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RESUMEN

El Nevado de Toluca es un volcan activo en estado de quietud, localizado en el sector central
del Cinturén Volcanico Transmexicano, 80 km al suroeste de Ciudad de México. Su formacién ha sido
caracterizada por una etapa efusiva inicial (entre 2.6 y 1.15 Ma), de composicion andesitico-dacitica
y una etapa explosiva mas reciente (desde los 42 ka) que se manifesté con la alternancia de cinco
erupciones plinianas (42, 36, 21.7, 12.1y 10.5 ka) y de por lo menos cinco destrucciones de domos (37,
32,28, 26'y 13 ka) asociados al emplazamiento de flujos de bloques y ceniza alrededor del volcan. Hace
aproximadamente 13 ka ocurrid el evento més reciente de destruccion de domo, con el emplazamiento en
el sector N-NE de un flujo piroclastico, aqui denominado flujo El Refugio, con un volumen de 0.11 km?.
El deposito esta constituido por dos facies de flujo: facies central, hasta 10 m de espesor, que consiste
de hasta cinco unidades de flujo con clastos de varios decimetros de diametro en una matriz arenosa;
facies lateral, hasta 4 m de espesor, que consiste de una unidad masiva de material arenoso. En la base
de la secuencia aflora un deposito de oleada piroclastica de hasta 30 cm de espesor. Fragmentos de
dacita representan el componente principal del depdsito, con distinto grado de vesicularidad y con una
asociacion mineraldgica de PI-HbI-Opx. Con base en las caracteristicas estratigraficas, petrograficas
y de la textura de los componentes juveniles, se pudo determinar que la extrusion del domo fue un
proceso muy rapido y que su destruccion fue acompafiada por una componente explosiva. El proceso
magmatico que dio inicio a la actividad fue debido a un sobrecalentamiento de la camara magmaética
que promovio6 un proceso de ‘self-mixing’ con movimientos convectivos que llevaron a la cristalizacion
y sobrepresion del reservorio.

Finalmente, poder determinar una componente explosiva asociada a la destruccién de domos
somitales en el Nevado de Toluca, pone en evidencia el alto peligro que este tipo de actividad podria
representar en un futuro para las poblaciones aledafias.

Palabras clave: Nevado de Toluca, Cinturén Volcanico Transmexicano, flujos de blogues y ceniza,
‘self-mixing’.
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ABSTRACT

The Nevado de Toluca is a quiescent volcano located in the central sector of the Trans-Mexican
\olcanic Belt, 80 km southwest of Mexico City. The activity began ca. 2.6 Ma ago, with andesitic to
dacitic lava flows and domes that lasted until 1.15 Ma. During the last 42 ka, the volcano has been
characterized by different eruptive styles, including five dome collapses dated at 37, 32, 28, 26, and 13
ka and five plinian eruptions at 42 ka, 36 ka, 21.7 ka, 12.1 ka and 10.5 ka.

The 13 ka dome destruction is the youngest event of this type, and originated a 0.11 km®block-and-
ash flow deposit on the northeastern sector of the volcano, here named El Refugio flow. The deposit consists
of two facies: channel-like, up to 10 m thick, monolithologic, that is composed of up to five units, with
decimetric dacitic clasts set in a sandy matrix; and a lateral facies that consists of a gray, sandy horizon,
up to 4 mthick. A 30 cm-thick surge layer lies down at the base of the sequence. The main component is a
dacitic lava, with variable degree of vesciculation, with mineral association of PI-Hbl-Opx. Stratigraphic
and petrographic features indicate that the dome was quickly extruded on the summit of the volcano, and
its collapse was accompanied by an explosive component. The magmatic process that probably triggered
the eruption was an overheating of the magma chamber that induced a self-mixing mechanism yielding
to an overpressurization of the system. Finally, the identification of an explosive component associated
with dome destruction events at Nevado de Toluca volcano clearly indicate the high risk that a future
event with such characteristics can represent for populated areas around the volcano.

Key words: Nevado de Toluca volcano, Trans-Mexican Volcanic Belt, block-and-ash flow, self-mixing.

INTRODUCCION

El Volcan Nevado de Toluca (19°09°N; 99°45°W;
4,680 m s.n.m) es un estratovolcan andesitico-dacitico
localizado en el sector central del Cinturén Volcanico
Transmexicano (Pasquaré et al., 1987), 23 km al SW de la
ciudad de Toluca (Figura 1a).

El crater actual del volcan presenta una forma aproxi-
madamente eliptica con una extension maxima este-oeste
de 2 km y una abertura en forma de herradura hacia el este.
En su interior se encuentra el domo “Ombligo”, emplazado
durante la erupcion pliniana Pémez Toluca Superior de hace
10,500 afios (Arce et al., 2003) y dos lagunas (“Laguna del
Sol” y “Laguna de la Luna”) que probablemente representan
antiguos crateres volcanicos (Figura 1b). Los bordes del
crater forman entre ellos dngulos ortogonales y estan for-
mados por residuos de domos parcialmente destruidos por
la actividad explosiva (Macias et al., 1997; Garcia-Palomo
et al., 2002; Arce et al., 2003; Arce et al., 2005; Capra et
al., 2006) y/o tectonica (Garcia-Palomo et al., 2000; Bellotti
etal., 2006).

La actividad del Nevado de Toluca (NdT) se caracte-
riz6 por una fase inicial efusiva constituida por sucesivas
emisiones de lava de composicion andesitica-dacitica des-
de hace aproximadamente 2.6 Ma (Garcia-Palomo et al.,
2002) hasta 1.15 Ma (Bellotti et al., 2006), a la cual sigui6
un hiatus en la actividad magmatica, periodo durante el
cual el volcan sufri6 dos colapsos parciales hacia el sector
sureste (Macias et al., 1997; Capra y Macias, 2000). La
actividad explosiva se reanud6 hace aproximadamente 42
ka con cinco erupciones plinianas de edad de 42, 36, 21.7
ka (Pémez Toluca Inferior, PTI), 12.1 ka (Pémez Toluca
Intermedia, PTIn) y 10.5 ka (Pémez Toluca Superior, PTS),

respectivamente (Bloomfield et al., 1977; Macias et al.,
1997; Garcia-Palomo et al., 2002; Arce et al., 2003; Arce
etal., 2005; Capra et al., 2006), con emisiones de depdsitos
de caida y flujos de pémez, intercaladas con por lo menos
cinco erupciones relacionadas a la destruccion de grandes
domos centrales hace aproximadamente 37, 32, 28, 26 y
13 ka (Bloomfield y Valastro, 1974; Bloomfield y Valastro,
1977; Cantagrel et al., 1981; Heine, 1988; Macias et al.,
1997; Newton and Metcalfe, 1999; Caballero et al., 2001;
Garcia-Palomo et al., 2002), con formacion de depositos de
bloques y ceniza. La actividad mas reciente del volcan se
produjo hace aproximadamente 3,250 afios con la emision
de un flujo de ceniza (Macias et al., 1997).

A pesar de la elevada frecuencia y gran dispersion
espacial de los depositos de flujos piroclasticos existen
muy pocos trabajos previos que presenten un estudio
estratigrafico, petrografico y geoquimico de detalle. Este
trabajo se enfoca en el estudio del flujo de bloques y ceniza
de hace aproximadamente 13 ka cuyo cuerpo principal se
emplazo en el sector norte del volcan en direccion de la
localidad El Refugio, llamado aqui informalmente como
flujo El Refugio (FER). La edad absoluta del deposito no se
ha podido todavia determinar. Garcia-Palomo et al. (2002)
fecharon en el sector norte del volcan un paleosuelo a la
base de dos unidades de flujo de bloques y ceniza que dio
una edad de 13,160 + 89 afios, mientras que Caballero et
al. (2001) reportan un fechamiento de material organico
por encima de un depdsito de flujo de ceniza gris en las
proximidades del Lago Chignahuapan de 13,870 + 445
afios.

En el presente trabajo se aportan datos nuevos sobre la
estratigrafia detallada del depdsito, con base en mas de 50
secciones, asi como sobre las caracteristicas texturales en
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Figura 1. a) Localizacion del Volcan Nevado de Toluca en el Cinturén Volcanico Transmexicano (CVTM). T: Toluca; MC: Ciudad de México; M: Morelia;
G: Guadalajara; TMA: Trinchera Mesoamericana; b) Vista aérea del crater del volcan, en donde se puede apreciar el domo EI Ombligo entre los lagos

de El Sol y La Luna.

sus diferentes facies, determinando ademas el area afectada
por el flujo piroclastico y el volumen de material emitido.
Finalmente, a través de la interpretacion de nuevos datos
petrograficos y geoquimicos del material juvenil emitido,
se tratara de definir el estilo eruptivo y los procesos de
diferenciacion magmatica que dieron origen a este evento
eruptivo.

