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Resumen

El volcan Citlaltépetl (VC) es un estratovolcan en estado de quietud que ha sido
estudiado por varios autores a lo largo del tiempo, y algunos de estos trabajos buscan
caracterizar su actividad durante el Holoceno, sin embargo, la gran mayoria de estos trabajos
se centran en la actividad explosiva del volcan, dejando de lado la actividad efusiva, lo que
tiene como consecuencia un gap de informacion en el registro geoldgico del volcan. Por esa
razon, este trabajo hace una descripcion detallada de las caracteristicas morfomeétricas,
petrograficas y geoquimicas de los depositos efusivos emitidos durante el Holoceno, ademés
de proponer su secuencia estratigrafica mediante fechamientos relativos para poder entender
su distribucion espacio temporal y describir los procesos volcanicos que dieron origen a estos
depdsitos, con la finalidad de proponer un modelo de evolucion volcanica del VC a lo largo
del Holoceno. A partir del andlisis espacial, trabajo de campo y de laboratorio, se definieron
15 unidades efusivas del Holoceno del VC: 14 flujos de lava y un domo, la mayoria de
composicion dacitica y solo tres de composicién andesitica, con los cuales se generé un mapa
geoldgico de la actividad efusiva en el Holoceno. Con el calculo de los parametros
morfométricos y con los resultados del porcentaje de SiO2, y porcentaje de fenocristales en
la muestra se observo que de manera general la viscosidad y la cantidad de fenocristales
controlan la distancia que alcanza el flujo. Posteriormente mediante un analisis de la literatura
y por medio de observaciones estratigraficas en campo, se propuso un modelo de evolucion
volcénica donde se describio cada uno de los depdsitos efusivos en el tiempo, y con la
conjuncién de los resultados geoquimicos y petrogréaficos se sugiri6 que hay algunos
procesos petrogenéticos involucrados en las erupciones que generaron los depdsitos, como:

mezcla de magmas, asimilacion cortical y cristalizacion fraccionada.

Palabras clave: Estratovolcan, depdsitos efusivos, evolucion volcéanica, parametros

morfométricos, procesos petrogenéticos
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Abstract

Citlaltépetl Volcano (CV) has been studied by several authors over time, and some of
these works seek to characterize CV during the Holocene, however, doing a review of the
bibliography we have observed that the vast majority of these works focus on the explosive
activity of the volcano in this period of time, leaving aside effusive activity, which results in
an information gap in the geological record of the volcano. For this reason, this work makes
a detailed description of the morphometric, petrographic and geochemical characteristics of
the effusive deposits emitted during the Holocene, in addition to proposing their stratigraphic
sequence through relative dating to understand their distribution and describing the volcanic
processes that origins these deposits, to propose a model of volcanic evolution of the CV
throughout the Holocene. From the spatial analysis, fieldwork and laboratory, 15 effusive
units of the VC Holocene were defined: 14 lava flows and a dome, most of them of dacitic
composition and only three of andesitic composition, to generate a geological map of effusive
activity in the Holocene. With the calculation of the morphometric parameters and with the
results of the percentage of SiO2, and percentage of phenocrysts in the sample, it was
observed that in general the viscosity and the number of phenocrysts control the distance
reached by the flow. Subsequently, through an analysis of the literature and through
stratigraphic field observations, a model of volcanic evolution was proposed where each of
the effusive deposits over time was described, and with the conjunction of the geochemical
and petrographic results it was suggested that there are some petrogenetic processes involved
in the eruptions that generated the deposits. such as: magma mixing, crustal assimilation, and

fractional crystallization.

Keywords: Stratovolcano, effusive deposits, volcanic evolution, morphometric parameters,

petrogenetic processes
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1.-Introduccion
El volcan Citlaltépetl (VC) o Pico de Orizaba es el estratovolcan mas alto de México,

con una elevacion de 5,675 m s.n.m. (metros sobre el nivel medio del mar) ubicado entre los
estados de Puebla 'y Veracruz, que a pesar de ser un volcan activo, habia sido poco estudiado
hasta finales del siglo pasado (Carrasco-Nufiez, 1997) y hasta la fecha no cuenta con un mapa
geoldgico que muestre de manera clara los limites y distribucion de los depositos explosivos
y efusivos. De acuerdo con su historia eruptiva, se trata de un volcan con una edad minima
de 0.65+0.71 Ma que ha tenido eventos volcénicos significativos durante el Holoceno, los
cuales han consistido en erupciones explosivas y efusivas con edades obtenidas por el método
de radiocarbono que van desde los 9.0 ka (Carrasco-Nufiez y Rose, 1995) a los 700 afios AP
(Hoskuldsson y Robin, 1993). De acuerdo con este registro, el Citlaltépetl se considera un
volcan activo en estado de quietud (Mooser et al., 1958). De acuerdo con Siebe et al. (1993),
las dltimas erupciones historicas ocurrieron en 1545y 1687, las cuales fueron reportadas por
Mooser et al. (1958), y en 1867 por Crauzas (1994). A pesar de estos avances, se requiere de
estudios mas detallados que ayuden a mejorar su cronologia eruptiva, especialmente de sus
eventos efusivos. Es probable que una de las razones por las que el volcan no ha sido
estudiado con mas detenimiento radique en su altura y condiciones climaticas, especialmente

cerca de la cima (>4,000 m s.n.m.).

En este trabajo de investigacion, se realizé un mapa geoldgico actualizado de domos y lavas
en su parte proximal y una descripcién morfométrica y estratigrafica de estos depdsitos
efusivos con base en una nueva interpretacion basada en un analisis espacial y en trabajo de
campo. Ademas, por medio de los analisis geoquimicos y petrograficos, se obtuvo
informacion de los procesos magmaticos que dieron origen a sus erupciones. Con estos
resultados, mejoramos su registro vulcanoestratigrafico y, por lo tanto, proponemos un
modelo de evolucion de la actividad efusiva durante el Holoceno, lo cual serd un aporte

importante para la evaluacién del peligro y gestion del riesgo volcanico en la regién.
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2.- Localizacion
El VC (97°16'3.29"0 ,19° 1'48.54"N) esta ubicado en la region este del centro de

México, adyacente al Golfo de México, en la linea fronteriza de los estados de Puebla y
Veracruz; sobreyace el sistema montaiioso de la Sierra Madre Oriental y es parte de la
provincia geologica de la Faja Volcanica Trans-Mexicana (FVTM).

Es el volcan de mayor altitud en Norte América y el punto mas alto de México con una
elevacion de 5,675 m s.n.m.; se eleva ~4,200 m con respecto a la planicie costera en el Golfo
de México y ~2,900 m con respecto al Altiplano mexicano en el este (Carrasco-Nufiez y
Rose, 1995). Al suroeste del volcan se encuentra el volcan Sierra Negra (Fig. 1), el cual
representa la quinta cima mas alta del pais con 4,580 m s.n.m. Sobre este volcan esta situado
el Gran Microscopio Milimétrico que es un observatorio astrondmico que realiza
observaciones en longitudes de onda de 0.85 a 4 mm, y el observatorio de rayos gama HAWC
(High Altitud Water Cherenkov), que observa el universo en un rango de energia de 100 GeV

y 100 TeV (https://www.hawc-observatory.org/support/redhawc.php) (Fig. 1).

Los poblados més cercanos al volcan son: Ciudad Serdan a 19 km al suroeste y Tlachichuca
a 18 km al noroeste del volcan, en el estado de Puebla; la rancheria mas cercana es Miguel
Hidalgo a 7 km al noroeste (Fig. 1). EI VC esta cerca de algunas de las ciudades mas grandes
e importantes del pais, a 195 km de Ciudad de México, 95 km de Puebla, 110 km del Puerto
de Veracruz, 192 km de Pachuca, 98 km de Tlaxcala, 25 km de Orizaba.

Hay alrededor de 15 rutas para llegar a la cima del volcén, pero las més populares y seguras
son la ruta del Glaciar de Jamapa (cara norte), y la ruta Sur (cara sur) (Fig. 1) (Garza, 2019).
Para tomar la primera ruta, la manera mas sencilla es manejar desde Tlachichuca hacia la
cara norte del volcan hasta el refugio Octavio Alvarez, y de ahi hacer una caminata de ~8 hrs
hasta la cima. Para la segunda ruta, el camino més facil es manejar desde Ciudad Serdan
hasta el valle del Encuentro (valle en el que se unen el VC 'y Sierra Negra, Fig. 1), y subir en
carro por la cara sur hasta el refugio Fausto Gonzélez, y de ahi caminar ~7 hrs para llegar a
la cima. Ambos refugios sirven como campamento base para explorar las respectivas caras

del volcan.
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Figura 1. Mapa de ubicacion y puntos de interés del VC elaborado por medio de un modelo digital de elevacién con
resolucion 1:15 m, con informacion de INEGI 2020. En el mapa se pueden apreciar los dos refugios mds importantes del
volcan (circulos verdes), los observatorios astronémicos de Sierra Negra (rombos morados), el crdater (circulo dentado
negro), el glaciar de Jamapa (poligono rosa), el Valle del Encuentro (linea discontinua naranja), los poblados mds
importantes (poligonos amarillos) y las carreteras y caminos (linea amarilla), la ruta del glaciar de Jamapa (linea azul), y
la ruta del sur (linea roja). En el recuadro superior derecho se encuentra un mapa de México donde se puede observar la
Faja Volcdnica Trans-Mexicana (FVTM) y las ciudades mds importantes cercanas a Citlaltépetl (triangulo rojo en cuadro

negro).
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3.- Tectonica y geologia regional del VC
El VVC se encuentra ubicado en la FVTM, la cual es producto de la subduccion de la

placa de Cocos por debajo de la placa de Norteamérica (Fig. 4). Este volcan representa el
limite este de la provincia geologica de la FVTM y junto con Cofre de Perote y Sierra Negra

forman una cadena volcanica con orientacion N-S (Carrasco-Nufiez y Rose, 1995).

