
pd
=10 PIn-RT
™
Q PG-Mtz
< PG-IFu
08 | PG-RT
Post-caldera
: Sin-caldera
- | | | [ 1 Pre-caldera
o7 0.8 0.9 1.0 11 12 13 14

Alz03/(CaO+Na20+K20) mol

Fig. 5.10. Diagramas Al203/(Na20+K20+Ca0Q) vs. Al203/(Na20+K20) (Shand, 1943). Se comparan las IFu
(circulos con relleno), pémez (circulos grandes), vidrio de matriz (cruces), y roca total (circulos
grandes)(tomados de Morales-Gaona, 2019) con la geoquimica publicada del CVLP (dreas con cddigo de
color: Mahood 1977, 1981a y 1981b; Cruz-Lara, 2015; Gémez-Alvarez, 2015; Miguel-Cruz, 2016; Tinoco-
Murillo, 2017; Avila-Ortiz, 2018; Morales-Gaona, 2019, Sourisseau et al., 2023).

Los resultados también se grafican en diagramas binarios de elementos mayores vs. silice. En
general se distingue un ligero incremento de silice de PG a Plan. En IFu, Plan presenta la mayor
concentracion (78.07 wt.%. > 77.92 wt.%). En el caso de vidrio de matriz también es mayor en Pln
(76.81 a 78.18 wt.%) que en PG (76.56 a 77.59 wt.%), asi como la de RT. En cuanto a aluminio, las
muestras de PIn tienen una mayor concentracién (Fig. 5.11a). En general se distinguen tendencia
con pendiente positiva en todas las muestras, siendo la de RT la mds pronunciada. Por otra parte,
en el calcio no se ven pendientes claras (Fig. 5.11b), aunque para las muestras de PG son ligeramente
mas altas. Las muestras de Pln muestran una mayor variacidon para este elemento. En el caso de

sodio y potasio, las muestras de PG son mas altas en concentraciones que las de PIn, dando como
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tendencia una pendiente negativa (Fig. 5.11c y 5.11d). Sin embargo, las muestras de Planillas (IFu y

Mtz) muestran una mayor variacion.
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Fig. 5.11. Diagramas Harker para Pémez Gigante y Planillas. Se comparan las IFu (circulos pequefios) y
pomez (circulos grandes) y con el vidrio de matriz de las pomez (cruces de color).
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En hierro (Fig. 5.11e) se observa claramente la tendencia de una pendiente negativa, siendo las
muestras de PG las que tienen los contenidos mds altos, sobre todo en el vidrio de Mtz y en la RT,
ya que para IFu hay mediciones de PG que muestran contenidos mas bajos (presentan mayor
variacién con respecto a PIn). Para el 6xido de titanio (Fig. 5.11f), las concentraciones también son
mayores en PG, sin embargo, al igual que el hierro, la tendencia en IFu no es muy clara. En el caso
del manganeso (Fig. 5.11g) y magnesio (Fig. 5.11h), las tendencias son mucho menos claras, sin
embargo, se podria decir de forma muy general que el manganeso es mayor en PG (sobre todo en
promedios de IFuy Mtz, asi como su valor en RT). Por su parte, el magnesio es ligeramente mayor
en PIn tomando en cuenta solo la RT y las mediciones en vidrio de Mtz, ya que en IFu las

concentraciones mas altas son para PG.

5.4. Contenido de H,0 y CO; en inclusiones de fundido

En la Tabla 5 se muestran los contenidos de agua y diéxido de carbono para las IFu en cristales del

horizonte de PG y del depdsito de caidas de Pln.

Tabla 5. Concentracidn de volatiles en IFu para el horizonte de Pémez Gigante y Planillas. CO2 no fue
detectado en todas las muestras debido a que no presentaban pico en su banda caracteristica.

Muestra SreeiEEd) | et Absorbancia | Concentracién Concentracién
H.0 H20 (%) CO2 (ppm)

PG-IFu01-1E 16.6 0.00166 0.417 3.109 197
PG-IFu01-2E 10 0.001 0.278 3.441 -
PG-IFu01-3E 12.4 0.00124 0.356 3.554 -
PG-IFu01-4E 10 0.001 0.308 3.813 -
PG-IFu01-5E 16.2 0.00162 0.482 3.683 -
PG-IFu02-1E 18.8 0.00188 0.504 3.318 -
PG-IFu02-2E 24.6 0.00246 0.734 3.693 -
PG-IFu03-1E 12.6 0.00126 0.387 3.802 -
PG-IFu03-2E 22.6 0.00226 0.544 2.980 40
PG-IFu03-3E 22.6 0.00226 0.723 3.960 138

PG-IFu04 18.4 0.00184 0.483 3.250 -

PG-IFu06 9 0.0009 0.267 3.672 -
PIn-IFu02-1E 18.8 0.00188 0.82 5.399
Pin-IFu02-2E 11.8 0.00118 0.533 5.591 -
PIn-IFu02-3E 18 0.0018 0.754 5.185 -
PIn-IFu02-4E 9.8 0.00098 0.417 5.267 -
PIn-IFu02-5E 14 0.0014 0.609 5.385 157
PIn-IFu03-1E 13 0.0013 0.679 6.465 -
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PIn-IFu03-2E 11.4 0.00114 0.516 5.603 250
PIn-IFu03-3E 10.8 0.00108 0.454 5.204 =
PIn-IFu04-1E 18 0.0018 0.797 5.481 270
PIn-IFu04-2E 14.8 0.00148 0.674 5.637 =
PIn-IFu04-3E 11.8 0.00118 0.601 6.305 =
PIn-IFu05-1E 12.4 0.00124 0.6 5.990 =
PIn-IFu06-1E 14.2 0.00142 0.646 5.631 =

Los resultados del contenido de agua en las IFu (PG-IFu y PIn-IFu) se graficaron en diagramas binarios

de H20 vs. SiO2 y H20 vs. K20 (Fig. 5.12), los cuales son comparados con los datos provenientes de

las IFu contenidas en cristales de Toba Tala (tomadas de Miguel-Cruz, 2016), esto se hace con fines

comparativos y al ser la erupcién previa a PG. En Pémez Gigante, las IFu (PG-IFu) presentan una

media de 3.53 wt. % en concentraciones de agua, mientras que su rango esta entre 2.97 wt. % a

3.96 wt. %. Por otra parte, en cristales pertenecientes a Planillas (PIn-IFu), las IFu muestran un

promedio de 5.53 wt. % en agua, y a su vez, una variacidn entre el 5.18 a 6.46 wt.%. Es claro que las

IFu en PIn registran mayor cantidad de agua que las presentes en el depdsito de PG.
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Fig. 5.12. Diagramas binarios. a) H20 vs. SiO2. b) H20 vs. K20. IFu en Pdmez Gigante (circulos verdes) y
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Planillas (circulos rosas), también se incorporan valores de IFu en Toba Tala (circulos incoloros) publicados

por Miguel-Cruz (2016).

Para hacer el calculo de presiones de atrapamiento en las IFu, se utilizé la herramienta VolatileCalc

(Newman y Lowenstern, 2002), la cual requiere que se proporcione la composicion del magma, la
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cantidad de volatiles (H,0 en % y CO, en ppm), asi como la temperatura (°C) del magma en cuestién.
El modelo VolatileCalc se utiliza para calcular las presiones de saturacion en fundidos silicatados,
considerando concentraciones de H,O y CO; disueltos. Ademds, este programa realiza cdlculos de
caminos de descompresidn en sistemas tanto abiertos como cerrados. También genera curvas de
solubilidad isobarica, isoplética (con composicidon de vapor constante) y polibarica (para miembros
finales). Adicionalmente, el programa estima las fugacidades de vapores (H,0 y CO;) a temperaturas
magmaticas. En este estudio, ademas de obtener presiones para las IFu de este estudio (PG y PIn),
también se calcularon para las IFu contenidas en cristales del evento sin-caldera (Miguel-Cruz,
2016). Los valores obtenidos son presentados en diagramas de presion contra éxido de silicio y dxido

de potasio (Fig. 5.13).
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Fig. 5.13. Diagramas binarios. a) Presion vs. SiOz y b) Presion vs. K20. IFu en Pémez Gigante (circulos verdes)
y Planillas (circulos rosas), también se incluyen datos de lavas sin-caldera (Toba Tala: circulos incoloros)
tomados de Miguel-Cruz (2016). La presion fue calculada usando VolatileCalc.