CARACTERIZACION MORFOLOGICA DEL
AREA DE ESTUDIO

El volcan NdT esta caracterizado por presentar una
gran diferencia morfoldgica, definida como variacion de
inclinacion y textura del reticulo hidrografico entre sus flan-
cos (Norini etal., 2004), debido a la presencia de diferentes
cuerpos geologicos en las distintas vertientes.

El cono mas reciente del NdT esta delimitado del oeste
hacia el este por una clara ruptura en la pendiente y por la
presencia de un gran anfiteatro abierto hacia el este (Figura

2). Los cuerpos geoldgicos que constituyen esta parte del
edificio volcanico estan formados por domos daciticos,
flujos piroclasticos y depdsitos glaciares (Garcia-Palomo
et al., 2002; Bellotti et al., 2006).

La porcion sur del NdT tiene una morfologia irregular
(Figura 2) con crestas planas, y valles profundos con ele-
vada pendiente (>20°) (Norini et al., 2004). En esta area,
los cuerpos que afloran son principalmente domos y flujos
de lava andesitico-dacitica emplazados entre 2.6 y 1.15 Ma
(Bellotti et al., 2006).

La vertiente norte es muy homogénea y relativamente
plana, con una inclinacion promedio inferior a 5°. La mor-
fologia de este lado del volcan es muy regular, interrumpida
por algunos valles poco profundos (Norini et al., 2004) a
excepcion del valle de Zacango (Figura 2), una depresion
de origen tectonica (Garcia-Palomo et al., 2002; Bellotti et
al.,2006). La homogeneidad de esta zona se debe a que esta
conformada por los depdsitos piroclasticos generados en las
etapas explosivas del NdT durante los ultimos 40,000 afios
(Macias et al., 1997; Garcia-Palomo et al., 2002).
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Figura 2. Distribucion espacial del FER en un sector de aproximadamente 120° hacia el norte y este del volcan NdT. Los circulos negros y rojos repre-
sentan los puntos en donde se realizaron las secciones estratigraficas; los circulos rojos al sur del Cerro Putla corresponden a afloramientos en el sector
este del volcan en donde se localizaron depdsitos debajo de la PTS de origen todavia incierto.

DISTRIBUCION ESPACIAL Y ESTRATIGRAFIA

El FER presenta una amplia distribucion en un sector
de aproximadamente 120° hacia el norte y este del volcan
NdT. Los principales rasgos morfoldgicos que delimitan la
extension del FER son el Cerro Tlacotepec hacia el norte, y
los cerros Putla y Tepehuisco hacia el este (Figura 2).

La distancia maxima alcanzada por el flujo piro-
clastico es de aproximadamente 15 km, con un area total
de alrededor de 150 km?*. Los valores de H/L encontrados
para este flujo son muy bajos, de alrededor de 0.12. No se
han observado afloramientos de este evento en las partes

mas proximales al crater, y los depdsitos mas cercanos se
encuentran a partir de una distancia superior a los 6-7 km
del borde del mismo.

El deposito presenta una muy clara ubicacion estrati-
grafica, debido a que normalmente se encuentra entre los dos
depdsitos de caida de la PTI de hace 21.7 kay de la PTS de
hace 10.5 ka o, con menor frecuencia, arriba del deposito de
flujo de bloques y ceniza de hace 28 ka (Figura 3).

Generalmente se encuentra pedogenizado en su parte
superior o en contacto erosivo con un deposito de material
retrabajado (Figura 3) y su base descansa sobre de un pa-
leosuelo de color ocre y/o café.
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Figura 3. Ubicacion cronoldgica del deposito y correlacion entre las columnas estratigraficas que muestran los espesores del FER en sus diferentes facies.
Los diagramas representan las distribuciones granulométricas del depdsito en su facies central (FER02 y FER33) y lateral (FER20, FER36 y FER7S).
M,: mediana; o,: clasificacion; m: metros; P: paleosuelo; R: depdsito de retrabajo; gs: ground surge; FBC: flujo bloques y ceniza; FER: flujo El Refugio;
PTS: Pémez Toluca Superior; PTI: Pomez Toluca Inferior; FPR: Flujo Pomez Rosa.

En el sector este del volcan se han encontrado depd-
sitos debajo de la PTS (10.5 ka) de origen todavia incierto
(puntos rojos en Figura 2). La falta de fechamientos, asi
como de datos sedimentologicos, quimicos y petrograficos
en esta zona no permite una clara interpretacion ni definir
si estos afloramientos estan relacionados con el evento en
estudio. Hacia el sur y el oeste se obtuvieron datos estrati-
graficos y/o radiométricos que no han permitido identificar
un depdsito con la edad similar al FER, por lo que se excluye
su distribucion hacia estos sectores.

SEDIMENTOLOGIA DEL DEPOSITO

Con base en el levantamiento de mas de 50 secciones
estratigraficas (Figura 2), ademas de la distribucion del

deposito, fue posible definir también sus variaciones late-
rales de facies y de caracteristicas sedimentolégicas. Para
determinar las caracteristicas sedimentologicas del depdsito
se utilizaron las siguientes técnicas: 1) analisis de la granu-
lometria total que abarca el rango completo dimensional de
las particulas presentes; y 2) analisis de la forma por medio
de siluetas de comparacion (Crofts, 1974).

El método de la granulometria total permite obtener
distribuciones granulométricas completas también en el caso
de depdsitos extremadamente mal clasificados y consiste
en utilizar tres diferentes métodos analiticos, dimensional-
mente equivalentes, para abarcar el espectro granulométrico
entero (de -13 phi a 9 phi). La componente granulométrica
gruesa (entre -8 phiy -5 phi) se obtuvo con el método dptico
de las intersecciones de Rosiwal (Sarocchi et al., 2005),
el material con dimensiones incluidas entre -4 phi y 4 phi
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se analizd con el método del tamizado en seco, mientras
que el material mas fino que 4 phi se analizd con métodos
sedimentograficos (Fritsch Analyzette 20). Debido a que
la mayoria del material analizado resultd6 monolitologico
no fue necesaro hacer correcciones para compensar las di-
ferencias de densidad y juntar las diferentes distribuciones
obtenidas. Las distribuciones granulométricas completas
fueron analizadas por medio del programa DECOLOG 1.5
(Sarocchi, 2006), obteniendo los parametros estadisticos
de Folk y Ward modificados (Folk y Ward, 1957) y las
caracteristicas de cada una de las componentes lognorma-
les. Finalmente, se emplea la terminologia de clasificacion
granulométrica seglin Sarocchi (2006), en donde se modifica
la escala vulcanologica propuesta por Sohn y Chough (1989)
duplicando el numero de subclases.

El deposito consiste en dos facies diferentes: una facies
central con granulometria gruesa y espesores importantes, y
una facies lateral mas fina y con espesores inferiores.

La facies central presenta una distribucion espacial
muy limitada hacia el NE, principalmente en direccion de
la localidad El Refugio, y en menor proporcion en la zona
proximal del Valle Zacango (Figura 2). A lo largo del eje
mayor de dispersion, el deposito muestra la presencia de
varias unidades deposicionales (Figura 4a), con un numero
maximo de cinco en el sitio FER55 y con un espesor que
gradualmente aumenta desde los afloramientos proximales
hasta un maximo de 10 m al SW de la localidad El Refugio
(Figura 2). Estas unidades muestran un caracteristico color
gris brillante, que puede cambiar a rosa en la parte mas
alta del depdsito. Presentan una textura masiva y estan
constituidas por material suelto, generalmente soportado
por matriz (granulometria de ceniza muy gruesa a fina).
El porcentaje de matriz (D <-1 phi) varia de 20 a 40% y
esta constituida en su mayoria por ceniza mediana a muy
gruesa (~75-85%) y ceniza fina (~25-15%), mientras que

las particulas del tamafio de la arcilla estan generalmente
ausentes o representan menos del 1% (Figura 3). La com-
ponente gruesa del deposito esta constituida principalmente
por liticos monolitologicos juveniles de color gris oscuro y
claro de composicion dacitica y de densidad variable (nor-
malmente los liticos de menor densidad son de color gris
claro), liticos bandeados, y solamente un 2—5 % del deposito
consiste en liticos accesorios oxidados de color rojo. Estos
fragmentos liticos presentan por lo general una forma de
angulosa a subangulosa, con los juveniles mas ligeros y
fragiles caracterizados también por formas que tienden a
subredondeadas. Sus dimensiones pueden ser mayores que
-10 phi (bloque grueso), sin embargo el tamafio promedio
es de -6 phi (bloque muy fino). También se encuentran en el
deposito pequeiias cantidades de pdmez centimétricas juve-
niles de color gris claro y accidentales de color amarillento,
con una forma de subredondeada a redondeada.