La FVTM cubre la parte central de México, se extiende ~1,000 km de este a oeste, y ~20-
150 km de norte a sur entre las latitudes 19°N y 21°N, desde los estados de Nayarit y Jalisco
en el océano Pacifico hasta el estado de Veracruz en el Golfo de México (Demant, 1978).
Esta provincia geoldgica se origin6 durante el Mioceno, aunque la mayor parte tiene edades
del Plioceno a la actualidad, y de manera general es mas joven en su porcion sur (Demant,
1978). Este arco magmaético estd conformado por una gran variedad de volcanes como
calderas, complejos silicicos, estratovolcanes y campos de volcanes monogenéticos, con
magmas que van en composicion desde basaltos hasta riolitas. Los tipos de magmas mas
comunes son los calco-alcalinos, pero también hay magmas alcalinos en algunas locaciones
(Pérez-Campos et al., 2008). Estd emplazada en un basamento conformado principalmente
de granitos, granodioritas y esquistos verdes del Mesozoico, sedimentos continentales del
Tridsico Tardio, secuencias terrigenas-carbonatadas del Jurasico Inferior y sedimentos
marinos del Cretacico asociadas a las secuencias de la Sierra Madre Oriental (Campos-

Enriquez y Gardufio-Monroy, 1987; Rossotti, 2005).

Mediante datos sismicos se ha observado que la placa de Cocos subduce de manera sub-
horizontal debajo del centro de México, manteniendo una profundidad de ~50 km, a lo largo
de una distancia de entre 110 a 275 km de la trinchera (Pérez-Campos et al., 2008). El limite
oriental de la FVTM esta representado por una cadena volcéanica de la cual forman parte el
Cofre de Perote y el VC (Fig. 4), esta cadena separa la Cuenca de Serdan Oriental en el
Altiplano mexicano de las planicies costeras del Golfo de México. La Cuenca de Serdan
Oriental se caracteriza por un vulcanismo monogenético, conformado por domos rioliticos
aislados, maéares, domos y conos de escoria de composicion riolitica a basaltica (Siebe y
Verma, 1988).

La cadena volcanica de Cofre de Perote-Citlaltépetl tiene una orientacion NNE-SSO y una

longitud de ~70 km, en ésta se encuentran grandes estratovolcanes, conos de escoria y
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algunos domos silicicos (Siebe y Verma, 1988). Afectando el sistema volcanico del
Citlaltépetl se encuentra un importante sistema de fallas siniestrales provocado por la
subduccion de la placa de Cocos, lo que genera una fuerte fracturacion de la corteza. Este
sistema probablemente sea el facilitador del ascenso de magma (Hoskuldsson y Robin, 1993).
Ademas, el vulcanismo regional parece haber migrado de norte a sur, siendo el Cofre de
Perote el edificio més antiguo ubicado al norte, a excepcion de Sierra Negra, el cual se
encuentra al sur del VC y es méas antiguo que éste (Hoskuldsson y Robin, 1993). El
basamento del VC estd compuesto por calizas y esquistos cretacicos. Estas rocas fueron
altamente deformadas durante la orogenia Laramide, produciendo montafias con orientacion
NO-SE, plegadas y falladas, las cuales estan parcialmente cubiertas por vulcanismo
perteneciente a la FVTM (Schaaf y Carrasco-Nufiez, 2010).

24"00°N

00N

18°00"N

' T 5500w
Figura 2. Marco tectdnico del centro de México, donde se observa en un poligono naranja la Faja Volcanica Trans-
Mexicana (FVTM), producto de la subduccidn de las placas de Cocos y Rivera por debajo de la placa Norteamericana. El
limite de interaccion entre estas dos placas esta representado por la fosa Mesoamericana (linea dentada). Ejemplificado
en un triangulo rojo se encuentra el Citlaltépetl en el limite este de la FVTM, en tridngulos negros algunos de los volcanes
mas importantes de México (de izquierda a derecha: Sa: Sangangiiey, Ce: Ceboruco, NC: Nevado de Colima, LP: La
Primavera, Ta: Tancitaro, Pa: Paricutin, NT: Nevado de Toluca, Iz: Iztaccihuatl, Po: Popocatépetl, Ma: Malinche, CP:
Cofre de Perote, Tx: Los Tuxtlas y Ch: EI Chichonal) y en puntos amarillos algunas de las ciudades mas importantes del

pais (Modificado de Macias y Arce, 2019).
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4.- Estudios previos del vulcanismo holocénico del VC
Las primeras descripciones acerca de la geologia del VC fueron hechas por Waitz

(1910), quien describié de manera muy general los depdsitos explosivos y efusivos vistos en
su excursion al flanco sur del volcan. Sin embargo, no fue hasta finales del siglo XX que
hubo un interés creciente en su estudio. Entre los primeros trabajos destacan los hechos por
Robin y Cantagrel (1982), quienes hicieron el primer analisis estratigrafico del volcan,
fecharon materia carbonosa encontrara yaciendo debajo de depdsitos de flujos piroclastos y
flujos de lava con el método de C!4, y a partir de sus resultados sugirieron una actividad
periddica del volcan cada ~1,000 afios. Un par de afios después, Cantagrel et al. (1984) harian
un estudio geoquimico resaltando la importancia de la mezcla de magmas en la erupciones
holocénicas del VC. En este sentido, Calvin et al. (1989) hicieron mediciones de is6topos
de Sr en los productos efusivos del volcan, con lo que determinaron un aumento de

contaminacion proveniente de la corteza en las lavas originadas durante el Holoceno.

Carrasco y colaboradores fueron los protagonistas de los avances modernos en la
investigacion del VC a finales del siglo. En su primer trabajo (Carrasco-Nufiez et al., 1993)
hicieron un estudio que resalto el peligro volcanico mediante la descripcion de un lahar
ocurrido durante el Pleistoceno que alcanzo distancias de 85 km. Este lahar fue originado por
un colapso de un flanco del volcan alterado hidrotermalmente, rico en arcillas. Estos autores
afirmaron que el aporte constante de agua de un glaciar fue el catalizador para la ocurrencia
de este tipo de eventos. Asi mismo, Carrasco-Nufiez (1997) propuso un metodo para
determinar el volumen de un flujo de lava a partir de parametros morfométricos utilizando
como caso de estudio las lavas del VC, debido a que algunas de sus lavas mas recientes estan

descubiertas de vegetacion y se encuentran bien preservadas.

A partir del inicio del siglo XXI, se publicaron una cantidad considerable de documentos
sobre el volcan, entre los que destacan el hecho por De La Cruz-Reyna y Carrasco-NUfiez
(2002), quienes hicieron un analisis estadistico de las erupciones explosivas ocurridas
durante el Pleistoceno y el Holoceno para establecer una probabilidad de recurrencia de
eventos con la finalidad de ayudar a futuros planes de desarrollo humano alrededor del
volcan. Estos autores determinaron un periodo de recurrencia de 78 afios para erupciones con
IEV (indice de Explosividad Volcanica) de dos, 581 afios para IEV de tres, 4,333 afios para
IEV de cuatro y 32,000 para IEV de cinco. Dos afios después, Sheridan et al. (2004) crearon

19



modelos de prediccion de distribucion de flujos piroclasticos mediante software
especializados, donde observaron que ante una erupcion de alta intensidad hay mas
probabilidad de que los flujos eyectados hacia el este del volcan alcancen mayor distancia.
Posteriormente, Macias (2005) publicé un compendio de la historia y avance cientifico sobre
los volcanes méas importantes de México, entre los que se encuentra el VC, de éste hizo un
resumen de su historia eruptiva recopilando los trabajos mas importantes al respecto.
Posteriormente Mendoza-Rosas y De la Cruz-Reyna (2008) proponen una lista de
probabilidades para erupciones con IEV de dos (probabilidad de 0.1 en 20 afios a 0.9 en 500
afios), tres (0.01 en 20 afios y 0.3 en 500 afios), cuatro (0.008 en 20 afios y 0.18 en 500 afios),
cinco (0.003 en 20 afios y 0.08 en 500 afios) y seis (0.001 en 20 afios y 0.03 en 500 afios), en
periodos de recurrencia de 20, 50, 100 y 50 afios a partir de datos en la literatura de erupciones

historicas y registros estratigraficos del VC.

Hasta ese momento, ya se habia reconstruido de manera general la historia eruptiva del
volcan durante el Pleistoceno y el Holoceno, y se habian estudiado a detalle algunos de los
depdsitos explosivos mas representativos. Sin embargo, no fue sino hasta el 2010 que Schaaf
y Carrasco-Nufiez hicieron un estudio geoquimico e isotopico para determinar los procesos
de generacion del magma en la camara magmatica, donde encontraron firmas geoquimicas
que indican un importante aporte de sedimentos marinos subducidos por la placa de Cocos y

su incorporacion en el nuevo magma formado.