Las IFu alojadas en cristales de la unidad sin-caldera, muestran un amplio rango de presiones, las
cuales van desde 2 a 195 MPa (promedio 39.04 MPa), generalmente mas bajo que en PG y PIn. Las
presiones registradas por las IFu de Pémez Gigante (PG-IFu) van de 80 a 120.5 MPa, por otro lado,
las IFu de Planillas (PIn-IFu) dan presiones que varian de 178.9 a 234.7 MPa, por lo que se infiere
que los magmas que produjeron las erupciones de Pln se encontraban a mayor profundidad.
Ademas, las gréficas de la Fig. 5.12 y 5.13 muestran que las IFu en el horizonte de PG y PIn contienen
concentraciones similares de silice, asi mismo, las IFu en PG tienen mayor cantidad de potasio con
respecto a PIn. En cuanto a estos dos éxidos mayores, Toba Tala presenta la mayor variacion en

concentracion.
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5.5. Perfiles de concentracion de H,0 en bahias de fundido

Después de hacer la descripcion petrografica y la preparacion de las BFu, se realizaron mediciones

en transectos que van del interior/fondo a la salida/boca (superficie del cristal). El nGmero de puntos

en cada BFu depende de su tamafio y de la calidad del pulido.
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Fig. 5.14. Perfiles de concentracion de H20 en BFu de Pémez Gigante. Los andlisis puntuales fueron tomados

con FTIR.
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Se midieron seis perfiles para BFu en cuarzos del horizonte de PG (PG-BFu) (Fig. 5.14). Las BFu
medidas varian en longitudes de 119 a 428 micrometros, las concentraciones de agua en el interior

varian aproximadamente de 2.4 a 4.2 wt.%.

Las concentraciones de agua en el interior de las BFu (PG-BFu) son similares o ligeramente mas bajas
que las encontradas en IFu (PG-IFu). Ademas, se pudo notar que para dos BFu hay ligeros aumentos
hacia la salida de la BFu (PG-BFuO02 y PG-BFu03), una mds presenta una concentracion
andémalamente alta en la salida y tres parecen tener un decremento en agua hacia la salida. Por lo
tanto, se utilizaron cuatro BFu para modelarlas y estimar tasas de descompresion. Se descartaron
PG-BFu02 y PG-BFu03 porque al estar hidratadas a la salida de la BFu y tener una concentracion de
H,O mas alta, resulta en presiones de fragmentacién mas altas y, en consecuencia, tiempos de

ascenso mas cortos de lo que realmente fueron.

Para PIn también se midieron seis BFu (PIn-BFu) las cuales muestran un decremento en la
concentracién de agua hacia la salida de las BFu (Fig. 5.15). En longitud varian de 172 a 533
micrometros, y sus concentraciones de agua en el interior de las BFu varian en 2.7 a 4.7 wt.%. En
general, las concentraciones en el interior de las BFu son menores a las registradas en las IFu de la

misma erupcion (PIn).

Al igual que en las IFu, en las BFu de Pémez Gigante y Planillas (PG-BFu y PIn-BFu) hubo medidas
andémalas de CO; o con ruido en esa seccidn, sin embargo, en algunos espectros se pudieron
determinar concentraciones de CO; en el interior de las BFu. Estas varian de 100 a 250 ppm y fueron
tomadas en cuenta para generar archivos de caminos de descompresion (distintos M) y en las

condiciones iniciales para modelar tasas de descompresién magmatica usando Unicamente H;O.
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Fig. 5.15. Perfiles de concentracion de H20 en BFu alojadas en cristales de Planillas. Mediciones puntuales
realizadas con FTIR.
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5.6. Modelos empleando EMBER
Se pudieron modelar tasas de descompresidn magmatica a partir de BFu pertenecientes a las
erupciones post-caldera del complejo volcanico del CVLP: cuatro para el horizonte de PG (PG- BFu)

y seis para el volcan PIn (PIn- BFu).

Las condiciones iniciales, pardmetros de la erupcion y tasas de descompresiéon calculadas se

presentan a continuacion (Tabla 6).

Tabla 6. Condiciones iniciales, parametros para modelar y tasas de descompresion calculadas en BFu
alojadas en cristales de Pémez Gigante (PG- BFu) y Planillas (PIn- BFu).

Long. | H20° | CO2° PO pf M dP/dt | Least Vel.
Clave BFu (um) (%) | (ppm) | T(°C) | (MPa) | (MPa) (%) (MPa/s) | error (m/s)
PG-BFu01 428 2.4 220 750 65.2 20 0.2 0.041 1.769 2.222
PG-BFu04 184 3.2 170 750 80.6 18 0.4 0.102 0.293 3.783
PG-BFu05 321 4 160 750 113.9 18 0.2 0.163 1.061 6.050
PG-BFull 200 4 100 750 105.6 20 0 0.041 0.257 1.515
PIn-BFu01 257 2.7 250 736.3 74.2 15 0.2 0.021 0.227 0.759
PIn-BFu02 533 3.1 250 736.3 91.6 12 0.4 0.021 0.196 0.759
PIn-BFu03 138 4.5 200 736.3 | 139.5 20 0.1 0.184 0.25 6.806
PIn-BFu04 250 3.72 250 736.3 | 111.9 20 3.2 0.082 0.439 3.027
PIn-BFu05 356 4.7 180 736.3 146 18 0.1 0.021 2.412 0.760
PIn-BFu06 172 3.75 170 736.3 | 102.4 20 0.8 0.143 0.231 5.294

Las concentraciones iniciales en PG con mejor ajuste son las que se encuentran en el interior de las
BFu; el H,0 inicial varia de 2.4 a 4.2 wt.% y de CO; va de 100 a 220 ppm dependiendo la BFu. La
temperatura para modelar es de 750 °C. Las presiones fueron calculadas con VolatileCalc y ademas
en la presidn de fragmentacion también se usé Conflow (Mastin y Ghiorso, 2000) para tener un
rango e ir ajustando este parametro hasta encontrar la curva con menor error asociado. Conflow es
un modelo numérico visual, interactivo y de cédigo abierto que calcula el flujo en estado
estacionario de magma y gas en conductos eruptivos verticales y que contiene utilidades de facil
uso para determinar rapidamente propiedades fisicas, termodinamicas y de transporte de fundidos
silicatados, gases y mezclas de fundido-volatiles-cristal (Mastin y Ghiorso, 200). Para utilizar Conflow
se requiere proporcionar la composicidon del magma en wt.% de 6xidos mayores, temperatura (C°),
presiones de almacenamiento, profundidad (m), porcentaje de cristales en el magma, fases

minerales dominantes, ademas del didmetro del conducto volcanico.
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Las tasas de descompresion en PG van de 0.04 a 0.16 MPa/s (Fig. 5.16). Para la BFu que no muestra

un notorio decremento de agua hacia la salida (PG-BFu01), se estimé una descompresion de 0.04-

0.06 MPa/s, lo que equivaldria a velocidades de 1.5 a 2.22 m/s. En la muestra PG-BFu04 se estima

una tasa de descompresién de 0.102 MPa/s, es decir, 3.78 m/s. En PG-BFuO5 la tasa de

descompresion magmatica resultante es de 0.16 MPa/s, con velocidades de 6.05 m/sy en PG-BFul1l

con las tasas mas bajas, las cuales son de 0.04 MPa/s, equivalente a velocidades de 1.51 m/s. Estas

tasas de ascenso calculadas en BFu alojadas en cristales de PG dan un rango de tiempo de ascenso

que varia de 10.64 a 35 minutos aproximadamente, resultando en un promedio de 17.02 minutos.

Los errores asociados segun los cdlculos hechos por EMBER van de 0.25 a 1.769 en unidades

adimensionales.
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Fig. 5.16. Perfiles de descompresion magmadtica en BFu alojadas en cristales de Pdmez Gigante. Los modelos
que se presentan son los que tuvieron mejor ajuste (linea azul) y minimo error asociado (linea punteada). Los
andlisis puntuales con FTIR se representan en la microfotografia en un cuadro rojo y en el perfil se grafican
como un circulo verde.
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Las concentraciones iniciales de PIn (al igual que para el depédsito de PG) tienen menor error con las
condiciones encontradas en el interior de las BFu; el H,0 inicial varia de 2.7 a 4.7 wt.% y en cuanto
a CO;vade 170 a 250 ppm dependiendo la BFu. La temperatura estimada y usada para esta erupcién
fue de 736.3 °C. Las presiones fueron calculadas con VolatileCalc (Newman y Lowenstern, 2002) y
Conflow (Mastin y Ghiorso, 2000) (igual que en PG). Las tasas de descompresidén para PIn van de

0.02 a 0.18 MPa/s (Fig. 5.17).

Para PIn-BFu01 y PIn-BFu02 se estiman tasas de descompresion de 0.02 MPa/s lo que equivaldria a
velocidades de 0.76 m/s. En la muestra PIn-BFuO3 se estima una tasa de descompresion de 0.18
MPa/s, es decir, 6.8 m/s. En PIn-BFu04 la tasa de descompresién resultante es de 0.08 MPa/s, con
velocidades de 3.02 m/s. Para PIn-BFuO05 la tasa obtenida es de 0.02 MPa/s, con velocidades de 0.76
m/sy en PIn-BFu06 con tasas de 0.14 MPa/s, equivalente a velocidades de 5.29 m/s. Estos resultados
en BFu alojados en cristales de PIn proporcionan tiempos de ascenso magmatico que van de 9.60 a
104.01 minutos aproximadamente y con un promedio de 42.14 minutos. Los errores asociados van

de 0.2 a 2.4 unidades adimensionales.
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Fig. 5.17. Perfiles de descompresion magmadtica en BFu alojadas en cristales de Planillas. Los modelos que se
presentan son los que tuvieron mejor ajuste y minimo error asociado. Linea azul, representa el mejor ajuste
para el H20 y la linea punteada representa el mejor ajuste con error acumulado. Los andlisis puntuales con

FTIR se representan en la microfotografia en un cuadro rojo y en el perfil se grafican como un rosa.
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Capitulo 6. Discusion

Este trabajo pretende conocer las condiciones pre-eruptivas y tasas de ascenso magmatico de dos
erupciones distintas en un mismo centro de vulcanismo silicico (CVLP). Es importante caracterizar
este tipo de erupciones para una mejor compresion sobre la dindmica de estos estilos eruptivos
(hidromagmatico y pliniana) y para aportar datos que ayuden a evaluar el riesgo volcdnico que
conlleva su cercania a la zona metropolitana de Guadalajara. Por lo tanto, se estudiaron IFu y BFu
en fenocristales de cuarzo de la erupciéon hidromagmadtica que dio origen al horizonte de Pémez
Gigante (PG) y de la erupcidn de tipo pliniana que produjo un depésito de caidas pirocldsticas

provenientes del volcdn Planillas (Pln).