Las correlaciones entre las diferentes unidades que
constituyen la facies central son complejas y dificiles de
reconocer en campo. Los contactos son generalmente
erosivos. En la zona distal del deposito se observa una
progresiva migracion hacia el oeste del eje del flujo, con el
emplazamiento de una serie de unidades en contacto lateral
con terminacion del tipo pinch out (Figura 4a).

Alejandose lateralmente desde la facies central se re-
conoce una facies lateral constituida por una sola unidad de
flujo, de color gris brillante (Figura 4b). En direccion norte
y noreste el espesor de la facies lateral del deposito dismi-
nuye rapidamente de 1-2 m hasta 50-60 cm y permanece
constante hasta los limites laterales del flujo; solamente en
proximidad del Cerro Putla se observa un espesor maximo
de 4 m (Figura 2). El depésito de la facies lateral consiste
casi completamente de material fino (85-95% de matriz)
con granulometria de ceniza muy gruesa a ceniza muy
fina (Figura 3). Dispersados en la matriz se encuentran

Figura 4. a: Serie de unidades en contacto lateral con terminacion del tipo pinch out que caracteriza el depdsito del FER en su facies central en zona distal
(afloramiento FER55); el espesor total del afloramiento es aproximadamente de 10 m. b: depésito del FER en su facies lateral constituido por una sola unidad
de flujo de color gris brillante pedogenizada en su parte superior. FER: Flujo El Refugio; PTS: Pémez Toluca Superior; PTI: Pomez Toluca Inferior.
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liticos densos de color variable de gris oscuro a claro con
un diametro maximo de -4 phi (lapilli grueso) y bordes
generalmente angulosos.

En la estratigrafia del deposito, ya sea en la facies
central o lateral, se reconoce una unidad en la base que
presenta una granulometria de ceniza muy gruesa a muy
fina y, localmente, con caracteristicas estructuras tractivas,
aqui interpretada como una oleada piroclastica basal (ground
surge). Esta unidad no siempre es reconocible debido a que
localmente ha sido erosionada por el mismo flujo; donde
esta presente, su espesor varia entre 2 y 30 cm.

VOLUMEN

El volumen de material emitido durante este evento se
calculd con el programa Arc View a través de los siguientes
pasos: 1) medicion de los espesores en campo; 2) creacion
de un mapa de puntos vectoriales con los espesores del de-
posito; 3) interpolacion de dichos valores, por medio de la
cual se obtiene una matriz (raster) que muestra la variacion
espacial de los espesores del dep6sito; 4) multiplicacion del
area de cada elemento de la matriz (cada pixel del raster)
por el espesor del depdsito en dicho punto; 5) suma de todos
los valores calculados en el punto anterior para obtener el
volumen total.

El modelo topografico que se utiliz6 deriva de los
mapas topograficos del Instituto Nacional de Estadistica
Geografica y Informatica (INEGI) a escala 1:50,000, y se
obtuvo a través de una interpolacion linear de las curvas de
nivel con equidistancia de 20 m (Norini et al., 2004).

El volumen total minimo obtenido con este método
es de 0.11 km®. La estimacion detallada del volumen del
depdsito es muy importante para poder tener una idea de
la magnitud del domo colapsado. Omitiendo la dilatacion
del material durante el transporte y la posible erosion del
deposito, un volumen de 0.11 km?® representaria solamente
una pequefia porcion de un tnico domo somital, ya que para
llenar el crater actual se necesitaria un domo de dimensio-
nes minimas de 1.5 km?. Sin embargo, el crater actual es
el resultado de la actividad explosiva asociada a las dos
ultimas erupciones plinianas (PTS y PTIn), ambas ocurridas
a conducto abierto (Arce et al., 2003; Arce et al., 2005).
Con este escenario, al momento de la formacion del FER
el volcan tenia probablemente una altura mayor a la actual,
con un crater mas pequeno, el cual estaba ocupado por un
domo somital de dimensiones reducidas. La geometria del
cono podria ser parecida a la que actualmente se observa
en volcanes tipo Unzen o Merapi.

PETROGRAFIAY QUIMICA DE LOS MINERALES

Para el analisis petrografico se analizaron en total 13
liticos juveniles (una lamina delgada por litico), de color de
gris claro a oscuro, con diferente grado de vesicularidad y

que representan el componente principal del deposito.

Para cada muestra se realizé un analisis cualitativo y
cuantitativo al microscopio Optico. El analisis cuantitativo,
de tipo volumétrico, se efectud contando 1,000 puntos por
cada lamina; los porcentajes de las fases mineralogicas
obtenidas se recalcularon al 100% eliminando los datos
relativos a las vesiculas. Se consideraron microfenocristales
los minerales con dimension entre 0.3 y 0.03 mm; todos los
cristales menores que 0.03 mm fueron considerados parte
de la matriz.

El andlisis quimico de los minerales se llevo a cabo
sobre tres muestras en la microsonda electrénica en el
Instituto de Geociencias y Georecursos del C.N.R de
Florencia (Italia); para cada muestra se analizaron aproxi-
madamente 25 cristales elegidos de manera representativa
de las diferentes fases mineralogicas presentes.

Las rocas presentan una textura porfirica-seriada,
con un indice de porfiricidad que varia entre el 25 y 40%
en volumen (Tabla 1); los liticos mas vesiculares presentan
en general una menor cristalinidad.

Los resultados del analisis cuantitativo estan ilustrados
en Tabla 1. Los fenocristales estan constituidos, en orden de
abundancia, por plagioclasa, anfibol y piroxeno, mientras
que entre los microfenocristales hay un consistente aumento
relativo del porcentaje de piroxeno y sobre todo de anfibol,
que representa el microfenocristal mas abundante en la mi-
tad de las muestras analizadas. Los 6xidos, por el contrario,
estan presentes en muy bajos porcentajes en la poblacion
de los microfenocristales. En el conteo de puntos no se re-
levaron, por su escasa presencia, minerales como el apatito
y la biotita, que sin embargo si estan presentes. El apatito
es identificable como pequefias agujas en el interior de la
plagioclasa, mientras que la biotita esta siempre presente con
una evidente textura de desequilibrio caracterizada por un
habito anhedral y por la presencia en sus bordes de coronas
de minerales (principalmente anfiboles, y en menor cantidad
plagioclasa y 6xidos, raramente los piroxenos).

La matriz de las rocas esta constituida por vidrio, mi-
crolitos con textura acicular de plagioclasa y microlitos de
oxido (Figura 5), con una escasa presencia tanto de anfibol
como de piroxeno.

Plagioclasa

La plagioclasa se presenta en diferentes texturas
(Figuras 6a y 6b). Los microfenocristales estan siempre
representados por cristales euhedrales sin alguna textura
de desequilibrio, mientras que los fenocristales presentan
dos tipologias: la primera esta constituida por cristales con
habito euhedral sin trazas de desequilibrio, con un diametro
maximo de 1.7 mm; la segunda consiste en cristales con
habitos euhedrales/subeuhedrales, con bordes a veces re-
dondeados y con textura tipo spongy cellular (Tsuchiyama,
1985), descrita como el resultado de una disolucion parcial
del cristal, la cual normalmente se desarrolla a lo largo de
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Tabla 1. Analisis cuantitativo de las fases mineraldgicas (% en volumen) presentes en los liticos juveniles del FER.

Muestra N E Plgfn  Anffn Opxfn Plgmf Anfmf Opxmf Oxmf Mt Total IP Vesiculas
FER02A 2,125,468 426,364 143 2 0.1 44 2.8 1.5 0.7 74.2 100 25.8 6.6
FERO02B 2,125,468 426,364 19.5 39 0.2 4.2 5.9 3.7 0.5 62.1 100 37.9 2.4
FEROSA 2,119,959 426,006 12.7 3.8 0.4 2.5 3.6 1.2 0.2 75.6 100 24.4 16.6
FER14A 2,124,229 427,090 17.8 1.5 0.2 8.2 3.7 1.7 0.3 66.6 100 334 1.8
FER14B 2,124,229 427,090 20.7 43 0.5 5.6 4.9 2.5 0.7 60.8 100 39.2 44
FER18B 2,125,625 426,119 222 3.0 0.3 4.9 48 33 0.5 61.0 100 39.0 4.1
FER33A 2,120,187 423,684 223 39 0.3 5.0 6.5 42 0.3 57.5 100 42.5 0.7
FER34A 2,119,922 427,512 20.7 3.0 0.4 6.8 5.5 4.6 0.8 58.2 100 41.8 0.5
FER34B 2,119,922 427,512 21.0 4.0 0.7 4.0 4.4 2.3 0.6 63.0 100 37.0 1.8
FERS5A 2,124,141 425,685 20.6 3.5 0.2 4.9 6.3 2.5 0.5 61.5 100 38.5 0.8
FERG2A 2,122,202 423,686 224 3.8 0.8 5.6 5.4 2.7 1.0 58.3 100 41.7 4.0
FERI19A 2,124,132 420,236 19.0 3.8 0.6 5.8 6.5 4.4 0.7 59.2 100 40.8 32
FER123A 2,123,881 424,429 143 4.5 0.7 2.9 2.9 1.9 0.2 72.6 100 27.4 9.2

Los datos fueron recalculados al equivalente de la roca densa, sin embargo se reporta también el volumen (%) de las vesiculas. Plg: plagioclasa; Anf:
anfibol; Opx: ortopiroxeno; Ox: 6xido; Mt: matriz; fn: fenocristal; mf: microfenocristal; IP: indice de porfiricidad.

fracturas y planos de maclas (Vance, 1965). Normalmente
este ultimo tipo de plagioclasa es caracteristico de los
cristales con mayores dimensiones que pueden alcanzar
hasta los 5 mm.