En afios recientes disminuyd el nimero de publicaciones y al parecer también el interés en el
volcén, sin embargo, a la fecha hay mas de una década de avances cientificos principalmente
en las técnicas de analisis espacial que implementamos en este trabajo, 1o que nos permite
complementar el conocimiento antiguo para saber mas de este volcan que segun su registro

geoldgico puede ser potencialmente destructivo.
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4.1 Sintesis de la actividad eruptiva del Citlaltépetl durante el Holoceno
La historia eruptiva del VC ser& descrita con base en la divisién propuesta por

Hoskuldsson y Robin (1993), quienes dividen la actividad volcanica en ocho episodios
eruptivos durante el Holoceno. Estos episodios son: Excola, Texmola, El Jacal, Avalos, Loma

Grande, Xilomich, Coscomatepec y Tlachichuca.

También se reporta un deposito que no esta relacionado a ninguno de los episodios descritos,
este fue estudiado por De La Cruz-Reyna y Carrasco-Nuafiez (2002) donde reportan un

depdsito de flujo piroclastico de una erupcion explosiva fechado en 2,730 +/- 60 afios A.P.
Episodio Tlachichuca

Este es el depdsito mas antiguo descrito en la literatura. Cantagrel et al. (1984) fueron
los primeros en reportar un deposito asociado a este episodio y lo fechan en 10,600 afios A.P.
Posteriormente Hoskuldsson y Robin (1993) lo describen como unidades de flujos
piroclasticos, de las cuales la més vieja es un flujo de bloques y ceniza cubierto por un flujo
de ceniza y escoria con abundante escoria bandeada, ambos con una matriz compuesta por
ceniza y liticos de andesita/dacita. Por ultimo, a este episodio se asocia un flujo de lava que
corri6 por el Valle Tliapa con un volumen de 80 x 10® m® y se le denomina con el mismo

nombre.
Episodio Coscomatepec

Este episodio solo ha sido estudiado por Hoskuldsson y Robin (1993). Estos autores
lo describen como un episodio que empez6 como un flujo de ceniza y escoria y que fluy6
hacia el Valle Tliapa, lo dataron en 9,400 +/- 170 afios A.P. y estimaron un volumen de 7 X

108 m3. Se describe con facies con abundante escoria bandeada con liticos de andesita/dacita.

Rossoti (2005) reporta un deposito de caida con caracteristicas y edad similares, fechando el
depdsito en 9,475 +/- 160 afios A.P., sin embargo, por relacion estratigrafica, este autor
relaciona este depdsito a la Pomez Citlaltépetl. Por las caracteristicas del depésito y su edad,
podemos inferir que el deposito asociado al episodio de Coscomatepec en realidad pertenece
al episodio Xilomich, por lo que se propone eliminar este episodio de la historia eruptiva del
VC.
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Episodio Xilomich

Este evento eruptivo y sus respectivos depdsitos ha sido estudiado a detalle por varios
autores debido que esta relacionado a la erupcion Pliniana mas importante del VC durante el

Holoceno.

Los primeros en describirlo son Hoskuldsson y Robin (1993), quienes plantean que este
episodio ocurrio entre 9,000 y 8,000 afios A.P. y que origino al menos cuatro corrientes de
densidad piroclastica originadas por distintas erupciones y se disepersaron mucho mas que
cualquiera de los eventos descritos anteriormente, esto indica que el cono nuevo del VVC ya
habia alcanzado su maxima altura para el inicio de este episodio. Como parte de los depésitos
que estos autores describen que se encuentra un depdsito de bloques y ceniza fechado en
8,710 afios A.P. y estiman que tiene un volumen de 80 x 10° m3. También describen dos
flujos de cenizay escoria, cuyo elemento inferior fue datado en 8,620 afios A.P. y un volumen
estimado de 5 x 10° m®. Hacia el este del volcan otro flujo de ceniza y escoria fue fechado en
8,300 afios A.P. con un volumen de 50 x 10® m*. Al sur del volcan se describieron un flujo
de ceniza y escoria suprayaciendo un flujo de bloques y ceniza, la base de este depdsito fue
fechada en 8,170 afios A.P. En la cima de esta secuencia se encuentra una capa de caida de

pomez que marca el final del episodio Xilomich.

Carrasco-Nufez y Rose (1995) son los que hacen la primera descripcion efocada en este
depdsito y estiman que fue un periodo eruptivo que dur6 entre el afio 8,500 a 9,000 A.P. que
produjo una sucecién de flujos de escoria y pdmez que denominaron Ignimbrita Citlaltépetl,
y estiman que los flujos alcanzardn una distancia de 20 a 30 km desde el crater central.

Asocian la causa de la erupcion con una mezcla entre un magma andesitico y uno dacitico.

Rossoti et al. (2006) hacen un estudio detallado y lo describen como una secuencia
deposicional intercalada de caidas de pdmez y escoria, y flujos piroclasticos ricos en pomez.
Llamardn a esta secuencia Pémez Citlaltépetl. Segun los autores, estas intercalaciones en los
depdsitos indican que el estilo eruptivo cambio varias veces, pasando de fases de formacion
de domo y estilo vulcaniano a fases plinianas extremadamente explosivas. Su modelo
eruptivo explica un sistema con estilo eruptivo vulcaniano formador de flujos piroclasticos,
recalentado por inyecciones ciclicas de magma caliente en la camara magmatica, lo cual

incrementaba la energia térmica del sistema desencadenando erupciones plinianas. Este
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fenomeno ocurrid al menos tres veces durante la formacion de la Pémez Citlaltépetl y formé
grandes columnas eruptivas capaces de inyectar material piroclastico a la estratdsfera que fue
disperzado de manera global.

Episodio Loma Grande

Este evento fue reportado por Cantagrel et al. (1984) y Hoskuldsson y Robin (1993).
Inicio entre hace 7,000 y 6,000 afios. Este episodio comprende cinco unidades de flujos de
escoriay cenizas que forman depdsitos de hasta 40 m de espesor. Las dos unidades mas viejas
son ricas en fragmentos de andesita. Las otras tres unidades son ricas en escoria y presenta

blogques hacia la base de los depositos. Esta secuencia fue datada en 6,200 afios A.P.

Otras dos unidades también son asociadas a este evento, la primera es un flujo de ceniza 'y
escoria datado en 7,020 afios A.P. El segundo es otro flujo de bloques y ceniza fechado en
6,640 afios A.P. Como parte final del episodio se encuentran depdsitos de flujo de lava que

corren hacia el Valle de Metlac.
Episodio Avalos

Hoskuldsson y Robin (1993) proponen que este episodio tiene al menos dos depositos
eruptivos: un flujo de bloques y ceniza, y un depdsito de caida de pémez. El dep6sito de caida
fue fechado por Cantagrel et al. (1984) en 4,060 afios A.P., y es el tercer deposito de caida

mas grande observado en el registro del volcan.

El depdsito de bloques y ceniza fue fechado en 4,660 afios A.P. por Siebe et al. (1991). Este
autor argumenta que fue originado por un colapso de domo del crater central, sin embargo,
Hoskuldsson y Robin (1993) proponen que este flujo se origind de la desintegracion de unos
flujos de lava daciticos asociados a este evento eruptivo, y ademas proponen que hay un flujo
de lava denominado Metlac asociado a este episodio eruptivo.

Carrasco-Nufiez (2018) hace un andlisis estratigrafico donde describe un flujo de bloques y
ceniza al que llamo La Perla, el cual esta asociado a emplazamientos repetitivos de domos
centrales que rellenaron el crater hace ~4,100 afios A.P. Estos domos colapsaron
gravitacionalmente hacia el este (cerca del poblado de Avalos). Aunque la gravedad jugé el
papel principal en los colapsos, también pudieron ocurrir explosiones secundarias por

expansion de gases que facilitaran los eventos de colapso. Este autor también describio
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lahares derivados de estos flujos durante y después de su emplazamiento, ocasionados por
fuertes lluvias, hielo glaciar o nieve. Por las similitudes de los depdsitos descritos y de las

edades, se considerara parte del episodio eruptivo Avalos.
Episodio El Jacal

Este episodio eruptivo inicié aproximadamente entre 3,500 y 3,300 afios A.P. con una
erupcion Pliniana que formo una gruesa capa de caida fechada en 3,450 afios A.P.
(Hoskuldsson y Robin, 1993). La parte final de este episodio fue una erupcion efusiva que
tuvo una serie de pulsos que emplazaron las lavas denominadas Flujos Orizaba de una edad
de 3400 +/- 110 afios A.P.

Episodio Texmola

Este episodio comenz6 hace ~2,000 afios AP. Los depdsitos que marcan el inicio de
la erupcion son: flujos de blogues y ceniza, y flujos de ceniza y escoria con edades de 1860
y 1910 AP, respectivamente. Por sus caracteristicas estratigraficas, se cree que fueron eventos
que ocurrieron casi simultaneamente. El flujo de bloques y ceniza consiste en bloques de
liticos daciticos en una matriz de ceniza gruesa. El flujo de ceniza y escoria consiste en
abundante escoria bandeada (dacita y andesita) en una matriz de ceniza gruesa. Estos flujos
fueron originados por el colapso de un domo. Dentro de estos flujos fueron encontrados
fragmentos de cerdmica, lo que podria indicar que las poblaciones que vivian cerca fueron
afectadas por el VC (Hoskuldsson y Robin, 1993).