Para estimar las tasas de descompresidon magmatica utilizando BFu como geoespidémetros, es
necesario conocer condiciones iniciales y de frontera, las cuales podemos obtener a partir de la

geoquimica de vidrios alojados en IFu y BFu, asi como del vidrio de matriz (Mtz) y de roca total (RT).

Debido a que los eventos que dieron origen al depdsito de PG y los depdsitos de caidas de Pln son
post-caldera, es importante conocer la evolucidn geoquimica posterior a la formacion de la caldera,
ya que cambios en su composicidn y contenido de volatiles, pueden modificar propiedades de los
magmas y, por lo tanto, influir en su movimiento a la superficie. Ademas de identificar procesos

magmaticos que hayan desencadenado las erupciones.

6.1. Geoquimica del horizonte de Pémez Gigante (PG) y el depdsito de caidas de

Planillas (PIn)

Los datos publicados en trabajos previos (Mahood, 1977, 1981a y 1981b; Cruz-Lara, 2015; Gomez-
Alvarez, 2015; Miguel-Cruz, 2017; Tinoco-Murillo, 2017; Avila-Ortiz, 2018; Morales-Gaona, 2019;
Sourisseau et al., 2023) y los resultados en esta tesis muestran que todas las rocas del CVLP se
clasifican como riolitas, y que su composicién quimica estd cerca de la transicién entre rocas
alcalinas y sub-alcalinas. Las muestras del CVLP tienen un contenido de SiO; mayor al 75% en peso
(en base anhidra), lo que las define como riolitas de alto contenido en silice. En dlcalis (Na,0+K>0),
se observa que las rocas pre y sin-caldera presentan valores mas elevados en comparacion con la

mayoria de las rocas post-caldera.
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En el diagrama TAS (Fig. 6.1a), se observa una posible tendencia negativa entre PG. Esta tendencia
se evidencié mediante un ajuste de minimos cuadrados, utilizando datos de Ml y Mtz por separado,
asi como en conjunto (incluyendo la roca total). En todos los cdlculos, se obtuvieron tendencias
negativas (-0.6 en IFu, -0.8 en Mtz y -0.7 con IFu, Mtz y RT). Ademads, es importante destacar que la
incertidumbre en los resultados de EMPA para el silice es del 0.27 %. Como resultado, se concluye

que, si bien existe un aumento en el contenido de silice, este es minimamente significativo.

Las IFu, vidrio de matriz (Mtz) y roca total (RT) en PG se grafican en el campo de riolitas alcalinas, al
igual que las muestras pre y sin-caldera. En Pln, la mayoria de los datos en IFu y Mtz también se
grafican como riolitas alcalinas, sin embargo, la geoquimica de RT y algunas mediciones en Mtz e

IFu entran en el campo de riolitas sub-alcalinas (posiblemente por cristalizacién de sanidino).

Los magmas del CVLP han sido reportados como riolitas medianamente peralcalinas a
metaluminosas (Mahood, 1981; Clough et al.,, 1982) y algunos productos post-caldera como
peraluminosas (Sourisseau et al.,, 2023). Ademas, en la parte occidental de la FVTM se han
documentado otros magmas peralcalinos, como la ignimbrita Guadalajara (3.3 Ma) y el Volcan las
Navajas (Mahood et al., 1985). Los magmas peralcalinos son aquellos que tienen una relacidn
(alcalis/aluminio)>1 y se caracterizan por distintivos piroxenos sédicos de color verde como
augerina-augita y/o anfiboles sddicos como riebekita (Gill, 2010), ademas de feldespato alcalino,
cuarzo, fayalita, ilmenita, magnetita, aegnigmatita, y biotita (Macdonald et al., 2021). Aunque en el
CVLP no se reporta augerina-augita, se ha reportado ferrohedenbergita y la mayoria de las fases
distinguidas por Macdonald et al. (2021). La mineralogia identificada en las unidades porfiriticas son:
sanidino, cuarzo, ferrohedenbergita, fayalita y titano magnetita (Mahood, 1981b). En el CVLP, el
olivino y el clinopiroxeno son excesivamente ricos en hierro (54.4-66.64 wt.% en fayalita y 29.6-
31.19 wt.% en ferrohedenbergita), a menudo contienen mas manganeso que magnesio (3.31-3.79
wt.% de Mny 0.15-0.38 wt.% de Mg en fayalita; 1.28-1.56 wt.% de Mn y 0.28-0.75 wt.% de Mg en
ferrohedenbergita), y el clinopiroxeno es una ferrohedenbergita con solo cantidades moderadas de

sodio (0.48-1.07 wt.%) (Mahood, 1981b y Miguel-Cruz, 2016).

La presencia de sanidino y cuarzo en un magma peralcalino depende de la composicién del magma
y de las condiciones de cristalizacién; en rocas del CVLP son las fases dominantes. En las pdmez del
horizonte de PG la cantidad de cristales es de 1 a 5 %, donde la fase que predomina es el sanidino,
mientras que, en PIn, la cantidad aproximada de cristales es de 11 % (Sourisseau et al., 2020), en

este caso la fase dominante es cuarzo.
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Para apreciar la peralcalinidad de las muestras, su composicidn se grafica en diagramas de indice de
Peralcalinidad (P.l.) vs. silice (Fig. 6.1b). El diagrama presenta (al igual que en diagramas TAS) una
tendencia con pendiente negativa; se aprecia que practicamente todas las rocas que se clasifican
como alcalinas en diagramas TAS, entran en el campo de rocas peralcalinas. Por lo que, tanto la
muestra de roca total (PG-RT) y vidrios (PG-IFu y PG-Mtz) de PG se clasifican como peralcalinos. En
PIn se da el mismo efecto que se aprecia en el diagrama TAS. La muestra de roca total (PIn-RT) y
algunos vidrios de matriz (PIn-Mtz) salen del campo peralcalino, pero la mayoria de las IFu (PIn-IFu)

se clasifican como peralcalinos.
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Fig. 6.1. Tendencia de evolucion magmadtica post-caldera en el CVLP. a) Detalle de diagrama TAS en
composiciones rioliticas, PG es alcalina, mientras que Pln se ubica entre la serie alcalina y sub-alcalina. La
flecha azul representa la perdida de alcalinidad por la posible cristalizacion de sanidino. b) Diagrama de
indice de Peralcalinidad vs. Silice, la flecha verde representa la disminucién de peralcalinidad de PG a Pin

(limite desde 0.95 por los posibles errores analiticos).

La “alcalinidad” puede ser cuantificada comparando el total de contenido alcalino de una roca
volcdnica con su contenido de Al,O3 en proporcidon molar. Por ello, se representaron los analisis en
diagramas A/NK vs. A/CNK (Al,03/Na>0+K,0 molar vs. Al,03/CaO+Na,0+K,0 molar) de Shand (1943)
(Fig. 6.2a). Los vidrios en IFu y en Mtz de pdmez que pertenecen a PG (PG-IFu y PG-Mtz) se grafican
en el campo peralcalino, sin embargo, la roca total (PG-RT) y algunas IFu (PG-IFu) se encuentran

cerca del limite peralcalino-metaluminoso (una IFu se ubica en dicho limite).

En el caso de PIn (estratigraficamente superior), se observa que las IFu (PIn-IFu) y el vidrio de matriz

(PIn-Mtz) se dispersan en los campos peralcalino, metaluminoso y peraluminoso. Por otra parte, la
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composicion de su roca encajonante (PIn-RT) cae en el campo peraluminoso, mostrando asi mayor

rango composicional que PG (Fig. 6.2a).