Los analisis quimicos de los minerales (Figuras 7a, 7b
y 7c¢) evidenciaron una composicion practicamente homogé-
nea de andesina (s6lo algunos puntos caen en el campo de
la labradorita) con una zonacion normal en los fenocristales
con textura de equilibrio (nucleo entre An;, y Ang,;; borde
entre Ansy; y Anysg) e inversa para los fenocristales con
textura de desequilibrio (nucleo entre Anyg y Angs; borde
entre Anys y Ans;,). Los microfenocristales presentan una
composicion similar a la del borde de los fenocristales en
desequilibrio con valores entre Any; 3 y Anss.

Anfibol

Los anfiboles se encuentran como fenocristales, mi-
crofenocristales y abundantemente como corona de reaccion
producida alrededor de la biotita. Entre los fenocristales
se observaron dos diferentes tipos de textura: cristales en
equilibrio con hébito euhedral y con dimensiones maximas
de 1 mm (Figura 6¢), y cristales con habito de euhedral a an-
hedral parcialmente reabsorbidos (Figura 6d) y, en algunos
casos, substituidos principalmente por piroxeno. Este tltimo
tipo de textura caracteriza un numero menor de cristales,
normalmente de grandes dimensiones, con un diametro que
puede alcanzar los 3 mm. Los microfenocristales normal-
mente se presentan con un habito euhedral sin alguna traza
de reabsorcion. En algunas laminas, los anfiboles presentan
un color café con un inicio de oxidacion principalmente a lo
largo de los planos de clivaje (Figura 6¢e) y en otras muestran
un color verde sin rastro de oxidacion (Figura 6f), como
por ejemplo en las muestras de las pomez del depodsito PTS
(Figura 6g). Del punto de vista quimico se observa que la
mayoria de los cristales caen en el campo composicional

de la edenita (Figura 7d) segun la clasificacion de Leake
et al. (1997). Solamente algunos microfenocristales y los
cristales que constituyen la corona de reaccion alrededor
de la biotita presentan una composicion de pargasita, con
contenidos mas altos de Al,O; (Figura 7d). Los fenocris-
tales en equilibrio presentan normalmente nicleos con un
contenido de Al,O; igual o mas alto con respecto al borde
(Figura 7¢). Una composicién mas rica en Al,O; significa
temperaturas de cristalizacion mas altas (Rutherford et al.,
1998), indicando asi una zonacion normal para los feno-
cristales en equilibrio.

L
LS

Vidrio

CP e | Jum

Figura 5. Foto de la matriz de los productos juveniles del FER realizada en
la microsonda electronica; los componentes principales estan constituidos
por vidrio, microlitos de plagioclasa con textura acicular y microlitos de
oxido.



123

Evento eruptivo asociado al flujo piroclastico El Refugio, volcan Nevado de Toluca, México

‘TeIpayna o31qey uod ouaxolid op [e)Sooud) [ ‘ST 0AIso[dXd 0JudAd [op zowod op ensonUI BUN U SA)UASaId OPIOA JO[0O op SO[OqIJUL T Sersonwu seunS[e op 001SLIA)ILIED ‘UQIOBPIXO AP
OI)SEI UIS ‘OPIOA O[O0 P [0qIJUE Op [BISLIOOUD] (J ‘Sensonui seung[e e ez119)oered anb ‘aferjo op soueyd sof op 0S1e[ o] & £ SopI0q SO U UQIORPIXO UOD ‘9D JO[0D 9P [0qIJUE AP [€ISLIDOUI] 19
‘op1qosqear dyuauerdred [BIPAYNAQNS 0JIqLY UOD [0qIJUE AP [BISLIO0US] P ‘OLIIINDIsop op SOTSeI Uls [BIPAYNA 0}IqEY U0D [0qIJUE AP [BISLIOOUd] 10 ‘OLIQIINDIsap op SOkl uls [eIpayna 0)1qey|
102 ese[oorderd op [e)s1I00ud] :q ‘rejn|jad ABuods odn e1nyxe) U0S ese[ooISe[d op [eISLIO0Ud ] (B 'SOPEZNID SA[OJTU :x A B[o[eIed zn[ :// :UBDIPUI SOJOF SB] Ud SO[oqUuIs SO 'S Id OAISO[dXd 0JUdAd [op
zowod op L1)SONW BUN UD SA[OQIFUE SO 3P LINJX) A Y] [OP SO[TUSAN[ SOOII] SO] Ud SEPEIUOIUS SLIITQIRIQUIU SOSE] SB[ Op SeINJXo) SojuaIafip se] op 0ondo ordodsoromu [e seljers030 *g vIngi,g

wu g

ww 7o)

(e




124 D’Antonio et al.

Ab Angy Any, Ansg Ang An
Or
o e00l [
Ab An40 An50 An
8.0 7.6 7.2 6.8 6.4 6.0 5.6 5.2 4.8
1.0 T T T T T T T T 1.0
Pargasita
091 Edenita ("AlzFe") 199
0.8 Mg-Hastingsita Mg- ~Jos
(Al <Fe") Sadanagaita
~ 07} ol a , {07
i e
0.6} L] A 40.6
+ '-bég
g 05 = 0.5
g 04L Fe-Pargasita loa
) ) ("Al > Fe™)
= 03f Fe-Edenita Sadanagaita ] 03
02k Hastingsita oo
("Al<Fe)
0.1 - Jo1
0.0 L 1 1 1 0.0

8.0 7.6 7.2 6.8 6.4 6.0 5.6 5.2 4.8
Si en la formula

@® Nucleo
[0 Borde
@  _ o
%oones o
Ab Al Anso An

ey |

g | i

5 g °?®

X

ON = ]

<. | |
4 | | ] ] ] ] | | |
43 45 47 49 51

Si0, % en peso

Figura 7. Diagramas de clasificacion de algunas fases mineralogicas presentes en los productos juveniles del FER. a: Composicion de los fenocristales de
plagioclasa en equilibrio, con zonacién normal; b: composicion de los fenocristales de plagioclasa en desequilibrio, con zonacion inversa; ¢: composicion
de los microfenocristales de plagioclasa; d: clasificacion segun Leake et al. (1997) de los anfiboles presentes en las muestras analizadas. Todos los cristales
caen en el campo composicional de la edenita con la excepcion de los minerales que constituyen la corona de reaccion alrededor de biotita (triangulos) y
de algunos microfenocristales (circulos), con una composicion de pargasita. Los cuadros negros representan a los fenocristales; e: diagrama SiO, (% en
peso) vs. ALO; (% en peso) para los fenocristales de anfibol en equilibrio. Simbolos iguales indican el andlisis sobre el mismo cristal; los simbolos llenos
representan el borde del cristal, los vacios su nucleo. El nticleo en general presenta un contenido de Al,O; igual o mas alto con respecto al borde.

Piroxeno

Los piroxenos, tanto los fenocristales como los micro-
fenocristales y los minerales que se encuentran recristaliza-
dos en los bordes de algunos anfiboles son ortopiroxenos,
con una composicion entre Ens, y Eng. El habito euhedral
de los minerales (Figura 6h) indica que, después de su
cristalizacion, no se tuvieron variaciones de T y P impor-
tantes para provocar un desequilibrio. Los cristales mas
grandes normalmente tienen un tamafio maximo de 0.6 mm.
Rarisimos son los clinopiroxenos que, cuando presentes,
muestran una forma subeuhedral.