Hacia la parte distal se encuentra un depdsito de caida de ceniza con una edad de 1810 afios
A.P. que se asocia con esta erupcion. Como parte final de este episodio volcanico fueron
extruidos dos flujos de lava, uno corrid hacia el norte y el segundo hacia el este (Hoskuldsson
y Robin, 1993).

Segun Alcala-Reygosa et al. (2018), el flujo de lava dacitico que ellos denominan B, podria
pertenecer a este episodio eruptivo. Si esto es cierto, entonces este deposito marcaria el inicio
del episodio eruptivo de Texmola y posteriormente seguirian los flujos de bloques y ceniza,

y de cenizas y escoria.
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Episodio Excola

Fue el ultimo episodio eruptivo, comenzd ~700 afios atrds con una erupcion Pliniana
que extruyo flujos piroclasticos daciticos y produjo la capa de caida de pdmez mas joven.
Tuvo siete erupciones reportadas entre 1537 y 1687, de las cuales cuatro fueron descritas
como efusivas y tres como ligeramente explosivas (Mooser et al. 1958; Simkin et al. 1981,
Robin 1981)

Hoskuldsson y Robin (1993), mediante fotos aéreas y una seccion estratigrafica hecha en una
de las paredes del crater, proponen la siguiente relacion estratigrafica de los depositos
efusivos: La primera erupcién efusiva fue reportada en 1537 y por observaciones hechas por
estos autores sugieren que el depdsito correspondiente se encuentra al noreste, llamado
localmente Flujo de lava Jamapa que fluyo hacia el Valle de Jamapa. El segundo flujo de
lava fue reportado en 1545 d.C. y fluyd hacia el flanco sur. El tercero se report6 en 1566 d.C.
junto con una explosion en el créter central y sobreyace en la seccion proximal a la lava de
1545. El tltimo evento efusivo fue reportado en 1613 d.C. y cubre parcialmente a las lavas
de 1566 y 1545.

Posteriormente, Alcala-Reygosa et al. (2018) hacen fechamientos por medio de 3¢Cl,
liguenometria y dendrocronologia de las lavas anteriormente denominadas de 1613 y 1545,
a las cuales estos autores se refieren como B y A, respectivamente. Con los resultados de
liguenometria y dendrocronologia se determina que estos flujos tienen edades mucho
mayores a las supuestas por Hoskuldsson y Robin (1993), y por medio de 3¢CI se
determinaron edades promedio de 3.03 = 0.70 ka para la lava A y de 1.45 + 0.35 ka para la
lava B. Alcala-Reygosa et al. (2018) sugieren que posiblemente la lava A pueda estar
relacionada con el evento eruptivo de El Jacal, y la lava B pueda estar asociada al evento de

Texmola.

Por lo tanto, aln se desconoce cuales son los flujos de lava asociados a las fases eruptivas de
1613 y 1545, y por relacion estratigrafica podemos descartar que el depdsito de lava
denominado 1566 por Hoskuldsson y Robin (1993) corresponda a dicho afio, si no que mas
bien debera tener una edad intermedia entre 3.03 £ 0.70 ka y 1.45 £ 0.35 ka. Con respecto a
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la lava “Flujo de Jamapa”, podria pertenecer al flujo de lava de 1537, hasta no tener

evidencias que indiquen lo contrario.

Evento volcanico

Excola

Texmola

Desconocido

El Jacal

223 Caida de ceniza (3,450 +/- 70 A.P.)’

Avalos

SN 4130 4/- 70, 4200 +/-80" y 4660 +/- 100" A.P.)

| 4380 +/- 60’ A.P.)
~ Flujo dc lava

Loma Grande

| 7,020 +/- 120' A.P)

Xilomich

Coscomatepec

Tlachichuca

Tipo de deposito

Caida de ceniza (690 +/- 50 AP)

Lava dacitica (1,537 d.C.)"

Lava dacitica (1,450 +/- 35 A.P.)"

Caida de ceniza (1,810 +/- 50 A.P.)’

Flujo de blogues y ceniza (1,860 +/- 40 A.P.)"
Flujo de ceniza y escoria (1,910 +/- 40 A.l’.)3

Lavas andesiticas

Flujo piroclastico (2,730 +/- 60 A.P.)s
Lavas daciticas (3,030 +/- 70 A.P.)"
Lavas andesiticas (3,400 +/- 110 A.P.)'

Caida de ceniza andesitica (4,060 +/- 120 A.P.)]
Seric de flujos de bloques y ceniza (4090 +/- 902,

con intercalaciones de lahares (4040 +/- 80°,

Flujos de ceniza y escoria (6200 +/- 120',

Flujos de bloques y ceniza (6,640 +/- 290 A‘l".)3

Flujo de lava

Intercalacion caidas de pomez y escoria y de
flujos piroclasticos ricos en pomez (
8,170 +/- 70", 8,300 +/- 70", 8,455 +/- 90',
8,470 +/- 160", 8,505 +/- 50, 8,580 +/- 80",
8,595 +/- 85", 8,620 +/- 140", 8,630 +/- 90",
8,640 +/- 50°, 8,660 +/- 80", 8,690 +/- 50°,
8,710 +/- 70°, 8,760 +/- 70", 8,770 +/- 90°,
8,785 +/- 70°, 8,825 +/- 55, 8,860 +/- 60"
8,980 +/- 80, 9,400 +/- 170", 9,475 +/- 160
afos A.P.)

Flujo de ceniza y escoria (9,400 +/- 170 AP)
Flujo de lava

Flujo de ceniza y escoria

Flujo de bloques y ceniza (10,600 +/- 190 AP)

Nombre del deposito

Flujo de lava Jamapa

Flujo de lava “B”

Flujo de lava “A”

Flujos Orizaba

Flujo de bloques y ceniza
La Perla

Flujo de lava Metlac

Pomez Citlaltépetl o
ignimbrita Citlaltépetl

Flujo de lava Tliapa

Figura 3. Columna compuesta de los episodios eruptivos del Holoceno (sin escala) (Modificada de Hoskuldsson y Robin,

1993). Referencias: 1) Cantagrel et al. (1984), 2) Siebe et al. (1993), 3) Hoskuldsson y Robin (1993), 4) Heine (1992), 5)
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Carrasco-Nufiez et al. (1993), 6) Carrasco-Nufiez y Rose (1995), 7) Carrasco-Nufiez (1998), 8) De La Cruz-Reyna y

Carrasco-Nufiez (2002) y 9) Rossotti et al. (2006), 10) Alcald-Reygosa et al. (2018).

5.- Planteamiento del problema y pregunta de investigacion
La actividad explosiva del Holoceno ha sido ampliamente estudiada, pero por otro

lado hay muy poca informacion acerca de los productos efusivos en este periodo de tiempo,
ya que por medio del analisis bibliografico se observo que de nueve estudios que hablan
sobre la actividad volcanica durante el Holoceno, solo tres mencionan la actividad efusiva
(Alcalad-Reygosa et al., 2018; Cantagrel et al., 1984; Hoskuldsson y Robin, 1993) y solo uno
describe sus caracteristicas mineraldgicas y geoquimicas (Alcala-Reygosa et al., 2018). Por
esto es necesario tener mayor conocimiento acerca de los eventos efusivos recientes del
volcan, y el estudio de la parte proximal podria arrojar resultados nuevos acerca de las
caracteristicas de los flujos de lava como su geoquimica y caracteristicas texturales, que estan
estrechamente relacionadas con el volumen, alcance, espesor y tasa de fusion que puede tener

un flujo de lava.

Por lo tanto, este trabajo busca estudiar la evolucion del VC durante el Holoceno teniendo
como principal objetivo la caracterizacion morfométrica, petrogréfica, geoquimica vy
temporal de la actividad efusiva, para complementar la informacién preexistente sobre la
actividad explosiva, esto con la finalidad de reconstruir su historia eruptiva, por lo que las
preguntas a responder son: ;Cémo ha sido la evolucion de la actividad efusiva del VC a lo
largo del Holoceno? ¢Cuéles son sus caracteristicas morfométricas, petrograficas y
geoquimicas? y ¢Cuales son los procesos magmaticos mas relevantes que dieron origen a

estas erupciones efusivas?

5.1 Justificacién

El VC es un volcan activo en estado de quietud localizado en el centro de México,
cerca de ciudades y poblados importantes que se podrian ver afectados directa e
indirectamente ante una erupcién, ya que en un radio de 25 km viven ~340,613 personas
segun datos del Atlas Nacional de Riesgos (2023). Como se mencion0 anteriormente, este
aparato volcanico ha tenido gran actividad durante el Holoceno, siendo la mas importante

una erupcion Pliniana de hace ~9,000 afios (Carrasco-Nufiez y Rose, 1995). También cabe

27



mencionar que algunos autores como De La Cruz-Reyna y Carrasco-Nufiez (2002) proponen
un periodos de recurrencia de 78 afios para erupciones con un IEV=2, y Siebe et al. (1993)
establecen un periodo de recurrencia de 1,000 afios para IEV>2, sin mencionar que la Gltimas
erupciones registradas ocurrieron en 1545y 1687 d.C. Otro punto para destacar es que la lava
de mayor alcance lleg6 hasta los 10.6 km del crater, y actualmente hay poblaciones a al menos
8 km, lo que implicaria una situacion de alto riesgo en caso de que el volcan tuviera actividad

similar.