Ademas, las rocas del CVLP que se clasifican como peralcalinas (pre y sin-caldera con algunas post-
caldera) fueron graficadas en un diagrama para rocas silicicas peralcalinas (traquitas y riolitas) (Fig.
6.2b). Todas estas muestras se clasifican como riolitas comenditicas, incluyendo las rocas de PG y
PIn (a pesar de que no todas las muestras de Pln son peralcalinas, se graficaron en la Fig. 6.2b con

fines comparativos).
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Fig. 6.2. Tendencia de evolucion magmadtica post-caldera en el CVLP. a) Diagramas ANK/ACNK (Shand, 1943),
composiciones pre-caldera, sin-caldera y PG entran en el campo peralcalino, composiciones de PIn se
dispersan en los tres campos. Flecha verde muestra la perdida de peralcalinidad y transicion al campo

peraluminoso. b) Diagrama para Traquitas y Riolitas en rocas comenditicas y panteleriticas (Macdonald,
1974), PG al igual que las rocas peralcalinas del CVLP son comenditas, a pesar de que no todas las muestras
de PIn son peralcalinas, se graficaron con fines comparativos. Flecha discontinua naranja muestra aumento
de aluminio de PG a Pin y fleca discontinua roja la perdida de hierro de PG a Pin.

Ademas, algunos elementos que podrian indicar peralcalinidad son el Zr, Rb y Hf (Clough et al.,
1982). Revisando la geoquimica de roca total (RT) en PG y PIn, muestran ligeras variaciones en
elementos trazay en elementos de tierra raras (REE). El Zr y Hf son mas altos en PG (536 y 11.3 ppm)
que en PIn (297 y 8.8 ppm), aunque en Rb es mas alto en PIn que en PG (Tabla 4). Otros elementos
como La, Ce, Nd, Eu y Ti, también presenta concentraciones ligeramente mas altas en PG con
respecto a PIn. La anomalia de europio es mayor en PG que en PIn (Fig. 5.8), por lo que se puede
concluir que PG es mas rica en LREE (light rare earth elements) (Fig. 5.7). Por otra parte, se puede
ver un patroén casi plano en los HREE (heavy rare earth elements) para ambas erupciones, asi como

para todas las muestras del CVLP en general (Fig.5.7).
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Sabiendo que es complejo conocer la evolucién geoquimica post-caldera, es importante conocer la
influencia de procesos magmaticos que pudieron controlar los ligeros cambios quimicos que se
observan, y comprender mejor el sistema magmatico en el que se formaron estos magmas. Por ello,
al solamente contar con andlisis de vidrios de las erupciones estudiadas en este trabajo (PG y PIn),
se toman los resultados publicados en trabajos previos, para vislumbrar de mejor manera los

procesos que pudieran detonar las erupciones post-caldera y de interés en este trabajo.

6.1.1. Cristalizacién Fraccionada
En la mayoria de los estudios recientes sobre sistemas peralcalinos, modelos geoquimicos han
establecido la cristalizacion fraccionada (CF) como el mecanismo que controla la transicion de

basaltos a traquitas/riolitas (set de rocas peralcalinas) (Macdonald et al., 2021).

En el caso del CVLP, la CF pudo haber sido importante para la generacién de los magmas silicicos
peralcalinos pre-caldera y sin-caldera, los cuales han sido documentados como comenditas
rioliticas. Estas rocas comenditicas podrian representar el peralkaline silicic endpoint de estos
magmas (término usado para referirse a composiciones finales que alcanzan distintos linajes
magmaticos de los centros peralcalinos) (Macdonald et al., 2021). Como ya se expuso anteriormente
(capitulo 3.2.5), Sourisseau et al. (2023) plantean un modelo de tres etapas para explicar la génesis
de magmas peralcalinos en el CVLP, en el cual determino cuatro grupos composicionales. Se plantea
que la primera etapa implica la generacion de al menos dos masas cristalinas (crystal mushes), uno
a partir de la cristalizacion fraccionada de un magma parental de composicién similar al cono del
Gachupin (andesita basaltica), y el otro a partir de la cristalizacion del fundido residual altamente
diferenciado. Por lo que constata que fue un proceso importante para generar los magmas iniciales

del CVLP, pero no como un proceso importante en etapas posteriores.

Tomando en cuenta que la primera manifestacidn volcanica post-caldera formo el horizonte de PG,
y que tiene caracteristicas medianamente peralcalinas (P.l.=1-1.15 en PG-IFu); se esperaria que
posterior a la formacién de PG, la CF deberia permitir que el fundido residual siguiera el liquid line
of descent de sistemas peralcalinos y, por lo tanto, su composicion deberia evolucionar a magmas
panteleriticos (otro peralkaline silicic endpoint). Esto implicaria un aumento en Fe y perdida de Al,
ademas de un incremento en el indice de peralcalinidad (P.l.), lo cual no ocurre de PG a Pln (PG-

RT=1.02>PIn-RT=0.87) (Fig. 6.1b).
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Si el magma de PlIn (Arco de lavas sur) hubiera evolucionado por CF a partir del mismo magma o
reservorio que produjo el horizonte PG, la cristalizacidon de ferrohedenbergita, fayalita e ilmenita
podrian explicar la disminucién de Fe, Ti y Mn (Fig. 6.3a), sin embargo, no hay un claro decremento
de Ca (Fig. 6.3b). Por su parte, de PG a PIn hay una disminucién de Na y K (Fig. 6.3c), el cual pudiera
relacionarse con la cristalizacidon de sanidino, pero, por otro lado, no explicaria el enriquecimiento

de Aly Si (Fig. 6.3d).

Como ya se ha documentado, la CF juega un papel importante para la generacién de magmas
peralcalinos, pero en la evolucién post-caldera del CVLP, otros procesos magmaticos debieron haber
interactuado para explicar las ligeras variaciones en elementos mayores y las variaciones mas

marcadas en elementos traza en los productos post-caldera.
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Fig. 6.3. Diagramas Harker de elementos mayores. a) TiOz vs. SiOz: La flecha roja discontinua indica la
perdida de titanio por la posible cristalizacion de minerales ferromagnesianos, en especial 6xidos de hierro y
titanio. b) CaO vs. SiOz: La linea discontinua gris muestra que no es clara una tendencia de pérdida o
ganancia por la cristalizacion de ferrohedembergita. c) K20 vs. SiO2: La flecha discontinua roja muestra el
decremento general entre PG y PIn por la cristalizacion de feldespato. D) Al203 vs. SiOz: La linea naranja
discontinua muestra el aumento general de aluminio de PG a PIn, lo cual no se podria explicar por
cristalizacion de feldespato.
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6.1.3. Fusion parcial

La asimilacidon de la corteza ha sido discutida como un mecanismo de diferenciacién (p. e€j.,
Macdonald et al., 2021). En algunos centros volcénicos se ha propuesto este proceso para generar
riolitas peralcalinas junto con cristalizacion fraccionada. Cubukcu et al. (2012) realizaron
simulaciones geoquimicas mostrando que el fraccionamiento prolongado de cristales dominado por
feldespato, clinopiroxeno, olivino y éxidos de Fe-Ti con asimilacion de la corteza produciria riolitas
peralcalinas pre-caldera a partir de mugearitas pre-caldera y riolitas post-caldera a partir de basaltos

post-caldera en el volcdn Mt. Nemrut, Turquia.

La fusidn parcial progresiva de una fuente regional no podria producir las tendencias observadas en
las lavas post-caldera (Mahood, 1981b). Durante el inicio de la fusidn parcial, se espera la formacion
de magmas con niveles relativamente elevados de Si, Rb, y Cs, y bajos de Fe, Mg, y Ti. Con el
transcurso de la fusién, se espera que los magmas subsecuentes contengan mayores
concentraciones de componentes ferromagnesianos en comparacion con los fundidos iniciales. En
el CVLP no se cumple el incremento de componentes ferromagnesianos, tampoco desde las

muestras de PG a PIn (Fig. 5.11¢,f).

Por su parte, Sourisseau et al. (2023), plantean una etapa intermedia (etapa 2) donde distintos
grados de fusién parcial en masas cristalinas (crystal mushes) de distinta composicion (rico en REE y
pobres en REE), produjeron magmas que dieron origen a la variedad composicional en REE (rare
earth elements) que hay en las rocas post-caldera del CVLP. En el caso de PG (grupo composicional
4 en Sourisseau et al., 2023) corresponden a magmas con altos contenidos en LREE y Zr, mientras
que las rocas de PIn pertenece al grupo composicional con concentraciones bajas en LREE vy
concentraciones intermedia en Zr (grupo 2) (Fig. 5.6, 5.7, 5.8). Ademas, la relaciéon [Lm/Sm]N en PG

(7.46) es mayor que en PlIn (4.31) (Fig. 6.4).

6.1.2. Mezcla de Magmas

La mezcla de magmas ha sido un proceso reconocido en la mayoria de los sistemas silicicos
peralcalinos (Macdonald et al., 2021), habiéndose registrado, entre otros, Menengai, Kenia (Leat et
al., 1984), SW Cerdefia, Italia (Morra et al., 1994), Pantelleria, Italia (Ferla y Meli, 2006), Gedemsa,
Etiopia (Peccerillo et al., 2003) y Olkaria, Kenia (Macdonald et al., 2008). En el Complejo Calderico
de Acoculco (localizado en la parte oriental de la FVTM) se reporta una posible mezcla entre magmas

peralcalinos y calco alcalinos (Sosa-Ceballos et al.,, 2018). En el sector occidental de la FVTM,
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Mahood et al. (1985) describen a la Ignimbrita Guadalajara, como el producto de la erupcion

simultanea de dos magmas comenditicos de composicidn ligeramente distinta.