Oxidos

Los ¢xidos estan presentes sdlo como microfenocris-
tales euhedrales y como minerales de ultima cristalizacion

en la matriz (Figura 5). A veces se encuentran en contacto
directo con la biotita. Presentan dos tipos de composicion:
titano-magnetita e ilmenita. Utilizando el geotermémetro
de Andersen y Lindsley (1988), que utiliza la composicion
de estas dos fases mineraldgicas, se obtuvo una temperatura
del magma entre 844 y 852 °C.

COMPOSICION QUIMICA

Los andlisis quimicos de roca total fueron realiza-
dos por medio de Espectrometria de Emision Atomica
con Plasma de Acoplamiento Inductivo (ICP-AES) y de
Espectrometria de Masas con Plasma de Acoplamiento
Inductivo (ICP-MS) en los Activation Laboratories en
Ancaster, Ontario (Canada).

Se analizaron 13 muestras del FER (Tabla 2 y Figura
2), la mayoria de las cuales fueron recolectadas en aflora-
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mientos de la facies central (comprenden tanto las zonas
proximales cuanto las distales), ya que la componente
juvenil que constituye los depdsitos laterales presenta un
tamafio demasiado pequefio para obtener una cantidad de
muestra representativa. Como para el analisis petrografico,
se analizaron los liticos juveniles de color gris claro a os-
curo con diferente grado de vesicularidad que constituyen

el componente principal del depdsito.
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Variaciones quimicas del FER

Todos los productos juveniles del FER caen en el
campo composicional de la dacita en el diagrama TAS (Le
Bas et al., 1986) que utiliza el contenido de silice vs. el
contenido de la suma de los alcalis (Na,0+K,0) (Figura
8a), y pertenecen a la serie subalcalina segtin la subdivi-
sion propuesta por Irvine y Baragar (1971). El grado de

Tabla 2. Concentracion de los elementos mayores y traza de los productos juveniles del FER.

Muestra FERO2A FER02B FER02C FER02D FER14A FERI14B FERISA FER18B FER33A FER34A FERS55A FER62A FERI23A
N 2,125,468 2,125,468 2,125,468 2,125,468 2,124,229 2,124,229 2,125,625 2,125,625 2,120,187 2,119,922 2,124,141 2,122,202 2,123,881
E 426,364 426,364 426,364 426,364 427,090 427,090 426,119 426,119 423,684 427,512 425,685 423,686 424,429
Afloramiento  FER02 FER(02 FER02 FER02 FER14 FERI4 FERI8 FERI8 FER33 FER34 FERS5 FER62 FERI23
%

Si0, 65.41 66.02 65.94 66.46 66.1 65.78 66.64 66.07 66.01 65.76 66.18 65.83 65.90
TiO, 0.607 0.600 0.607 0.590 0.599 0.596 0.597 0.605 0.592 0.605 0.620 0.607 0.604
AlLO; 16.27 16.20 16.32 16.10 16.26 16.00 16.17 16.35 16.06 16.31 16.44 16.59 16.14
Fe, Ot 3.85 3.79 3.84 3.96 3.82 3.77 4.00 3.96 3.77 4.01 4.04 3.93 4.01
MnO 0.064 0.063 0.066 0.066 0.064 0.064 0.066 0.064 0.063 0.058 0.060 0.055 0.065
MgO 1.73 1.70 1.71 1.66 1.66 1.66 1.74 1.75 1.67 1.78 1.82 1.75 1.73
CaO 4.15 4.08 4.12 4.03 4.09 4.00 3.97 4.08 4.02 4.23 4.24 4.20 4.00
Na,O 4.62 4.60 4.64 4.43 4.61 4.55 4.49 4.52 4.57 4.62 4.75 4.58 4.42
K,O 2.03 2.02 1.98 1.90 1.92 1.91 1.85 1.81 2.02 1.96 1.97 1.96 1.82
P,0s 0.17 0.17 0.16 0.16 0.16 0.16 0.18 0.17 0.17 0.16 0.17 0.17 0.18
PPC 1.10 0.72 0.86 0.96 0.81 0.83 0.53 0.66 0.87 0.73 0.53 0.83 1.38
Total 100.00 99.96 100.24  100.32  100.09 99.32  100.23  100.04 99.82  100.22  100.82  100.50  100.25
ppm

v 47 46 45 53 41 43 44 45 40 63 51 55 47
Cr 23 did did 217 did did 42 32 dld 28 28 29 35

Co 29 26 24 6 18 25 6 6 23 23 17 17 6
Ni did did did did did did did did did 15 13 12 did
Cu 16 did did 23 did did did did did 14 9 11 did
Zn 57 75 57 99 60 58 65 48 54 81 72 74 57
Rb 40 39 38 39 37 39 38 38 38 37 42 38 39
Sr 520 506 508 458 499 525 481 520 492 556 549 539 506
Y 13.3 132 12.8 12.9 12.5 13.4 12.9 13.5 12.7 12.4 13.7 13.1 13.6
Zr 149 151 145 135 141 153 134 135 146 213 146 130 141
Cs 2.0 1.9 1.9 1.9 1.9 2.0 2.0 2.0 1.9 1.9 2.0 1.9 2.0
Nb 4.0 4.2 4.1 6.2 4.0 43 4.7 5.0 4.1 5.0 4.0 5.0 4.9
Ba 528 532 507 486 512 544 514 517 521 567 554 548 520
La 15.3 15.5 14.8 17.9 14.4 15.1 15.2 15.0 14.2 13.8 15.2 14.6 15.0
Ce 325 325 31.0 36.3 30.6 323 30.6 304 30.4 30.7 32.1 31.2 30.6
Nd 15.9 15.8 15.4 17.7 153 15.7 15.6 15.8 15.0 16.8 17.4 16.6 16.0
Pr 3.74 3.72 3.63 4.41 3.59 3.74 3.72 3.73 3.55 3.69 3.98 3.77 3.76
Sm 3.30 3.36 3.29 3.73 3.19 333 3.27 332 3.16 2.88 3.50 3.37 3.31
Eu 1.10 1.07 1.05 1.15 1.05 1.08 1.08 1.10 1.02 0.87 0.99 0.92 1.11
Gd 3.03 3.10 2.93 3.27 2.90 3.07 291 3.05 2.88 2.62 2.97 2.65 3.03
Tb 0.45 0.46 0.44 0.49 0.43 0.47 0.42 0.44 0.43 0.46 0.48 0.46 0.45
Dy 2.42 245 2.32 2.57 233 2.40 2.35 2.49 2.32 2.32 2.52 2.30 2.46
Ho 0.44 0.44 0.43 0.48 0.42 0.44 0.45 0.46 0.43 0.46 0.48 0.47 0.47
Er 1.27 1.27 1.23 1.44 1.23 1.28 1.29 1.36 1.20 1.38 1.43 1.35 1.37
Tm 0.174 0.178 0.178 0.202 0.179 0.178 0.186 0.190 0.176 0.192 0.204 0.196 0.192
Yb 1.21 1.23 1.19 1.26 1.18 1.22 1.27 1.25 1.16 1.10 1.25 1.14 1.24
Lu 0.177 0.173 0.181 0.190 0.172 0.176 0.192 0.192 0.171 0.169 0.190 0.175 0.194
Hf 3.7 3.8 3.6 3.9 3.6 39 3.7 3.7 3.7 5.2 3.6 33 4.0
Ta 0.57 0.85 0.66 0.32 0.49 0.57 0.40 0.38 0.60 0.78 0.66 0.51 0.40
Pb 8 9 10 13 8 9 8 6 8 6 7 7 6
Th 3.39 3.47 3.33 3.33 3.28 3.47 3.43 3.33 3.32 4.68 2.87 2.26 3.44
U 1.35 1.40 1.35 1.38 1.35 1.42 1.85 1.31 1.37 1.77 1.73 1.80 1.37

PPC: Pérdida por calcinacion; dld: debajo del limite de deteccion.
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de los flujos de bloques y ceniza con edades de 28 y 37 ka.

evolucion de las muestras es bastante homogéneo, ya que
la variaciéon maxima de silice es de 1.2 % en peso (Tabla
2). En la Figura 8b se pueden observar los patrones de los
elementos de las Tierras Raras (REE) de las rocas, nor-
malizados a los valores de condrita (Sun y McDonough,
1989); se puede notar un enriquecimiento de las Tierras
Raras ligeras (de La a Pm) con respecto a las pesadas (de
Ho a Lu), con una relacion (La/Lu), que varia de 8 a 10.
Solamente las Tierras Raras ligeras resultan fraccionadas,
mientras que las pesadas muestran un arreglo horizontal. Los
contenidos de los elementos mayores y traza de las muestras
analizadas son bastante constantes (Figura 9). Entre los
elementos mayores se pueden observar, con el aumento del
grado de evolucion, ligeras disminuciones de CaO y NaO,,
mientras que la relacion AL,O;/CaO aumenta ligeramente
(Figura 9). Elementos de bajo potencial iénico como Sry
Ba también presentan una cierta correlacion negativa con
el contenido en silice (Figura 9). Los elementos compati-
bles no muestran variaciones sustanciales con el aumento
del grado de evolucion, a excepcion del Co que disminuye

ligeramente (Figura 9). El contenido de elementos de alto
potencial idénico, como Ti y Zr, disminuye ligeramente con
el aumento del grado de evolucion (Figura 9). Las Tierras
Raras (REE) no muestran practicamente variaciones con
respecto al contenido de SiO, (Figura 9).