Al mejorar su cronologia y caracteristicas eruptivas podremos ser mas conscientes de la
magnitud de los peligros que puede generar el volcan y el riesgo que implica para la poblacion
mexicana, ya que si sabemos cdmo se ha comportado la actividad volcénica durante este
intervalo de tiempo, podemos pronosticar al menos hablando de la actividad efusiva, como

pueden ser las caracteristicas de este fendmeno volcanico.

5.1.1 Hipotesis

Al no estar caracterizados la mayoria de los depdsitos efusivos recientes (Holceno)
del VVC, se desconoce cuél fue la evolucion de aparato volcénico hasta tener la configuracion
actual. Por lo tanto, esperamos que al conocer las caracteristicas morfométricas, petrograficas
y geoquimicas y detallar la estratigrafia de los depositos efusivos del VC durante el
Holoceno, podamos entender y describir los procesos volcanicos que originaron los
depdsitos, asi como su distribucion espacio temporal, que nos permita proponer una

evolucidn volcénica desde el Holoceno temprano al presente.

Ademas, por medio de los estudios geoquimicos, y de las caracteristicas texturales
observadas en los minerales en ldmina delgada, esperamos encontrar evidencia de procesos
petrogenéticos descritos en la literatura para los dep6sitos explosivos, como contaminacion
cortical y mezcla de magmas. Si se encuentran podrian ser un indicador de que hay alguna

correlacion entre la actividad efusiva y explosiva.

5.2 Objetivo general

Comprender el comportamiento y la evolucion de la actividad efusiva del VC durante

el Holoceno.

5.2.1 Objetivos particulares
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Describir las caracteristicas geomorfologicas y morfométricas de los depositos
efusivos durante el Holoceno de la region proximal del volcan (hasta 10 km de la
fuente)

Realizar una cartografia geoldgica actualizada de los depositos efusivos del volcan
durante el Holoceno

Caracterizar petrograficamente los depositos efusivos y determinar su composicion
quimica de elementos mayores y traza a partir de un andlisis quimico de roca total
Reconstruir la estratigrafia proximal de los depositos efusivos del VC y proponer una
columna estratigrafica compuesta del Holoceno

Proponer un modelo evolutivo de la actividad efusiva del VC durante el Holoceno
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6.- Marco tedrico
La parte central de esta tesis busca entender y describir la evolucion volcanica de la

fase efusiva del VC durante el Holoceno, pero primero se debe comprender lo que es la fase
efusiva de una erupcion volcéanica. Para esto se presentan conceptos basicos relacionados a
los flujos de lava, su comportamiento, quimica y morfologia, y se profundiza en los flujos de

lava andesiticos, daciticos y domos que son los tipos encontrados en el VC.

6.1 Magmas
Para poder hablar de flujos de lava, primero debemos discutir algunos puntos basicos

del magma, que es el nombre que se le da a la lava debajo de la superficie.

Segun McBirney y Murase (1984), el magma en términos generales es material rocoso
fundido o parcialmente fundido que pude provenir de la corteza o del manto superior, y es
quimicamente complejo, ya que puede contener diferentes concentraciones de silice, tener
distinta temperatura, contenido de cristales, volatiles, etc. que en conjunto hacen variar sus

propiedades reoldgicas.

La mayoria de los autores (Swanson et al. 1975; McBirney y Murase, 1984; Cas y Wright,
1987) coinciden en que hay muchos factores que pueden controlar la mineralogia y la
composicion de un magma, pero Hargraves (1980) explica que los principales son: la
naturaleza del punto del interior de la Tierra donde se origind el magma, si la zona de origen
tuvo alguna alteracion hidrotermal o metamorfica previa al fundido, el grado de fusion parcial
de la roca fuente, el grado de cristalizacion en el magma, etc., lo que nos muestra que hay

una gran cantidad de factores que controlan las caracteristicas de los magmas.

Tener en cuenta todas estas variables que controlan nuestro magma es de gran importancia,
ya que cuando el magma alcanza la superficie este puede erupcionar de manera coherente
como un flujo de lava o de manera explosiva como producto piroclastico, por lo tanto, el
caracter original del magma va a controlar el tipo y la movilidad del depdsito resultante
(Hargraves, 1980).
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6.2 Flujos de lava

Una vez que el magma sale a la superficie se le llama lava, o flujo de lava cuando éste
tiende a moverse y a formar depositos de fujo de lava (aunque también puede salir de forma
explosiva, emplazando depoésitos como p. ej. flujos piroclésticos). Para este estudio nos
enfocaremos en los depdsitos efusivos, que estan representados principalmente por flujos de
lava y domos, por lo que se mostrard una ventana a la literatura de lo que es un flujo de lava,
qué morfologias tienen, qué tamafios pueden alcanzar y como se han descrito las
caracteristicas especificas de los flujos de lava de composicidn andesitica y dacitica, ya que

son las que se encuentran en el VC.

Para empezar, Cas y Wright (1987) en su libro “Volcanic successions”, explican que un flujo
de lava es un magma coherente que es extruido a la superficie por un punto de emision y que
es esencialmente no explosivo. Para que el flujo no sea explosivo se necesita que la mayor
parte de los volatiles en el magma se ensuelvan y escapen inmediatamente antes de la
erupcion y/o durante la emision del flujo, esto para evitar un alto grado de fragmentacion.
Esta exsolucion de volatiles y la desgasificacion incrementan la viscosidad y la resistencia a
fluir, lo que afecta directamente la movilidad, espesor y distancia que puede alcanzar un flujo

de lava.

Segln Swanson et al. (1975), las lavas mas fluidas de las que se tiene registro son los traps
basalticos o llanuras de inundacién basalticas que en el registro geoldgico han alcanzado
distancias de 300 km, con volimenes de 1500 km?, producto de erupciones fisurales. Sin
embargo, flujos de lava emitidos de un crater central, pequefas fisuras o puntos de emisién
secundarios, alcanzan distancias mucho menores y son mucho menos voluminosos, ya que
estos valores tienden a disminuir entre mayor sea el contenido de silice en los flujos, como
lo muestran Wadge et al. (1975), y Lipman y Banks (1980) en sus trabajos sobre el Monte

Santa Elena y Mauna Loa, respectivamente.

En este sentido, Guest y Sanchez (1969) muestran que las lavas mas ricas en silice, como las
andesitas y dacitas, usualmente tienen volumenes de flujo pequefios y alcanzan distancias de
unos cuantos km en el caso de las dacitas, aunque se han reportado andesitas que han
alcanzado distancias de hasta 25 km. Las lavas de estas, aunque generalmente no alcanzan

grandes distancias, pueden llegar a tener cientos de metros de espesor.
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6.2.1 Lavas andesiticas, daciticas y domos

Cas 'y Wright (1987) describen que las lavas de composiciones andesiticas y daciticas
son comunes en estratovolcanes y normalmente ocurren en volimenes pequefios (de 0.01 a
1.0 km®), con estructura en bloques (algunas veces pueden desarrollar levées) y también
formando domos. Los frentes de lava de este tipo de flujos cominmente son escalonados con
cumulos de autobrecha. Conforme el flujo va avanzando, remueve y pasa por encima de los
bloques que se acumulan en el frente de lava originando facies de autobrecha. Algunas otras

veces se pueden formar I6bulos en los frentes originados por reinyecciones de magma.

De manera interna, este tipo de lavas cominmente tienen estructuras masivas, columnares o
en bloques; algunas lavas andesiticas pueden llegar a presentar estructuras tabulares en capas
y las lavas daciticas pueden llegar a presentar foliacion debido a un flujo intermitente. Estas

lavas también es comun encontrarlas emplazadas como criptodomos (Minakami et al., 1951).

Fink y Anderson (2000) definen un domo como un monticulo de roca extruido por un
conducto volcanico que se forman por el enfriamiento rapido del magma, y que, aunque
pueden tener composiciones desde basicas hasta félsicas, son cominmente formados por
magmas ricos en silice. Estos mismos autores describen que los domos comUnmente tienen
diametros desde metros hasta varios kilémetros, y alturas desde pocos metros hasta mas de 1
km. Algunas de sus morfologias mas comunes son: domos en espina, lobulados,

axisimétricos y planos o en torta (Fink y Anderson, 2000).

6.3. Morfologia

En el caso del VC, todas las lavas muestreadas presentan morfologia en bloques
debido a su composicion andesitica rica en silice y dacitica. Borgia et al. (1983) hacen una
descripcion detallada de la morfologia de un flujo de lava en bloques. Segun estos autores,
la morfologia de un flujo de lava se puede dividir en dos partes: la zona frontal y la zona del
canal, donde la zona del canal se extiende pendiente abajo del punto de emision y tiende a
ser unidireccional. Al final de la zona del canal se encuentra la zona frontal donde el flujo se

puede volver multidireccional y se forma una morfologia de lébulo.

Borgia et al. (1983) hacen una descripcion de la morfologia de la zona frontal. Las
caracteristicas de esta zona dependen de la cantidad y distribucion de lava y brecha de lava,

ademas de la morfologia del suelo. La zona distal del flujo (frente de lava) consiste en grandes
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blogques que se distinguen de las zonas proximales, ya que estos son mas pequefios. El tamafio
del frente de lava es directamente proporcional a la pendiente y a la cantidad de brecha que
se forma. Inmediatamente detras del frente, usualmente se forma una protuberancia en forma
de gota que pareciera emerger de la brecha, con forma curvada convexa, donde la facie de
brecha consiste en fragmentos frios de lava en tamarfios de blogues mayores a un metro cibico
en volumen, que rondan a pequefias esferas de material vidrioso de aproximadamente 1 mm

de diametro.