En el caso del CVLP, Sourisseau et al. (2023) proponen, en la etapa final (3) de su modelo, que la
mezcla de los fundidos magmaticos (rico en REE y pobre en REE) formarian la variedad
composicional de LREE y Zr en los magmas del CVLP. Al usar una grafica [La/SmIN vs. [La]N, se
observa que PG (PG-RT) cae dentro el grupo 4, su composicién es de un fundido rico-REE el cual no
muestra tendencias de mezcla con fundidos bajos en REE. Por otra parte, las muestras de PIn
(grupo2: bajo-REE e intermedio Zr) se formaron a partir de fundidos que sufrieron mayor grado de
fusidn parcial (en comparacion a los de PG), y a su vez se dio la mezcla de magmas (ricos en REE y
pobres en REE). La muestra de PIn (PIn-RT) revela que su composicién es 90% del fundido rico en
REE y 10% de fundido bajo en REE. Los grupos composicionales 1y 3, también muestran tendencias
de mezcla (Fig. 6.4). Ademas de lo anterior, Sourisseau et al. (2023) con imagenes SEM, reportan
texturas de pémez bandeada (pdmez blanca con pomez gris clara) en los fragmentos juveniles del

grupo composicional 2, al cual pertenecen San Miguel, Planillas y el Tajo.
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Fig. 6.4. Diagrama [La/Sm]n vs. [La]n de RT para PG (circulo verde) y Pin (circulo rosa) y productos post-
caldera en el CVLP. Linea azul representa la cristalizacion fraccionada (CF) desde un magma parental de
composicion similar a la del cono Gachupin (puntos representan aumentos de 10). Las lineas de mezcla (en
verde) se grafican entre los miembros finales representados por lavas de Tajo para el grupo 2 y por lavas del
culebreado para el grupo 3 (pobre-REE y rico-REE), cada punto representa proporciones que van de 10 en 10.
Las tendencias A y B, representan la tendencia de fusion parcial de fundidos pobres y ricos en REE
respectivamente. Las dreas de color representan las concentraciones de los fragmentos juveniles de los
distintos grupos composicionales y los cuadros y estrellas con relleno negro representan muestras de lavas
de los distintos grupos composicionales (adaptado de Sourisseau et al., 2023).
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En conclusién, desde poco después de la formacién de la caldera (TT a PG) hasta la formacién de los
Arcos de Lavas Sur (PIn), hay perdida de peralcalinidad. Estos cambios son dificiles de explicar
solamente a partir de CF y AC, y tomando en cuenta que el magma que formo PG evoluciono hasta
llegar la composicion de PIn. Sin embargo, como propone el modelo genético de Sourisseau et al.
(2023), hay una gran posibilidad que una vez formados los magmas peralcalinos rioliticos, procesos
magmaticos como cristalizacién fraccionada, fusién parcial y mezcla de magmas interactien entre
si, generando masas cristalinas y fundidos altamente diferenciados, que dieron origen a la variedad

composicional (en REE) que se ve Unicamente en concentraciones de elementos traza.

6.2. Condiciones barométricas de los reservorios magmaticos de PG y Planillas

Los resultados obtenidos a partir de las IFu y las BFu alojadas en cuarzo, muestran distintas
condiciones de almacenamiento (profundidades) para los reservorios magmaticos de la PG y PIn. En
el caso de la PG las concentraciones de H,O de las IFu (~3 a 4 wt.%) son ligeramente mas altas que
las concentraciones de H,0 encontradas al interior (fondo) de las BFu (2.4 a 4 wt.%). El CO; solo
pudo ser medido en algunas IFu y BFu, con concentraciones que van de 40 a 220 ppm. De manera
general se ve que los contenidos de volatiles en estos defectos cristalinos (IFu y BFu) interceptan en
un rango (Fig. 6.5a) y, por lo tanto, las presiones y profundidades calculadas son similares. En PIn el
contenido de agua en el interior de las BFu (2.7-4.7 wt.%) es claramente menor al encontrado en las
IFu (5.2 — 6.5 wt.%), de hecho, el rango de concentraciones no se intercepta (Fig. 6.5b). El CO, al
igual que en PG, solo fue posible medir en algunas IFu (maximo de 270 ppm) y BFu (170-250 ppm).
La mayoria de las BFu en PIn parecen haberse reequilibrado a concentraciones mas bajas de H,0 en
comparacién con IFu. Dicho reequilibrio implica la presencia de un periodo inicial de ascenso mas
lento, probablemente como resultado del movimiento del magma desde un reservorio magmatico
profundo hacia un sistema de conductos en desarrollo u otro reservorio menos profundo, antes del

ascenso final del magma a la superficie (Myers et al., 2018).
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Fig. 6.5. a) Diagrama H20 vs. CO:2 con isobaras para Pémez Gigante, las presiones en IFu y BFu entran en un
rango aproximado de 65 a 120 MPa . b) Diagrama H:0 vs. COz con isobaras de Planillas, las presiones
encontradas en IFu son mayores a las obtenidas en BFu.

Los rangos de presién obtenidos a partir de la medicion de volatiles disueltos en IFu y BFu, se pueden
explicar por algunas razones, fuga de agua o reservorios magmaticos complejos (gran camara

magmatica vs. multi-reservorio).

6.2.1. Fuga de agua

Algunas IFu medidas en cuarzo provenientes de las pomez de caida de PIn, resultaban en
concentraciones de H,0 andmalamente bajas (2.4-4.5wt.%) con respecto a la mayoria (5.2-6.5wt. %),
lo que implicaria que esos fundidos quedaron atrapados a muy bajas presiones, o que el agua se
haya fugado de la IFu. La causa de que esas IFu (4 de 17) contengan menos agua que la mayoria (Fig.
6.6b), podria ser por la pérdida de agua (H,0) debido a la difusion a través del cristal, por lo que se
descartaron sus mediciones y no se presentan en las graficas de presion (Fig. 6.6d). A pesar de
descartar estas IFu con concentraciones andémalamente bajas, el rango de presiones estimado para

PIn sigue siendo mas amplio que el de PG (Fig. 6.6c, d).

En los diagramas H,0 vs. K;0, las tendencias observadas en IFu de PG, muestran una pendiente
positiva, lo cual podria deberse a que en el momento que quedaron atrapados esos magmas, no se
consumian estos componentes. No obstante, para el momento que se formaron las BFu, se ve una
disminucion de K;0 y H,0, lo cual podria explicarse por la exsolucién de volatiles, disminuyendo asi
la cantidad de H,0O disuelto. La pérdida de K,O pudo deberse a una breve etapa de cristalizacion que
consumia ese componente o a un mayor grado de fusion parcial, el cual habria disminuido su
concentracién. Respecto al aumento de K;O desde el interior hasta la salida de las BFu, una

explicacion factible podria ser el enriquecimiento de dicho elemento en el fundido durante la
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pérdida de H,0, a que haya ocurrido un proceso de cristalizacidon secundaria hacia la salida (Fig. 6.6a

y 6.6¢).
! & PG-BFu(f
a o X
6 Y PG-BFu(in) PN Contenidos
O PG-IFu enlfu
5 L
________________ 1
o 4 kg Contenidos iniciales
°\_ Contenidos en w © <§o en sty
§ 4| IruysR k@0 ©
2 e D ¢ 5~ i
N2} <
I
1 @ PIn-BFu(fn)
I Y Pin-BFu(in)
0 M 0— L @ Pin-IFu
4 5 6 74 5 6
K20 (wt. %) K20 (wt. %)
250 250 ® [ ]
C d @  Region d_elpl "
200F . reservorio Fianilias
[ 200 ® v
;_@150i 150f — g
E - Regién del
~ 2o ) (@) plumbing system somero
S 1001 Region del % o QQO 100 de Planilla
S [ reservorio o O r
] t ff Q) 4
o L 7S B S U ¥ A il
Q. so0f 50 F
[ °oe® ©
0 - .
4 s 'a 5

5
K20(wt. %)

K20(1 v?/t. %)

Fig. 6.6. a) Diagrama agua vs. potasio de Pémez Gigante. b) Diagrama agua vs. potasio de Planillas,
mostrando IFu descartadas (contorno con guiones) para el cdlculo de presiones. c) Diagrama presion vs.
potasio de Pémez Gigante. d) Diagrama presion vs. potasio de Planillas. En cada diagrama se grafica los
valores de IFu y BFu, desde su interior (in) hasta su salida(fn), unido por una linea de color.

En PIn se observa una tendencia similar en IFu (pendiente positiva), lo que también podria deberse

a que las fases que cristalizaban no consumian estos componentes. Sin embargo, la concentracién

en K,0 del interior de las BFu es mas variable que el contenido de dicho 6xido en las IFu. En este

caso, procesos como mezcla o fusién parcial pudieran ser mas claros, sobre todo porque los

contenidos en el interior de las BFu llegan a ser menores y mayores a sus IFu. A pesar de esto, las

concentraciones de K,O en la salida de estas mismas BFu vuelven a estrecharse en un rango mas
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limitado, lo que se traduce en lineas de evolucidén con pendientes positivas y negativas (en algunos
casos la pendiente es muy pronunciada, lo que implica un cambio minimo en sus concentraciones)

(Fig. 6.6b y 6.6d).