Comparacién quimica con los flujos piroclasticos mas
antiguos

Se confrontaron los datos quimicos de roca total de
los liticos juveniles del FER con los de productos juveniles
relacionados a flujos de bloques y ceniza mas viejos con
edades de 37 y 28 ka (Tabla 3). Las muestras del flujo mas
viejo se recolectaron en el valle de Zacango (Figura 2) y el
afloramiento corresponde a la columna estratigrafica 3-2 de
lafig. 22 de Macias et al. (1997), mientras que las muestras
del flujo de hace 28 ka forman parte de afloramientos en
la localidad El Refugio (Figura 2), que estratigraficamente
se encuentran debajo del deposito de caida de hace 21.7 ka
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Figura 9. Diagramas de Harker para los productos juveniles del FER y de los flujos de bloques y ceniza de hace 28 y 37 ka que muestran algunos elementos
mayores (% en peso) y traza (ppm). Los simbolos coinciden con los de la Figura 8.

DISCUSION: RECONSTRUCCION DEL EVENTO

(Figura 3). A igual contenido de silice se puede observar
como los productos del flujo en estudio muestran algunas
ligeras diferencias con respecto a los dos mas antiguos. En
particular presentan mayores cantidades de los elementos
traza Zr y Ba, valores mas bajos del elemento compatible
V con respecto al flujo de hace 37 Ka y mayores contenidos
de las tierras raras La, Ce y Nd con respecto al flujo de 28
ka (Figura 9). Los patrones de los elementos incompatibles
normalizados a los valores del manto primitivo (Sun y
McDonough, 1989) que muestran los productos de estos
tres eventos son idénticos, asi como el fraccionamiento de
las Tierras Raras (Figuras 8b y 8c).

ERUPTIVO
Tipo de erupcion

Aunque el crecimiento de un domo es alimentado por
la simple extrusion de lavas, su destruccion en la mayoria de
los casos est asociada a una actividad explosiva (Sato etal.,
1992). Después de haber observado numerosas erupciones
que originaron depdsitos de bloques y ceniza en el volcan
Unzen, Sato et al. (1992) propusieron una clasificacion
genética basada en la relacion entre la presion de poro en
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Tabla 3. Composicion quimica de los productos juveniles de los flujos de bloques y ceniza (FBC) de hace 28 y 37 ka.

Muestra FBCO02A FBC02B FBC15A FBC15B FBC26A FBC26B
N 2,125,468 2,125,468 2,125,365 2,125,365 2,121,670 2,121,670
E 426,364 426,364 426,119 426,119 430,815 430,815
Evento FBC 28 ka FBC 28 ka FBC 28 ka FBC 28 ka FBC 37 ka FBC 37 ka
%

SiO, 66.00 66.61 66.32 66.27 66.46 66.23
TiO, 0.630 0.624 0.627 0.621 0.625 0.606
ALO; 16.18 16.28 16.08 16.10 16.01 16.09
Fe,O;t 3.90 3.86 4.04 3.99 4.00 391
MnO 0.067 0.067 0.068 0.067 0.067 0.067
MgO 1.71 1.66 1.77 1.73 1.68 1.68
CaO 4.11 4.12 4.02 4.01 4.06 4.14
Na,O 4.41 4.59 4.32 4.42 4.37 4.23
K,O 223 2.08 2.03 1.95 2.08 2.15
P,0s 0.15 0.14 0.16 0.16 0.15 0.15
PPC 0.89 0.08 0.73 0.66 0.18 0.89
Total 100.28 100.11 100.17 99.98 99.68 100.14
ppm

\Y% 64 58 56 54 66 67
Cr did did 29 28 131 113
Co 40 22 6 6 6 7
Ni did dld dld did dld did
Cu 11 32 did did 15 13
Zn 56 56 47 47 93 105
Rb 42 38 39 38 40 42

Sr 537 545 518 504 500 514

Y 14.3 14.1 14.6 14.0 139 14.5
Zr 131 129 122 123 129 132
Cs 2.2 2.0 2.3 2.3 22 2.6
Nb 4.2 3.4 4.1 3.9 4.7 4.6
Ba 455 473 461 455 451 454
La 13.3 12.8 12.7 12.2 15.6 15.7
Ce 28.4 27.5 259 25.1 315 319
Nd 14.2 13.8 13.9 13.4 15.7 16.1
Pr 3.31 3.21 3.22 3.13 3.82 3.94
Sm 3.17 3.00 3.07 2.93 3.56 3.64
Eu 1.06 1.03 1.03 1.01 1.13 1.16
Gd 3.16 2.97 2.92 2.84 3.08 3.20
Tb 0.46 0.45 0.45 0.43 0.51 0.54
Dy 2.59 2.52 2.57 2.47 2.65 2.76
Ho 0.49 0.47 0.52 0.49 0.51 0.53
Er 1.43 1.38 1.53 1.46 1.56 1.61
Tm 0.209 0.203 0.231 0.224 0.226 0.236
Yb 1.38 1.30 1.47 1.44 1.46 1.47
Lu 0.203 0.198 0.225 0.216 0.218 0.223
Hf 33 33 35 35 3.7 3.8
Ta 0.98 0.60 0.35 0.31 0.26 0.26
Pb 10 9 6 7 10 9
Th 332 3.50 3.55 3.45 3.44 3.43
6] 1.44 1.48 1.45 1.55 1.48 1.52

PPC: Pérdida por calcinacion; dld = debajo del limite de deteccion.

exceso (Pe) y laresistencia interna del magma (Ts). Cuando
Pe < Ts se producen erupciones tipo Merapi, que consisten
en simples colapsos; explosiones dirigidas tipo Pelée ocu-
rren cuando Pe < Ts y solo localmente Pe > Ts; finalmente,
si Pe >Ts, el domo sufre una explosion masiva y la actividad
se denomina tipo Soufriére.

Para poder definir qué tipo de erupcion produjo el
volcan Nevado de Toluca hace 13 ka, nuestro estudio se

enfocé sobre la matriz que constituye el material juvenil y en
la textura de los minerales, en particular de los anfiboles.
Muchos autores han observado que el anfibol puede
presentar dos tipos de texturas de desequilibrio (breakdown),
definidos por Garcia y Jacobson (1979) como “gabbroic
type” y “black type”. El primer tipo se produce por des-
hidratacién del magma y consiste en la formaciéon de un
borde de reaccion alrededor del anfibol constituido por
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plagioclasa, piroxeno y magnetita; esta reaccion ocurre sé6lo
donde el mineral esta en contacto con el liquido magmatico.
Rutherford y Hill (1993) han observado para el Monte Santa
Helena (EE.UU.) que la ausencia de este tipo de reaccion
significa que el anfibol ha pasado menos de cuatro dias fuera
de su campo de estabilidad. El segundo tipo, al contrario,
estad relacionado a un proceso de oxidacion y deshidroge-
nacion en condiciones subaéreas que se verifica durante la
extrusion del magma (Kuno, 1950; Devine etal., 1998). Este
proceso produce la formacion de minerales anhidros (6xidos
y piroxenos) de grano fino, dando una coloracion negra al
anfibol. Normalmente este proceso, ya que no necesita de
una reaccion con el liquido, penetra al interior del cristal a
través de las fracturas y/o los clivajes (Devine et al., 1998)
y es tipico de material juvenil que ha pasado mas de algunos
dias en el interior de un domo. Devine et al. (1998) comentan
que este tipo de inestabilidad no se observa en productos
piroclasticos producidos por eventos explosivos, ya que
los anfiboles emitidos rapidamente son de color verde sin
signos de desequilibrio (Sparks et al., 2000).