La zona del canal (Fig. 3) es usualmente larga, casi uniforme y simétrica, que se puede dividir
en levées y en el canal. Los levées (Fig. 3) representan los bordes del flujo y estan cubiertos
por fuera por brecha que sobreyace pendientes de 42° aproximadamente (Fig. 3), estos son
estacionarios y no parecen tener movimiento pendiente abajo. La zona del canal es la que se
encuentra entre los dos levées. El canal pude dividirse en dos secciones: la parte media
llamada plug (Fig. 3), donde la brecha que cubre el flujo es relativamente mas gruesa, y la
region de los costados donde se produce rompimiento de bloques (Fig. 3) (Borgia et al. 1983).
Cigolini et al. (1984) explican que la morfologia de estas unidades puede cambiar a lo largo

del flujo pasando de tipo 'A'a a blogues.

Conforme la lava viaja canal abajo, su temperatura disminuye y su viscosidad aumenta, lo
que resulta en mayor esfuerzo de afluencia que en el nucleo. Como resultado, la velocidad
decrementa en la superficie en relacion con el nicleo. Debido a la interaccion de estas zonas,
junto con las zonas estaticas de los levées, se pasa del limite elastico a la ruptura del flujo en
forma de brecha. Como el nucleo fluye mas rapido que la corteza, ésta empieza a colapsar
conforme se pierde el soporte del flujo, dejando como morfologia un canal colapsado (Borgia
et al. 1983).
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Figura 4. Seccion transversal de un flujo de lava en blogues, donde se observa la morfologia de la zona del canal, que se
divide en la zona de canal conformada por la brecha superficial, el plug y la zona de fracturamiento. La zona del levée
que se refiere a la parte estacionaria contra la cual sucede el fracturamiento, y la brecha de los costados (modificada de

Borgia et al., 1983).

Las otras dos morfologias tipicas de los flujos de lava son las de tipo pahoehoe y las 'A'a,

que, aunque no hay presencia de éstas en el VC, se describen a continuacion.

Segun autores como Swanson (1973) y Peterson y Tilling (1980), la morfologia de lava
pahoehoe es mas comun en volcanes en escudo, ya que se construyen por magmas de
composicion baséltica de baja viscosidad. Pueden tener de 1 a 10 m de espesor y pueden
viajar varios kilémetros por medio de tubos de lava. Este tipo de lavas pueden presentar
varias formas en superficie que dependen de factores como la viscosidad, tasa de emision y
la velocidad del flujo. Pueden cambiar a 'A'a conforme se enfrian y aumenta la viscosidad, y
comunmente se mueven como unidades de flujo debido a que su baja viscosidad les permite

fluir hacia varias direcciones e intercalarse formando flujos complejos.

Las lavas tipo 'A'a son el segundo tipo de lavas mas comun. Lipman y Banks (1987) describen
sus caracteristicas y dicen que estas lavas en superficie son rugosas, angulosas, compuestas
de pequefios blogues, y estan conformadas por una brecha basal, una region masiva al centro
y una capa de brecha superficial. Lateralmente estan bordeadas por crestas irregulares o
levées que morfolégicamente parecen morrenas. En la parte central masiva generalmente se
encuentran formas irregulares, redondeadas, ligeramente vesiculares y soldadas entre si.
Estas lavas en la parte distal se mueven como si fueran una masa de bloques frios, pero en su

interior se comportan de manera plastica.
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6.3.1 Factores fisicos que controlan la morfologia

Aunque hay distintas morfologias, todos los flujos de lava estdn controlados por
aspectos fisicos, principalmente por cuatro factores: la tasa de efusion, reologia, la pendiente
y madurez termal (Naranjo et al., 1992). A continuacion, se explica cada uno de estos

factores.

Segun Walker (1973), la tasa de efusion es el factor mas importante que controla la forma de
una lava y demostré que la distancia que puede recorrer un flujo es proporcional a la tasa de
efusion, y es respaldado por Pinkerton y Sparks (1996) en su estudio de los flujos de lava del

Mauna Loa.

En el trabajo de Walker (1971), la tasa de efusion observada en flujos de lava de
composiciones basicas varia en un rango de <0.5 a 5,000 m?/s, lo que indica una alta tasa de
efusidn que permite que el flujo alcance grandes distancias y generalmente estan compuestas
por una sola unidad, a diferencia de aquellos flujos que se emiten a bajas tasas de efusion,
donde se ha observado que estdn mas cercanos a la fuente y tienden a formar lavas
compuestas. Pero Newhall y Melson (1983), en una recopilacion historica de erupciones
efusivas de lavas silicicas y altamente viscosas, observaron que tienen tasas de emision de
0.05 a 11.6 m%s, lo cual es mucho menor en comparacion con lavas basicas, por lo que se

espera que en sistemas que emitan este tipo de lavas se formen lavas compuestas.

Hablando de las propiedades fisicas, mediante modelaciones realizadas por Hulme (1974),
se descubrid gue el principal factor que gobierna la forma de un flujo es la reologia de un
fluido no newtoniano y por sus similitudes se le asocia con un fluido de Bingham para su
estudio. Hulme (1974) estudio6 todas las propiedades fisicas del fluido de Bingham para
entender la reologia de un flujo de lava y observé que para que este flujo pueda fluir por una
pendiente necesita formar una capa gruesa a la base que le permita reducir la resistencia a
fluir. En los margenes del flujo pasa algo muy similar, ya que en esta zona la profundidad de
la capa base no es suficiente para que pueda fluir, y el fluido se detiene creando una “zona

muerta” que forma estructuras de levées.

Segun Peterson y Tilling (1980), siguiendo el principio de que un flujo de lava se aproxima
mucho al comportamiento del fluido de Bingham, dicen que para que una lava pueda fluir se
deben cumplir dos condiciones: 1.- El estrés producido por la fuerza de gravedad debe
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superar el limite elastico del fluido, y 2.-La fuerza de friccion entre el suelo y el flujo debe
ser lo suficientemente baja para permitir que la lava fluya. Ademas, Borgia et al. (1983)
recalcan que las facies de una lava tienen diferentes propiedades reoldgicas, por ejemplo, un
flujo de lava en bloques se puede dividir en un flujo continuo de lava y una parte de brecha,

cada uno con propiedades reoldgicas distintas.

En conclusion, el espesor del flujo, asi como ¢l espesor de cada “zona muerta” dependen de
cinco parametros independientes que son: la tasa de efusion, la pendiente, la viscosidad del
fluido de Bingham, la resistencia al flujo y el peso especifico del material (Cas y Wright,
1987).

El siguiente concepto importante que controla la morfologia de un flujo de lava es la madurez
termal. Segun Naranjo et al. (1992), conforme una lava se enfria, se desarrolla una corteza
mas gruesa y un caracter mas fragil, como consecuencia de esto, la textura en la superficie
del flujo evoluciona de aquellas formadas en una corteza caliente y ductil, a las formadas en
una corteza fria, gruesa y fragil. Entre mas fria y gruesa sea la corteza, mas madurez térmica

tiene el flujo de lava (Naranjo et al., 1992).

Las lavas de tipo pahoehoe son ejemplos de flujos termalmente inmaduros, ya que, segun
Fink (1980), la temperatura en su superficie es lo suficientemente alta para que la corteza sea
apenas una capa y se comporta de manera ductil, por lo que puede conservar la forma del
flujo al enfriarse y formar distintos tipos de morfologias propias de las lavas pahoehoe
descritas por Pinkerton y Sparks (1976). Este tipo de lavas pueden transportase largas
distancias por medio de tubos de lava (Naranjo et al., 1992). Algunos autores como
Wentworth y MacDonald, (1953), Pinkerton y Sparks, (1976), Peterson y Tilling, (1980) y
Kilburn, (1981), han estudiado este tipo de morfologias y concuerdan en que conforme la
corteza se enfria, sucede la transicion de lavas pahoehoe a texturas de tipo 'A'a y que no tiene
que ver con la composicion quimica de la lava como algunos pensaban anteriormente. Las
superficies 'A'a se enfrian a temperaturas en el régimen transicional entre lo fragil y ductil y

tienen una madurez intermedia.

Posteriormente, Naranjo et al. (1992) escriben que las lavas en bloques se caracterizan por la
presencia de clastos angulares formados por la deformacion fragil en la corteza gruesa y fria

del flujo. Este tipo de texturas solo se desarrollan en lavas con madurez térmica donde la
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temperatura de la superficie del flujo es lo suficientemente baja para que toda la corteza se
rompa formando asi un flujo de blogues frio. Normalmente estos flujos alcanzan primero la

madurez en los margenes (Naranjo et al., 1992).

Dicho lo anterior, se observa que el comportamiento del flujo esta fuertemente relacionado
con la relacion entre la madurez térmica, la tasa de extrusion y la topografia. Las lavas
termalmente inmaduras avanzan rapidamente, pero con el tiempo y la distancia, la corteza se

enfria y aumenta el espesor (Naranjo et al., 1992).

Por altimo, con respecto a la pendiente, Walker (1973a) dice que ésta controla el espesor de
un flujo; éste sera mas espeso entre menor pendiente haya, pero alcanzard menor distancia.
Se ha demostrado que la pendiente no estéa tan relacionada con la distancia que el flujo puede

alcanzar, comparado con otros factores (Walker 1973a).