6.2.2. Reservorio grande vs. multi-reservorio

Se han propuesto distintas configuraciones para el sistema magmatico que alimenta el vulcanismo
peralcalino. En el volcan Furnas, Islas Azores, Portugal (Jeffery et al., 2016) y en la caldera Cinque
Denti, Italia (Liszewska et al., 2018) se han presentado modelos con grandes camaras magmaticas
zonificadas, y con regiones de masas cristalinas (crystal mush). En Pantelaria, Italia (Neave, 2020) y
en el volcan Changbaishan-Tianchi, limite entre China y Corea del Norte (Hammond et al., 2020) se
proponen plumbing systems con reservorios a distintas profundidades, los cuales se pueden ir

solapando o interconectando.

En el CVLP, Mahood (1980) y Miguel-Cruz (2016) interpretaron el reservorio magmatico de Toba
Tala (sin-caldera), como una gran cdmara magmatica zonificada. Por otra parte, Almaguer et al.
(2020) determinan que por debajo del CVLP, hay un sistema magmatico que ubica dos reservorios
principales (uno ubicado por debajo de las fallas anulares al sur, y otro por debajo del Arco de lavas
al sur). Adicionalmente, Sourisseau et al. (2023) proponen la ubicacidén de una tercera camara
magmatica por debajo de Colli. A partir de ello, y tomando en cuenta los datos obtenidos en este
estudio (sobre todo el rango de presiones determinadas en IFu y BFu de PIn), se podrian tener dos
posibles configuraciones del reservorio post-calderico: una gran camara magmatica o un sistema

multi-reservorio.

Escenario de una Gran Camara Magmadtica Post-caldera: La erupcion volcanica, que expulséd
aproximadamente 20 km® de magma, dando origen a la unidad sin-caldera (~95 ka), provocd el
colapso del techo de la cdmara magmatica, dejando un reservorio magmatico relativamente mas
pequefio. Con el tiempo, el magma residual del reservorio (de la misma composicion que la ultima
porcién de Toba Tala), evoluciono ligeramente y alimentaria las erupciones post-caldera (depdsito
de PG, domos centrales y los domos anulares antiguos y jovenes). Aunque no se descartan pequefias
inyecciones de magmas mas profundos entre los 95 ka y 80 ka, aproximadamente a los 75 ka la
camara debid tener un gran aporte de nuevo magma, ya que un levantamiento topografico termino
con el lago intra-caldera. Mahood (1981b) propuso que el reservorio magmatico original sufrid
expansién debido a dicho aporte de magma, el cual desencadenaria el vulcanismo extra-caldera

(San Miguel, PIn y el Tajo). Sin embargo, los magmas que formaron el Arco de lavas al sur estan

98



alineados con una falla regional, por lo que es mas factible que el magma se alojé en reservorios
alternos. Ademas, la variacion de presiones registradas en IFu y BFu de PIn (179-235 MPa en IFuy
75-140 MPa en BFu) es dificil de explicar con una sola cdmara magmatica, y es mas probable que la

variacion se deba a que las IFu y BFu atraparan fundidos de distintos reservorios.

Escenario de un multi-reservorio Post-caldera: Después del evento sin-caldera, el colapso del techo
provocaria fracturamiento de la roca encajonante a distintos niveles corticales del basamento. Esto
permitiria el ascenso del magma, quedando dispuesto en multiples reservorios magmaticos a
distintas profundidades y con posible interconexion entre ellos. Dichos reservorios alimentaron los
eventos eruptivos posteriores, que con el tiempo presentarian ligeros cambios quimicos en
elementos mayores (perdiendo peralcalinidad), pero con una diferencia mas marcada en LREE (light
rare earth elements) (Sourisseau et al., 2023). En tal escenario, la recarga de un gran volumen de
magma también pudiera explicar el levantamiento topografico que estaria relacionado con el Arco
de lavas sur (~75 ka), ademas de proporcionar la energia térmica necesaria para fundir en mayor
grado las masas cristalinas (crystal mushes) propuestas por Sourisseau et al. (2023). Con lo anterior,
el amplio rango de presiones registradas para PIn, se podria explicar con el acarreo de cristales desde
una camara magmatica profunda (~ 6.6-8.6 km) a un reservorio somero (~3-5.2 km) previo a la
erupcion. Ademds, Myers et al. (2018), también propone sistemas multi-reservorios en las
erupciones de Bishop Tuff (0.77 Ma), Oruanui (25.4 ka) y Huckleberry Ridge Tuff (2.08 Ma). La mayor
concentracién de volatiles que encontraron en IFu, las relacionan a un reservorio magmatico
profundo, mientras que las concentraciones mas bajas en BFu, las interpretan como fundidos de

reservorios mas someros (en camino a la superficie).

En resumen, a partir de las presiones calculadas en PG (Fig. 6.6c) y PIn (Fig. 6.6d), y las distintas
camaras magmaticas propuestas por Almaguer et al. (2020) y Sourisseau et al. (2023), se sugiere la
existencia de un sistema de multiples reservorios. El reservorio intra-caldera relacionado con PG se
encontraba a profundidades que van aproximadamente de 2.5 km a 4.5 km. En cambio, el reservorio
ubicado al sur del complejo, asociado con PIn, puede interpretarse como un sistema multinivel, en
el que las IFu se formaron aproximadamente a 6.6-8.6 km de profundidad, mientras que las BFu

capturaron fundidos en reservorios mas someros (alrededor de 3-5.2 km).
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6.3. Tasas de ascenso magmatico en erupciones hidromagmaticas y plinianas del

CVLP

El horizonte de PG (grupo composicional 4 en Sorisseau et al., 2023) se forma casi posteriormente
a la formacion de la caldera (Toba Tala) y del lago intra-calderico. El volumen de magma extruido
que formo Toba Tala es de 20 km? segiin Mahood (1980) y de 23 km3 segin Wright (1981), ademas
se ha estimado la ubicacién de la cdmara magmatica con profundidades de 6 a 8 km a partir de
estudio de IFu (Miguel-Cruz, 2016). Estudios en el horizonte de PG realizados por Mahood (1980) y
Clought et al. (1981) concluyen que el depdsito es formado por el desprendimiento de una cubierta
pumitica del domo sur central Nejahuete, el cual emitiéd una pdmez subacuatica de composicion
riolitica en el lago originando el depésito de PG. Después, siguié un periodo (20 ka) de sedimentacion
fluvio-lacustre hasta el inicio de la resurgencia de la caldera y formacion del Arco de lavas sur (San
Miguel, Planillas y El Tajo) ocurrida entre 75 y 60 ka. Tinoco-Murillo (2017) con base en sus estudios
cartograficos y estratigraficos, mdas datacién 23°U/Th en zircones, propone que el inicio de la
erupcion de la PG fue hace 89.8 ka (86.4 ka en Sourisseau et al., 2020), el cual empezd con una serie
de explosiones hidromagmaticas que dispersaron oleadas piroclasticas basales en todas direcciones
y de acuerdo con la distribucidn de los depésitos, el sitio mdas probable de inicio de la erupcion se

encuentra al sureste del Domo Nejahuete.

Los tiempos de ascenso basados en las tasas de descompresidon estimadas, varian desde 10.6 a 35
minutos, con un promedio de 17 minutos y con velocidades de ascenso promedio de 3.4 m/s. Los
modelos dan una tasa de descompresion (dP/dt) promedio de 0.09 MPa/s, y un rango de 0.04 a 0.16
MPa/s.

El volcan Planillas (grupo composicional 2 en Sourisseau et al., 2023) es uno de los centros eruptivos
extra-caldera en el CVLP que han producido parte de los depdsitos piroclasticos post-caldera. La
erupcion que se modeld en este estudio (PIn), ademas de ser de estilo pliniana, es el depdsito que
tiene mayor porcentaje de cristales (~11 %) en todo el registro estratigrafico. La actividad explosiva
en Planillas comenzé entre 68.9 y 60.1 ka, con una pequeiia columna eruptiva que luego se
intensificd formando una columna estable, la cual se dispersé al norte formando espesos depdsitos

de caida ligeramente estratificados (Sourisseau et al., 2020).

A partir de los datos obtenidos aqui, el tiempo de ascenso promedio estimado en esta erupcion es
de 42 minutos , el tiempo minimo es de 9.6 minutos, mientras que el tiempo maximo registrado es

de 104 minutos (1.7 horas). La velocidad de ascenso promedio es de 2.9 m/s (menor a la registrada
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en PG). La tasa de descompresion promedio es de 0.078 MPa/s (menor que PG), y varia desde 0.02

a 0.18 MPa/s.