Como se describid anteriormente, en algunas muestras
del FER el anfibol es de color verde, sin borde de reac-
cion ni signos de oxidacion (Figura 6f), con una textura
indistinguible de la que también se puede observar en una
muestra de pomez del deposito de caida PTS (Figura 6g).
Estas texturas sugieren entonces que una porcion del magma
ascendi6 y fue emitida muy rapidamente. Por el contrario, en
otras muestras del mismo FER se observa anfibol de color
café oscuro y sin borde de reaccion, pero con oxidacion
a lo largo del clivaje debido a un proceso incipiente de
oxidacion (Figura 6e). Estas rocas representan magma que
probablemente ha permanecido por un tiempo mayor que
algunos dias en el interior del domo. Los tiempos de per-
manencia, de todos modos, no deben haber sido muy largos,
ya que la oxidacion no esta muy difundida. Efectivamente,
la mayoria de los grandes domos del crater del Nevado de
Toluca que se han enfriado muy lentamente en condicio-
nes subaéreas, presentan anfiboles completamente negros
(D’ Antonio, 2000).

Estas evidencias sugieren que el evento que origind
el FER fue probablemente un evento explosivo de tipo
Soufriére, con una explosion instantanea del domo, o de tipo
Pelée, con explosiones laterales provocadas por pequefios
colapsos. Considerando el volumen aproximado del domo
en 0.1 km?, un simple colapso tipo Merapi implicaria la
formacion del domo en pocos dias, con tasas de crecimiento
exageradamente grandes con respecto a aquellas observadas
en magmas de composicion quimica similar (Anderson et
al., 1995), para poder encontrar anfibol de color verde sin
rasgos de oxidacion. El material juvenil con anfibol verde y
totalmente fresco debe de haber llegado a la base del domo
poco antes de que éste explotara, mientras que el material
con anfibol de color café era parte del mismo domo ante-
riormente extruido.

El andlisis de la matriz en lamina delgada confirmaria
esta suposicion. Se realizaron analisis modales con el méto-

do de las intersecciones de Rosiwall (Sarocchi et al., 2005)
de una muestra con anfibol verde (FER123A) y una con an-
fibol café con inicio de oxidacion en los clivajes (FER33A).
Por cada muestra se analizaron tres fotos (tamafio de 90 x 90
pum) de zonas diferentes de la lamina delgada y se consider6
un valor promedio. Se encontrd que la matriz de la roca con
anfibol verde contiene un 53 % de vidrio, mientras que la
otra solamente un 47.5 %. Esto indica nuevamente que el
material con anfibol en perfecto equilibrio ascendid y fue
expulsado rapidamente hacia la superficie.

Segtin varios autores (Sparks, 1997; Melnik y Sparks,
2002) cuando un domo crece se pueden desarrollar elevadas
presiones que superan la resistencia de las rocas encajonan-
tes y del magma que forma el domo. Sparks (1997) evidencia
como la cristalizacién de microlitos puede jugar un papel
muy importante en la formacion de una sobrepresurizacion.
En este sentido, los microlitos observados en la matriz del
material juvenil del FER (Figura 5) sugieren que el domo fue
caracterizado por la presencia de sobrepresiones (Pe > Ts)
en su interior que podrian haber causado su explosion.

Un tal evento explosivo puede justificar los valores
muy bajos de la relacion H/L (0.12) encontrados para el
evento que origin6 el FER, ya que los flujos de bloques y
ceniza en promedio presentan valores de 0.26 (Hayashi y
Self, 1992; Sarocchi, 2006). Sin embargo, un factor impor-
tante en determinar las grandes distancias alcanzadas fue
también el gran volumen de material emitido (Nairn y Self,
1978; Hayashi y Self, 1992; Dade y Huppert, 1996).

Transporte y emplazamiento del flujo piroclastico

Con base en las evidencias estratigraficas del FER,
la destruccion explosiva del domo dio origen a uno o mas
pulsos de flujos piroclasticos, produciendo depositos con
una marcada variacion lateral, con la formacion de depositos
con textura gruesa y espesores importantes (facies central) y
depositos con textura fina y espesores mucho menores (fa-
cies lateral). Esta marcada division lateral de los depositos
fue ya observada por Woods et al. (2002) después de un
evento eruptivo del Volcan Soufriere Hills (Isla Martinica)
relacionado a la explosion de un domo presurizado. Estos
autores explican que el flujo se estratifica por densidad y
tamafio de las particulas ya durante la fase del levantamiento
y del colapso de la columna, con las particulas mas finas y
ligeras segregandose en las partes mas altas. Sin embargo,
se ha demostrado que también durante el transporte los
procesos de segregacion son muy importantes en deter-
minar cambios en las facies del flujo (Bursik y Woods,
1996; Dade y Huppert, 1996; Druitt, 1998; Fujii y Nakada,
1999; Takahashi y Tsujimoto, 2000; Saucedo et al., 2002;
Schwarzkopf et al., 2005).

Bajo este escenario, la facies central fue emplazada
por la avalancha basal del flujo y presenta una distribucion
hacia el noreste en donde se encafion6 a lo largo de dos
barrancas principales (Figura 2). En la Figura 2 se puede
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observar como en esta facies el espesor del depdsito va au-
mentando al alejarse del volcan. Con mucha probabilidad la
avalancha basal del flujo viajo por grandes distancias gracias
a su elevada energia cinética y empez6 a emplazarse en el
lado norte del volcan después del cambio de la pendiente
correspondiente al piedemonte del edificio. No se han en-
contrado depositos del flujo a una distancia del crater infe-
rior a los 67 km. Las posibles explicaciones podrian ser:
1) la pendiente muy alta y la elevada temperatura granular
del flujo no permitieron el deposito del material; o 2) los
afloramientos no se encuentran porque fueron erosionados o
sepultados por los flujos piroclasticos del evento pliniano de
la PTS. En la zona distal, la avalancha basal ha desarrollado
varias unidades que en cortes transversales se presentan
una adyacente a la otra y parcialmente sobrepuestas con
terminacion del tipo pinch out (Figura 4a), mientras que
en cortes longitudinales se encuentran sobrepuestas. Este
tipo de unidades pueden haberse formado por inestabilidad
cinematica en el cuerpo del flujo, con la formacion de fren-
tes secundarios que siguen la cabeza, y que se sobreponen
al momento de su emplazamiento. Este tipo de fendémeno
ya fue observado en flujos de bloques y ceniza del volcan
Colima (Sarocchi, 2006) y en otros volcanes (Hoblitt, 1986).
Ademas, en experimentos de laboratorio se ha visto que este
tipo de inestabilidad se forma bajo diferentes condiciones
(Huppert et al., 1986). Otra posibilidad es que los frentes
secundarios se hayan originado por distintos pulsos explo-
sivos que acompaiiaron la destruccion del domo.

Finalmente, la nube diluida que constituia la parte
superior del flujo viajé separadamente (Fisher y Heiken,
1982; Denlinger, 1987; Fisher, 1995), dispersandose late-
ralmente en un area muy amplia tanto en direccion noroeste
como noreste. Sumenor densidad y su estado parcialmente
fluidizado le han permitido viajar a grandes distancias. Sin
embargo, la mayoria de este material mas fino se encuentra
en el sector noreste hasta los alrededores del Cerro Putla
(Figura 2), estructura démica que por su altura pudo haber
obstaculizado la trayectoria del flujo, ya que es en este
punto donde se registran los mayores espesores de la facies
lateral.

Procesos magmaticos

El analisis quimico de roca total indica que el material
juvenil del evento en estudio representa una porcion homo-
génea de magma. Las ligeras variaciones en los diagramas
de Harker confirman que en esta porcion no se produjo
una importante diferenciacion evolutiva. Sin embargo el
material juvenil del FER presenta caracteristicas peculiares
que lo distinguen por el contenido de algunos elementos
traza (Zr, Ba, y V) y algunas Tierras Raras (La, Ce y Nd)
con respecto a los depoésitos de bloques y ceniza de hace
28 y 37 ka (Figura 9).

En los liticos juveniles del FER estan presentes mine-
rales con diferentes historias térmicas, con cristales euhe-

drales perfectamente en equilibrio (Figuras 6b y 6¢) al lado
de minerales en fuerte desequilibrio con amplia evidencia
de reabsorcion (Figuras 6a y 6d). Un mecanismo que puede
explicar esta “rara convivencia” es el modelo propuesto por
Couch et al. (2001) de self-mixing, en el cual se supone un
reservorio constituido por un magma de la misma compo-
sicion calentado desde abajo y enfriado desde arriba.