6.4 Peligros volcanicos asociados a flujos de lava y domos

Peterson y Tillin (2000), como parte de su capitulo “Lava Flow Hazards” del libro
Enciclopedia of volcanoes, hacen un analisis detallado de como se comportan los flujos de
lava y cuél es el riesgo para la sociedad. Ellos dicen que este tipo de fendmenos son faciles
de evitar, simplemente dejando de construir cerca de volcanes activos, sin embargo, en la
actualidad vemos que esto esté lejos de la realidad debido a que grandes ciudades, campos

de cultivo, carreteras, etc. ya se encuentra cerca de volcanes activos.

Como vimos anteriormente, un flujo de lava comunmente se desplaza pendiente abajo y su
comportamiento generalmente es unidireccional, lo que significa que pasara por encima de
todo aquello que no le impida continuar con su flujo, como pueden ser casas, arboles,
cultivos, inclusive poblados enteros, dejando estas areas inutilizables (p.ej., el volcan
Paricutin 1943-1952 (Krauskopf, 1948). Sin embargo, afortunadamente para la poblacién,
estos son lentos y permiten que las personas puedan evitar el flujo con facilidad. En este
sentido, los flujos de lava que representan mayor riesgo para la poblacion son los mas
maéficos, ya que son los que tienen mayor capacidad de alcance y los que en teoria tienen
mayor velocidad. Ejemplos historicos de desastres asociados a este fendmeno son Mauna
Loa en Hawaii (Lipman y Banks, 1987), Monte Etna en Italia (Wadge et al., 1975), Paricutin
en México (Krauskopf, 1948), Heimaey en Islandia (Morgan, 2000), y Nyiragongo en Goma
(Allard et al., 2002).
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Aparte del peligro que involucra el flujo como tal, los peligros asociados son explosiones
causadas por la interaccion del calor del magma con volatiles que pueden estar presentes en
areas de cultivos, producto de la degradacion organica de ciertos materiales, asi como
incendios, y explosiones freaticas cuando entra en contacto con agua de algun lago, laguna o
el mar. Aunque el escenario mas peligroso es cuando hay presencia de hielo, ya que al
derretirse puede generar peligros secundarios como lahares e inundaciones (Peterson y
Tilling, 2000).

Otro peligro importante es la emision de gases producto de la desgasificacion del flujo. En
este sentido, Heggie (2009) hace un estudio acerca de los gases mas comunes y que
representan mayor riesgo para las personas. Estos son: el CO> (didxido de carbono) que es
emitido durante la erupcion (también puede ser emitido durante una erupcion efusiva). Este
gas por densidad tiende a acumularse en las depresiones topograficas y puede causar desde
mareos, vomito, dolores de cabeza, hasta asfixia que genera la muerte (Cantrell y Young,
2009; Hansell y Oppenheimer, 2004); el H2S (acido sulfhidrico) que estd asociado a la
desgasificacion, puede causar desde irritacion de las vias respiratorias hasta edema pulmonar,
y en grandes concentraciones la muerte en cuestion de minutos (Hansell y Oppenheimer,
2004). El siguiente gas es el SO (diéxido de azufre), este generalmente ocurre acompafiado
de CO2y, aunque sus efectos suelen ser a corto plazo (tos, irritacion de ojos y dificultad para
respirar), en personas con asma puede ocasionar la muerte (Heggie, 2004). Y por ultimo, el
HCI (acido clorhidrico), que esta directamente asociado con los flujos de lava, se libera
cuando la lava entra en contacto con el agua de mar; este gas puede causar desde irritacion

de nariz y garganta, hasta espasmos, edema pulmonar y la muerte (Stephenson et al. 2009).

Los riesgos asociados a lavas intermedias, como las andesitas y las dacitas es que
comUnmente ocurren durante o intercaladas con fases explosivas, que por si mismas
significan un gran riesgo para los asentamientos humanos, ademas de que tienden a alcanzar
decenas de metros de espesor, lo que las hace mas factibles a que puedan sepultar

edificaciones de mayor altura.

Otro peligro importante que mencionar es el colapso de domos, ya que estos tienden a crecer
en el crater central de los estratovolcanes, como es el caso del VC. Cuando esto sucede

funcionan como forma de tapén, lo que impide la liberacion de energia, causando la
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acumulacién de gases y por lo tanto de presion, lo que comdnmente conlleva a una erupcion
de tipo Peleana o tipo Merapi, donde el domo se rompe y todo el material es expulsado por
los flancos del volcan en forma de flujos piroclésticos que arrasan y entierran todo a su paso.
Este tipo de flujos generalmente se encafionan en las barrancas y cuando se encuentran con
un valle tienen a dispersarse multidireccionalmente (Colin et al. 2000; Fink y Anderson,
2000).

7.- Metodologia

7.1 Metodologia de gabinete

7.1.1 Recopilacién de informacion y cartografia
En gabinete se recopil6 informacion bibliografica de tesis y articulos referentes a la

geologia, episodios eruptivos y evolucion del VC durante el Holoceno con la finalidad de
reconstruir su historia eruptiva, esto sirvié como la base para la correlacion de la informacion

obtenida en esta tesis.

Para la creacion de mapas de ubicacion, tectonica y geologia regional se utilizé un MDE del
software GeoMapApp (Ryan et al., 2019) de resolucion variable y escala de 1:3,500,00.
También se descargaron insumos vectoriales de INEGI para obtener informacion de redes
hidrograficas (2010) con escala 1:50,000.

Se obtuvo un MDE con resolucion de 12.5 m descargado de “Alaska Data Search” e
imagenes satelitales de alta resolucion de Google Earth para la generacion de mapas
tematicos (hipsometria, pendientes y drenaje) y se actualizé el mapa geoldgico. También se
interpretd informacion bibliografica, asi como los mapas preexistentes (geoldgicos,
estructurales, etc.) para sintetizar la informacién cartografica en los mapas generados,
principalmente para el mapa geoldgico. El procesamiento de la informacion se hizo a través
del software ArcGis 10.5.

7.1.2 Calculo de parametros morfomeétricos

Para hacer el calculo de volumen, area, espesor promedio, y distancia del crater de
cada una de las unidades se utiliz6 el MDE de 12.5 m y la informacién vectorial del mapa
geoldgico donde se delimitan las unidades. Los procesamientos se hicieron por medio del

software ArcGis 10.5. A continuacion se describe como se obtuvo el valor de cada parametro.
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Para el volumen y el area se trabajo el poligono de cada unidad de manera independiente
utilizando la herramienta Polygon Volume. Para poder utilizar esta herramienta, primero
debemos convertir nuestro MDE en un TIN, posteriormente debemos ver cudl es la altura
sobre el nivel minimo del mar de nuestra unidad e ingresarla para asi obtener los valores de

volumen vy area.

En el caso de los flujos de lava del VC, el volcan presenta pendientes de hasta mas de 45°,
lo que genera un mayor error en el calculo. Para disminuir dicho error, cada unidad se dividié
en varias secciones para calcular de manera individual el volumen y area, al final los valores

se sumaron para obtener el volumen y &rea total.

Algo importante a resaltar es que con este método solo se pueden obtener los valores de las
unidades que afloran en superficie, por lo que, si un flujo de lava esté cubierto por otro méas
joven, solo podremos calcular las regiones que permanecieron expuestas. Dado esto se hizo
un calculo para determinar los valores aproximados de las secciones cubiertas de cada
unidad; para hacerlo se parte de las siguientes suposiciones: 1. Se considera a los flujos
cubiertos como rectangulos planos. 2. El area que abarca el flujo cubierto es igual al de la
unidad superior, ya que partimos del hecho de que los flujos de lava se encafionan en las
mismas barrancas. Dicho lo anterior, se resta el volumen ocupado por la lava que sobreyace
al flujo que queremos calcular, posteriormente calculamos el espesor promedio de la seccién
visible del flujo, y esto lo restamos al valor de altura de la superficie del flujo, para obtener
el valor de altura de la base. Con estos parametros ya podemos usar la herramienta Polygon
Volume y calcular el volumen minimo aproximado de la totalidad del flujo de lava.

7.2. Trabajo de campo

Se realizaron tres jornadas de campo en los afios 2019 y 2023, en las cuales se
recolectaron 21 muestras de roca para su analisis petrografico, geoguimico y fechamiento
isotopico. Previo a cada jornada se hizo una identificacion y digitalizacion de los depdsitos
efusivos mas jovenes por medio de imagenes satelitales de Google Earth y su digitalizacion
para su posterior muestreo. En cada jornada de campo se recolectaron muestras de roca
pertenecientes a los depdsitos efusivos y se hizo una descripcion mineraldgica en muestra de

mano, ademas de describir las caracteristicas morfoldgicas generales de cada depdsito.
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Jornada del 5 al 10 de diciembre del 2019. Esta expedicién se llevo a cabo en la cara norte
del volcén y se recolectaron nueve muestras correspondientes a cinco depositos de flujos de

lava y a un domo de lava.

Jornada del 1 al 7 de febrero del 2023. Esta expedicidn se realiz6 en la cara sur, este y oeste
del volcéan y se recolectaron 11 muestras asociadas a 14 depositos de flujo de lava y un domo.

Jornada del 20 al 24 de enero del 2024. Esta expedicion se realizo en la cara oeste del volcan

y se recolecto una muestra correspondiente a un flujo de lava faltante.

7.3 Metodologia de laboratorio
De cada muestra obtenida se prepararon ldminas delgadas para su descripcion
petrogréafica, se pulverizaron para su envio al laboratorio Actlabs en Canada, donde se

realizaron andlisis geoquimicos de ICP de masas y difraccion de rayos X.