Las tasas de descompresidn calculadas en estas erupciones dan, en promedio, valores mas altos en
Pémez Gigante (PG=0.091 MPa/s > PIn=0.078 MPa/s), sin embargo, son tasas de descompresién que
no muestran grandes diferencias, lo que sugiere la necesidad de una hipdtesis que pueda explicar
como los bloques de Pémez Gigante pudieron conservar su gran tamafno y, al mismo tiempo,
mantener velocidades similares a la erupcion pliniana. Por su parte, en Pln se registra el valor mas
alto en una BFu (PIn-BFu03=0.18 MPa/s > PG-BFu05=0.16 MPa/s), y también se observan los valores
mas bajos, los cuales se presentan en tres BFu de esta erupcién (PIn-BFu01, PIn-BFu02, PIn-BFu05 =
0.0205 MPa/s < PG-BFull = 0.041 MPa/s), lo que indica que esta erupcidén presenta la mayor
variacion en dP/dt. Estos resultados podrian ser atribuidos a cambios en las propiedades del magma
o del conducto durante la erupcién pliniana. No obstante, con la cantidad de datos presentados
(cuatro para PG y seis para PIn) y al solaparse los valores de ascenso magmatico, se necesita una
mayor cantidad de datos y estimaciones para determinar si la naturaleza de las erupciones es

determinante para influir en las velocidades de ascenso magmatico.

En la seccidén 6.2 se asume un escenario multi-reservorio debido a la existencia de una gran falla al
sur del CVLP, al amplio rango de concentraciones de H,O en IFu para PIn y por las conclusiones a las
que llegan Almaguer et al. (2020) y Sourisseau et al. (2023). En la Fig. 6.7 se muestran un esquema
que ilustra las condiciones iniciales y de ascenso magmatico en las erupciones de PG y PIn tomando
en cuenta un sistema multi-reservorio y las masas cristalinas (crystal mushes) con sus respectivos

fundidos residuales propuestos por Sourisseau et al. (2023).
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Fig. 6.7. Modelos esquemdticos multi-reservorio post-caldera con magmas parentales (MP), masas
cristalinas (MC-1 y MC-2) y fundidos residuales (FR-1y FR-2) bajo el CVLP (no a escala). a) Erupcion
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Considerando el modelo genético de tres etapas para la formacién de magmas peralcalinos post-
caldera (Sourisseau et al., 2023). Previo a la formacién de los magmas de PG y PIn, se da la formacién
de masas cristalinas (crystal mushes) a partir de un magma parental de composicién andesitico-
basaltica (similar a el cono Gachupin), el cual sufre cristalizacidn fraccionada, dando origen asi a
masas cristalinas pobres en REE (MC-1) y sus fundidos residuales altamente diferenciados (FR-1).
Posteriormente, a partir de la cristalizaciéon de este fundido residual (FR-1) se forma una segunda
masa cristalina mas rica en REE (MC-2). Los magmas que generaron el depédsito de PG, se originaron
a partir de bajos grados de fusion parcial de la masa cristalina rica en REE (MC-2), formando asi un
fundido rico en REE (FR-2), a profundidades entre 2.5 km y 4.5 km (Fig. 6.7a). Por su parte, el
reservorio que alojé los magmas relacionados con el Arco de lavas al Sur y, en consecuencia, las
lavas y productos piroclasticos de Planillas, evolucionaron desde un cdmara magmatica profunda
(aproximadamente de 6.6-8.6km), en la que las masas cristalinas (MC-1 y MC-2) sufrieron un mayor
grado de fusion parcial (posiblemente por la inyeccién de magma mdas profundo), generando
fundidos ricos (FR-2) y pobres (FR-1) en elementos de tierras raras, los cuales pudieron experimentar
procesos de mezcla en reservorios mas someros (aproximadamente 3-5.2 km) durante su ascenso

hacia la superficie (Fig. 6.7b).

6.3.1. Hidratacion secundaria en BFu del horizonte de Pémez Gigante

Aunque para la erupcion de PG se modelaron BFu con gradiente hacia la boca(salida), es importante
tomar en cuenta el efecto que pueda generar el agua superficial (hidratacion secundaria), ya que
puede aumentar los contenidos de H,O (especialmente H,Om) en las BFu hacia la salida. Se ha
reconocido que la hidrataciéon depende de la temperatura y humedad (Friedman y Long, 1976;
Anovitz et al., 1999, 2006) y a su vez el aumento de H,Om conduce a una temperatura de transicion

vitrea artificialmente mas baja (Liu et al., 2007).

En obsidianas arqueoldgicas con edades de ~33 ka (que han estado en contacto con fluidos
calientes) se les ha atribuido una hidratacion que puede afectar los bordes desde 15 hasta 30 micras
en profundidad del vidrio (Friedman y Smith, 1960). Liu et al. (2007) estima un rango de 30 micras
para el caso de Oruanui, Taupo, Nueva Zelanda (26.5 ka). En el CVLP, el horizonte de PG estuvo al

menos 20 ka en un ambiente subacudtico, en ese periodo la hidratacidn pudo ser intensa.

En este trabajo, dos BFu en PG muestran un ligero enriquecimiento hacia la salida (PG-BFu02 y PG-

BFu03) (Fig. 5.14), por lo tanto, no fueron usadas para modelar. Otra BFu no tiene un gradiente claro
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(PG-BFul1l), sin embargo, si se usé para modelar tasas de descompresion (no resulto con la dP/dt
magmatica mas alta). Por lo que solamente en la mitad de las BFu de PG presentan un gradiente
claro hacia la salida. Aun asi, los datos obtenidos en esta BFu para PG deben tratarse con precaucién
y tomar en cuenta que pudieran estar “artificialmente” elevados por hidrataciéon. En futuros
estudios se podrian medir contenidos de agua en BFu provenientes de erupciones hidromagmaticas
y/o subacudticas para poder evaluar mejor el efecto de segunda hidratacion y determinar si la

técnica pudiera servir como diagndstico de este tipo de erupciones.

6.4. Comparacion de tasas de ascenso en otras erupciones utilizando BFu como

geospidémetros

Revisando las velocidades de ascenso magmatico estimadas a partir de BFu en otras erupciones, las
tasas de descompresion magmatica (dP/dt) obtenidas de PG (0.041 MPa/s—0.163 MPa/s) y Pln
(0.0205 MPa/s—0.184 MPa/s) se comparan con las publicadas en erupciones de composiciones
silicicas; Oruanui (Taupo) con tasas de 0.001 a 0.07 MPa/s, Huckleberry Ridge Tuff (Yellowstone) con
tasas de 0.008 a 0.11 MPa/s, y Bishop Tuff (Long Valley) con tasas de 0.016 a 0.35 MPa/s (Myers et
al., 2018). También son comparables con erupciones basalticas, por ejemplo, la dP/dt magmatica de

0.02 a 0.13 MPa/s en Seguam, Alaska (Newcombe et al., 2020).

Georgeais et al. (2021) presentan un recalculo de las tasas de descompresién magmatica (dP/dt) de
varias erupciones, incluyendo las de 1985 en el Monte St. Helens (Humphreys et al., 2008), la de
1974 en el Volcan de Fuego (Lloyd et al., 2014), las de 1500, 1650y 1959 en Kilauea (Ferguson et al.,
2016), las ocurridas hace 27 ka en Taupo, hace 767 ka en Long Valley y hace 2 Ma en Yellowstone
(Myers et al., 2018), la erupcidon de 2017-2018 en Ambae/Aoba (Moussalamm et al., 2019), la
ocurrida a finales de la Edad del Bronce (Minoica) en Santorini (Myers et al., 2021) y la de diciembre
de 2018 en Ambrym (Moussalamm et al., 2021). Ademas de evaluar la calidad de EMBER, su objetivo
fue proponer un protocolo uniforme para poder comparar dP/dt en distintas erupciones. El
protocolo implica usar las condiciones iniciales obtenidas de las concentraciones en BF (no en IFu),
la presencia de gas inicial en el sistema (desde 0-3.2 wt.%) y las mismas férmulas para los

coeficientes de difusidon en los calculos.

Los resultados que se obtuvieron para PGy Pln (siguiendo el protocolo propuesto) y los recalculados

por Georgeais et al. (2021) son graficados en un diagrama de tasas de descompresién magmatica
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versus magnitud (Fig. 6.8). Aunque no se conoce con exactitud los valores de las magnitudes de las
erupciones hidromagmatica de PG y pliniana de Pln, se da un posible rango a partir del volumen de
material expedido (Mahood, 1980; Tinoco-Murillo, 2017; Sourisseau et al., 2020). Se puede
distinguir que las erupciones de PG y PIn se encuentran en el mismo rango que las supererupciones
silicicas estudias por Myers et al. (2018) y son equiparables a dos de las erupciones en Kilauea (1500
y 1959)(Ferguson et al., 2016). Ademas, los valores mas altos para PGy Pln (circulos grandes en Fig.
6.8) son comparables con los valores mas bajos en la erupcidn pliniana y silicica de Mt. St. Helens
(Humphreys et al., 2008), la erupcion basaltica sub-pliniana en Fuego (Lloyd et al., 2014), la erupcidn
basaltica de tipo hawaiana de Ambrym (Moussallam et al., 2021) y la erupcién basaltica de tipo
pliniana de Ambae (Moussallam et al., 2019). La razén por la cual las tasas de descompresion mas
altas de PG y PIn son comparables con las tasas mas bajas de erupciones basalticas podria deberse
a la influencia de varios factores. Entre estos, se incluye la posible disminucién de la temperatura
en los magmas basalticos durante la erupcidn, lo que podria provocar un aumento en la viscosidad
Yy, por consiguiente, una mayor resistencia al ascenso. En contraste, los magmas rioliticos (PG y PIn)
podrian haber experimentado un ascenso mds rdpido debido al incremento de presion en el
conducto, posiblemente ocasionado por la exsoluciéon de volatiles disueltos en el magma. Sin
embargo, estas observaciones constituyen meras suposiciones, y se requeriria la recopilacion de
mas datos para poder modelar erupciones de diversas composiciones y comprender mas a fondo la

interaccion de los factores que controlan el ascenso de los magmas durante las erupciones.