La primera fase de este modelo consiste en el calen-
tamiento y la formacion de un boundary layer en la parte
inferior de la camara magmatica por la intrusion de un
magma mafico (Figura 10), con la consecuente reabsorcion
de los minerales presentes en esta zona y que en el caso
de las rocas en estudio son representados por los grandes
cristales de plagioclasa con textura tipo spongy cellular
y de anfibol reabsorbido y substituido por piroxeno. La
segunda fase es una desestabilizacion del magma en el
boundary layer con la consecuente conveccion de plumas
de magma hacia la parte superior y su sucesivo enfriamiento
una vez que éstas encuentran, en la parte alta de la camara
magmatica, magma a temperaturas mas bajas, con el cual
al mismo tiempo se mezclan. El enfriamiento provoca la
cristalizacion de microfenocristales, microlitos y bordes de
mas alta temperatura. En el caso del FER en esta fase de
enfriamiento se formaron solamente los microfenocristales,
debido a que los microlitos en la matriz cristalizaron a muy
bajas presiones durante la fase de extrusion del magma, ya
que la matriz no contiene anfibol (Figura 5). La diferencia
de temperatura entre las dos porciones de magma que se
mezclaron probablemente no era muy grande y no se pro-
dujo un verdadero quenching.

Efectivamente, la composicion quimica evidencia una
zonacion normal para la plagioclasa y el anfibol en equili-
brio (cristalizacion en la parte alta del reservorio), mientras
que los cristales de plagioclasa reabsorbidos presentan una
zonacion inversa (Figura 7b), confirmando que el magma en
el cual se encontraban sufrié un calentamiento. No se podria
explicar un borde cristalizado a temperatura mas alta que el
centro del cristal por una disminucion de la Py o, porque en
este caso la composicion de la plagioclasa deberia ser mas
rica en Na (Couch et al., 2001). Los minerales en fuerte
desequilibrio podrian también representar xenocristales
incorporados de la roca encajonante. Otras evidencias muy
importantes de este self-mixing son las diferentes condicio-
nes bajo las cuales han crecido los microfenocristales con
respecto a los fenocristales en equilibrio. En primer lugar
el resultado del conteo de puntos muestra que los micro-
fenocristales presentan una mayor cantidad de anfibol con
respecto a los fenocristales (Tabla 1); probablemente la
pluma de magma presentaba un alto contenido de agua que
favorecio la abundante cristalizacion de esta fase mineral.
En segundo lugar, la composicion quimica de los microfeno-
cristales de plagioclasa y anfibol evidencia una temperatura
de cristalizacion mas alta con respecto a los bordes de los
fenocristales en equilibrio, ya que respectivamente presen-
tan un mas elevado contenido de Ca y Al,Os (Figuras 7c 'y
7d). Ademas, la composicion de los microfenocristales de
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Figura 10. Modelo de self-mixing (Couch et al., 2001) modificado y adaptado a la camara magmatica del volcan Nevado de Toluca. La primera fase de
este modelo consiste en un calentamiento y la formacion de un boundary layer en la parte inferior de la cdmara magmatica por la intrusion de un magma
mafico; la sucesiva conveccion de plumas de magma hacia lo alto provoca un enfriamiento de las mismas una vez que éstas encuentran, en la parte alta
de la camara magmatica, magma a temperatura mas baja, con el cual al mismo tiempo se mezclan.

plagioclasa es muy similar a aquella de los bordes de los
fenocristales que experimentaron reabsorcion, sugiriendo
quizés una formacioén contemporanea durante el enfria-
miento. Sin embargo, las diferencias de composicion no
son muy grandes (Figuras 7a, 7c y 7d), evidenciando una
pequeiia diferencia de temperatura entre las dos porciones
de magma al momento de la mezcla.

Finalmente se observo que también los cristales de
anfibol alrededor de la biotita presentan una temperatura de
cristalizacion mas alta con respecto a los fenocristales en
equilibrio de esa misma fase (Figura 7d). Arce et al. (2006)
evidenciaron que los cristales de biotita muy probablemente
representan xenocristales y que transcurrié poco tiempo

del momento en que fueron incorporados en el magma a la
erupcion. En nuestro esquema, las biotitas fueron incorpo-
radas durante los movimientos convectivos inducidos por
las plumas, sufriendo un proceso de desequilibrio con la
formacion de una corona de anfibol de alta temperatura.
Con este mecanismo de self-mixing se individualizan
también las que fueron las causas que provocaron la erup-
cion de nuevo magma. En primera instancia, la intrusion
de un magma a la base del reservorio provoca un aumento
general de presion (Melnik y Sparks, 2002), que también
se produce en la parte superior de la cdmara magmatica
debido al ascenso de plumas de magma. En segundo lugar,
la cristalizacion de un magma con altos contenidos de agua
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y la presencia de mecanismos convectivos que producen
el ascenso de porciones de liquidos magmaticos ricos en
burbujas pueden haber jugado un papel importante en el
aumento de presion en el reservorio (Sparks, 1997; Melnik
y Sparks, 2002).

Todas las evidencias aqui descritas apuntan hacia un
mecanismo de self-mixing como el mas probable de los
procesos magmaticos, sin embargo no se pueden excluir
otras interpretaciones. Por ejemplo, asumiendo que la
camara magmatica estd caracterizada por movimientos
convectivos, se podria imaginar que liquidos magmaticos
a elevada temperatura en ascenso desde la parte inferior
del reservorio hayan calentado la porcion de liquido que
se encontraba en la parte superior, sin mezclarse con ella.
Al mismo tiempo, por la disminucion de presion durante el
ascenso, fenomenos de desgasificacion pueden haber provo-
cado una liberacion de volatiles en el ambiente provocando
un aumento de presion en el liquido presente en la parte mas
alta de la cAmara magmatica. Esto explicaria tanto la abun-
dante cristalizacion de anfibol entre los microfenocristales,
como las composiciones mas anortiticas de los microfeno-
cristales de plagioclasa. Probablemente los microfenocris-
tales no tuvieron el tiempo de convertirse en fenocristales
debido a que, con el avance de la cristalizacion, el liquido
se sobresatur6 en volatiles con la consecuente formacion
de burbujas y ascenso del magma hacia la superficie. Este
ultimo proceso es conocido en la literatura también como
second boiling (Burnham, 1979; Fisher y Schmincke, 1984;
Francis y Oppenheimer, 2004). La misma presion ejercida
por la porcién de magma en ascenso pudo haber jugado un
papel importante en provocar el aumento de presion en el
reservorio. En este escenario los cristales de plagioclasa,
anfibol y biotita en desequilibrio probablemente representan
xenocristales.

Se podria pensar también a un tercer escenario, en el
cual no se haya verificado ningun calentamiento, sino mas
bien simplemente ocurrié que con el avance de la cristali-
zacion los volatiles se acumularon en el liquido provocando
un cambio en las condiciones de cristalizacion de los mi-
crofenocristales, caracterizados por una mayor abundancia
de anfibol y por plagioclasa de composicion mas anortitica
(Geschwind y Rutherford, 1995). En este escenario, la
plagioclasa y el anfibol en desequilibrio representarian xe-
nocristales, y el aumento de presion en el sistema que llevo
a la erupcion de nuevo material juvenil podria ser referido
nuevamente a un proceso de second boiling.

Sin embargo, aunque estas dos opciones podrian ex-
plicar un cambio en la presion y temperatura en la camara
magmatica, el rapido ascenso del magma y la componente
explosiva asociada a la erupcién estan indicando un au-
mento repentino en el contenido de gases, mas facilmente
explicable con un proceso que implica la intrusion de un
magma mas bésico y rico en volatiles que ademas acelera
los movimientos convectivos. Cabe mencionar que este
magma no necesariamente produce un cambio en la com-
posicién en todos los cristales (el aumento de An en la

plagioclasa se puede explicar por un cambio en la presion)
ya que dependera de su ubicacion en la cAmara magmatica
(Gardner et al., 2007).

CONCLUSIONES

La reconstruccién de la actividad eruptiva asociada al
evento de hace aproximadamente 13 ka pone en evidencia
la peligrosidad del volcan Nevado de Toluca, no solamente
debido a erupciones plinianas, como las que en el pasado
han llegado a afectar areas hasta distancias de centenares
de kilometros (Arce et al., 2003), sino también por el em-
plazamiento de flujos de bloques y ceniza asociados a la
destruccion de domos somitales. Este ejemplo demuestra
que la destruccion de domos, evento ocurrido por lo menos
cinco veces durante los ltimos 40 mil afios de actividad
del volcan, ha sido muy probablemente acompaifiada por
una componente explosiva, responsable de la amplia dis-
tribucién de horizontes de material muy fino que afloran en
un radio de aproximadamente 15 kilometros. La erupcion
asociada al FER representa quizas la de menor magnitud
con respecto a las erupciones mas antiguas de hace 28 ka
y 37 ka, poniendo en evidencia la necesidad de una mejor
cuantificacion y caracterizcion de las erupciones pasadas
del Nevado de Toluca, volcan actualmente en estado de
quietud, para poder establecer una correcta zonificacion de
los peligros volcanicos, incluyendo la dispersion de nubes
piroclasticas que quizas no hayan dejado espesores muy
grandes de material, pero que, sin embargo, representarian
un elevado riesgo para las areas aledanas.
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