También cabe resaltar que ninguna de las erupciones presentadas, es considerada exclusivamente
freatomagmatica, por lo que no se podria hacer una evaluacidn precisa entre los estilos eruptivos
pliniana y freatomagmatico, no obstante, la erupcién de Oruanui en Taupo, presenta algunas
caracteristicas freatomagmaticas (Liu et al., 2007), y se observa que es comparable con la erupcién
hidromagmatica de PG del CVLP, sin embargo, Oruanui presenta estimaciones mas bajas si se
compara con las tasas de descompresion magmadtica de las supererupciones ultraplinianas de

Huckleberry Ridge Tuff en Yellowstone, Bishop Tuff, en Long Valley y Minoica en Santorini.

Una observacién interesante que se ha sefialado en estudios previos (Ferguson et al., 2016;
Moussallam et al., 2019) es que las erupciones de magmas maficos presentan una correlacion
positiva entre sus magnitudes y las tasas de descompresion mas altas estimadas (Fig. 6.8). Sin
embargo, Georgeais et al. (2021) recopilaron datos de erupciones que abarcan desde basalticas

hasta rioliticas y no encontraron tal correlacién para las composiciones mas silicicas. Los datos
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obtenidos en este estudio respaldan la ausencia de dicha correlacién. Esto podria deberse a
multiples factores, considerando que las erupciones pueden experimentar cambios a lo largo del

proceso. Por lo tanto, se necesitarian mas estudios para comprender este fenémeno en mayor

detalle.
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Fig. 6.8. Compilacion de tasas de descompresion recalculadas con EMBER en funcion de su magnitud. El
tamafio mayor de los circulos indica las tasas de descompresion mds altas estimadas para cada erupcion. Las
muestras del horizonte de Pémez Gigante (PG: en verde) y del depdsito de caidas de Planillas (PiIn: en rosa)
incluyen el valor promedio (estrellas) y rango de incertidumbre (flechas punteadas con signo de
interrogacion. Flecha azul representa la correlacion entre las tasas de ascenso madximas calculadas y la
magnitud en erupciones de composicion basdltica (adaptada de Georgeais et al., 2021).

En cuanto a las velocidades de ascenso magmatico, algunos modelos numéricos han propuesto
velocidades de 0.7 a 30 m/s para el ascenso de magmas de composicidn riolitica en erupciones
plinianas (Myers et al., 2018). Teniendo en cuenta lo anterior, las velocidades estimadas para el
horizonte de PG y Pln intersecan o estan de acuerdo con los valores minimos propuestos (PG: 1.5 —
6.05 m/sy PIn: 0.76 — 6.8 m/s). Otros modelos plantean tasas de ascenso que van de 0.1 a 100 m/s
(p. ej. Woods, 1995; Slezin, 2003), lo que permite también la comparacién con las tasas mas bajas

propuestas.
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Capitulo 7. Conclusiones y recomendaciones

7.1. Conclusiones

e Las muestras del depdsito hidromagmatico de PG (RT, Mtz e IFu) presentan composiciones
de riolitas alcalinas, clasificadas como peralcalinas y a su vez como comenditas. Por su parte,
las muestras provenientes de la erupcién pliniana de PIn muestran una composicion
transicional entre rolitas alcalinas y sub-alcalinas, clasificadas desde peralcalinas a
peraluminosas.

e El magma que origind el horizonte de PG presenta concentraciones mas altas en LREE (light
rare earth elements), mientras que los magmas que dieron origen a Pln muestran
concentraciones mas bajas en estos elementos. Por lo tanto, un proceso importante en la
evolucion geoquimica post-caldera del CVLP fue la fusion parcial. Una masa cristalina
(crystal mush) experimento un bajo grado de fusidn parcial, dando origen al magma de PG.
Por su parte, el magma de Planillas se formé a partir de un mayor grado de fusién parcial
de masas cristalinas y de la subsecuente mezcla entre fundidos ricos en REE y pobres en
REE.

e El sistema magmatico post-caldera se considera un sistema multi-reservorio debido a la
variabilidad en las concentraciones de H,0 y las presiones de atrapamiento. En PG, las
concentraciones de H,0 oscilan entre 3-4% en IFu y entre 2.4-4.2% en BFu, lo que se traduce
en presiones aproximadas de 65.2-120.5 MPa y profundidades de 2.5-4.5 km. En el caso de
Planillas, las concentraciones de H,0 varian entre 5.2-6.4% en IFu y entre 2.7-4.7% en BFu,
lo que pudiera interpretarse como dos reservorios magmaticos, el mas profundo con
presiones que van de 178.9 a 234.7 MPa y profundidades de 6.6 a 8.6 km, y el mas somero
con presiones de 74.2 a 139.5 MPa y profundidades aproximadas de 3 a 5.2 km.

e Las tasas de ascenso magmatico calculadas a partir de BFu del horizonte de PG van de 1.5-
6 m/s, mientras que para Pln, van de 0.76-6.8 m/s. Por lo que la erupcidn pliniana, es la que
tiene un rango mds amplio en velocidades. Sin embargo, en promedio, las tasas de
descompresion magmatica para la erupcién hidromagmatica (PG: 0.09 MPa/s) son mayores
que las de la erupcién de tipo pliniana (PIn: 0.08 MPa/s). A pesar de ello, los valores para

ambas erupciones se traslapan y no hay grandes diferencias.
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La erupciéon pliniana de Planillas exhibe el valor mds alto en ascenso magmatico; no
obstante, no es significativamente superior al de Pémez Gigante. Por lo tanto, se requieren
investigaciones futuras que puedan explicar como la erupcion de Pémez Gigante dio lugar
a la formacion de grandes bloques, ya que estos no experimentaron un grado tan alto de
fragmentacion en comparacidn con las pdmez de Planillas, pero mostraron tasas de ascenso
muy similares.

Las tasas de ascenso de las erupciones post-caldera del CVLP (PG y PIn), son comparables
con aquellas supererupciones rioliticas como la de Oruanui (2.6 m/s), Huckleberry Ridge
Tuff (4 m/s) y Bishop Tuff (13 m/s). Ademas, las velocidades de ascenso magmatico de las
erupciones de PG y Pln se encuentran dentro de los rangos bajos propuestos por distintos
modelos de erupciones volcanicas (0.1-100 m/s).

Aproximadamente la mitad de las BFu alojadas en cristales de PG, no presentan un descenso
en concentracion de H,O hacia la salida (gradiente), lo que podria indicar que estas BFu
experimentaron hidratacidon secundaria debido al entorno en el cual fueron depositadas.
Por lo tanto, la medicién de H,O en BFu pertenecientes a erupciones hidromagmaticas

podria ser un buen método diagndstico para identificar este tipo de erupciones.
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7.2. Recomendaciones

e Realizar estudios de IFu en cristales de todas las etapas evolutivas posibles del CVLP, con el
fin de vislumbrar de mejor manera la evolucién geoquimica entre cada episodio eruptivo en
el complejo.

e De las mismas unidades que se puedan obtener IFu y estén relacionadas con erupciones
explosivas, buscar y preparar el mayor nimero de BFu posible para estimar tasas de ascenso
magmatico.

e Preparar un mayor niumero de BFu procedentes del horizonte de PG para determinar si la
medicion de H,O en estas imperfecciones cristalinas pueden servir como indicadores
diagndsticos de erupciones hidromagmaticas. Para este trabajo, se tuvo que proceder con
las pocas muestras que se tenian listas para el andlisis, debido a la necesidad de respetar el
calendario asignado de los equipos analiticos (FTIR y EMPA) y cumplir con los plazos del
programa de posgrado. Ademas, el procesamiento de las muestras es tardado y complejo,
ya que implica ajustar las BFu en el plano horizontal y en el proceso de desbaste, tener
cuidado de evitar la fractura de las muestras para prevenir la pérdida de vidrio.

e Estimar tasas de ascenso magmadtico de diversas erupciones plinianas e hidromagmaticas
para reconocer si el agua subterranea puede tener una influencia sobre las tasas de ascenso
magmatico en erupciones hidromagmaticas.

e Realizar andlisis de contenidos de elementos traza en IFu y BFu para obtener mas
informacidn que pueda ayudar a comprender mejor los procesos magmaticos que
controlaron el vulcanismo post-caldera del CVLP y poder refinar el modelo propuesto por

Sourisseau et al. (2023).
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