7.3.1 Preparacion y descripcién de laminas delgadas

Las laminas delgadas y su descripcion petrogréafica se realizaron en el laboratorio de
petrografia del Instituto de Geofisica de la UNAM campus Morelia. De cada muestra
obtenida en campo se separé un fragmento del tamafio de un pufio para su preparacién en
lamina delgada. Una vez obtenida la ldmina, ésta se describidé utilizando un microscopio

petrogréafico, a continuacion, se describe el proceso.

1.- Cada fragmento de roca se corté en una cortadora industrial en forma de galletas, de

aproximadamente 3 x 6 x 1 cm.

2. Esta galleta fue desbastada con abrasivos en polvo del nimero 250, 400, 600, 1000 y 5,
hasta obtener una superficie tipo espejo.

3.- La superficie tipo espejo es necesaria para poder pegar el portaobjetos a la superficie de
la muestra. Esto se hizo con una resina especial que seca con rayos UV. Cuando el
portaobjetos esta bien pegado se procede a desbastar nuevamente la muestra hasta que tenga
un espesor de 30 p. Para esto se utilizd una cortadora de precision y posteriormente los

abrasivos mencionados en el punto 2. Este proceso debe ser constantemente verificado en el
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microscopio, ya que el color de las plagioclasas (gris/blanco) indica cuando tenemos el

espesor de 30 L.

4.- Las laminas terminadas se observaron con un microscopio petrografico y se describié su
textura, asociaciones minerales y caracteristicas como tamafio, color, fractura o clivaje,

birrefringencia, extincién, marcas de reaccion y porcentaje de fenocristales.

5.- Para calcular el porcentaje de fenocristales presentes en cada lamina, se obtuvieron tres
imagenes con el objetivo 5x donde se pudiera apreciar de manera general los componentes
de la lamina. Estas imagenes de digitalizaron en Corel Draw, donde se digitalizo de manera
individual cada grupo mineral (plagioclasa, anfibol, piroxeno, 6xidos, etc.), posteriormente
los resultados se analizaron con el programa ImageJ para obtener el porcentaje de
fenocristales de cada grupo y un porcentaje de fenocristales y microlitos en la matriz general.
De cada lamina se tomaron tres fotos para poder sacar un promedio.

7.3.2 Preparacion para analisis geoquimicos

De cada muestra se hizo una separacion de un fragmento de roca de aproximadamente
de 90 gr para los andlisis. Cada fragmento se triturd en pedazos de tamafio lapilli grueso, se
lavd y posteriormente se volvid a triturar hasta obtener un polvo de tamafio ceniza fina. El

procedimiento de preparacion se describe a continuacion.

1.- Cada fragmento de muestra se triturd hasta obtener tamafios de lapilli grueso y medio.
Estos fragmentos se lavaron en el ultrasonido y se pusieron a secar durante 48 hrs en un horno
a 60°C.

2.- Los fragmentos secos se pulverizaron en una pulverizadora de disco tipo Herzog (Fig.
5A, B) en tres sesiones de ~2 min para asegurarnos de que la muestra tuviera el tamafio ideal.
Durante este proceso cabe resaltar que es muy importante la limpieza y esterilizacién del

equipo utilizado para evitar contaminantes.
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Figura 5. A. Pulverizadora Herzog. B. Discos donde se coloca la muestra para ser pulverizada.

3.- Una vez terminada la pulverizacion, cada muestra se pesé y solo se tomaron 15 gr de cada
una para ser analizadas por ICP de masas y difraccion de rayos X para obtener los valores de
roca total de elementos mayores y traza. Se mandaron cuatro muestras al laboratorio
Schimmelpfennig de la Universidad de Marsella, Francia (C1, C3, C4 y C6), y diez a
Activation Laboratories en Canada (Pico 7, Pico 4, C10, C11, C12, C13, C14, C15, Cl6y
C17). Los elementos mayores de las muestras Pico 7 y Pico 4 se tomaron de Alcala-Reygosa
et al. (2018).

4.- Una vez obtenidos los datos, los elementos mayores se normalizaron a 100% libre de agua
para su andlisis y el U, Th, Ta'y Nb se normalizaron a manto primitivo para el diagrama de

Nb/Th vs. Ta/U con generado con el software IgPet.
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8.-Resultados
8.1- Anélisis espacial
8.1.1 Mapa de drenajes
El VC tiene un drenaje de tipo radial y representa un limite natural entre tres cuencas

y cinco subcuencas, a las cuales pertenecen cinco rios importantes. Como se puede observar
en la figura 7, todos los rios perennes que nacen del VC drenan hacia el este y noreste, donde
también se observa un drenaje mas disectado. Hacia el oeste del volcan el drenaje es

intermitente y no hay ningun cuerpo de agua importante que nazca del volcan.

Hacia el noreste y este de la cima del volcan se encuentra la cuenca de Jamapa, que a su vez
se divide en la subcuenca de Jamapa al noreste y en la subcuenca de Atoyac al este, los
drenajes de ambas cuencas desembocan en el océano Pacifico. Dentro del VC, el drenaje
principal de la subcuenca de Jamapa es el rio Jamapa y de la subcuenca de Atoyac es el rio

del mismo nombre (Fig. 7).

Hacia el sur se encuentra la cuenca del Papaloapan, que a su vez se divide al sureste en la
subcuenca del rio Blanco y al suroeste en la subcuenca del rio Salado. En la subcuenca del
rio Blanco, los cuerpos de agua principales que nacen en el volcan son el rio Blanco y el rio

la Cascada (Fig. 7) y sus afluentes desembocan en el océano Pacifico. La subcuenca del rio
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Salado es una cuenca endorreica y en esta region solo drenan del volcan cuerpos de agua
intermitentes.

Hacia el oeste del volcan el drenaje es de tipo intermitente y desemboca en la subcuenca
endorreica de Totoizingo que forma parte de la cuenca de Atoyac (diferente de la subcuenca
de Atoyac mencionada anteriormente).

678000

Hidrografia

Condicion
———= Intermitente

m— Perenne

Simbologia convencional

A Voleancs

’ Observatorios astrondmicos

Refugios

Glaciar de Jamapa

Crater

vv%‘\“t~"~: WA
S et

Figura 6. Mapa de drenajes del volcan Citlaltépetl donde se observan drenajes intermitentes (lineas azules punteadas) y

perennes (lineas azules continuas).

8.1.2 Mapa hipsomeétrico

Como se muestra en la figura 8, el aparato volcanico del \VC se distribuye en un rango
de alturaentre ~ 2,211y ~ 6,636 m s.n.m., la region mas alta corresponde a la cima del volcan
y la parte mas baja se encuentra al este hacia la llanura costera del Pacifico, tendiendo un
desnivel maximo de 4,425 m en una distancia de 10 km. Hacia el Oeste, la region mas baja
tiene una altura de ~3,100 m s.n.m. con un desnivel de 3,536 m hacia el altiplano en una
distancia de 8 km (Fig. 8). La zona de estudio del presente trabajo se distribuye entre los
4,000 m s.n.m. y la cima.
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Figura 7. Mapa hipsométrico del volcan Citlaltépetl donde se observa el gradiente de altura que va desde los 2,211 m

s.n.m. (color verde oliva), pasando por los 4,000 m s.n.m. (color rojo) hasta los 5,636 m s.n.m. (color blanco).

8.1.3 Mapa de pendientes

Para analizar las pendientes del volcan se dividieron en cinco rangos: planicie (0-10°),
pendiente baja (10-25°), pendiente media (25-35°), pendiente pronunciada (35-50°) y
pendiente muy pronunciada (>50°) (Fig. 9).

Como se observa en la figura 9, las planicies se encuentran en las zonas mas bajas del volcan,
asi como en algunas mesetas formadas por los flujos de lava. Las pendientes bajas y medias
se encuentran distribuidas uniformemente a lo largo del aparato volcéanico, siendo mas
abundantes las pendientes medias en zonas mas cercanas a la cima. Las pendientes
pronunciadas y muy pronunciadas se encuentran principalmente en el cono y alrededores del
crater, en estructuras remantes de aparatos volcanicos antiguos (Torrecillas y Espoldn de Oro,
Fig. 9 puntos verdes), delimitando flancos de flujos de lava y domos, y en barrancas.

Las zonas con mayor pendiente se encuentran hacia el este y sureste (Fig. 9), que coincide
con la zona de mayor abundancia en drenajes, esto se debe a que este flanco del volcan recibe
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mayor humedad por estar orientado hacia el Golfo de México, lo que indica que esta region

es mas propensa a colapsos y deslizamientos.
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Figura 8. Mapa de pendientes del volcan Citlaltépetl donde se muestra la distribucion de pendientes en rangos de 0-10°,
10-25°, 25-35°, 35-50° y >50°
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8.2- Geologia y estratigrafia de la actividad efusiva del VC
Se describieron quince unidades de la actividad efusiva del VC que corresponden a

14 flujos de lava y un domo en la parte proximal del volcan, ubicados principalmente en la

cara sur (Fig. 10A), en la cara este (Fig. 10B), en la cara suroeste (Fig. 10C) y en la cara norte

(Fig. 10D). A continuacion, se hace la descripcion de cada uno de ellos.

Figura 9. A. Vista de la cara Sur del Citlaltépetl, desde donde se observan los flujos de lava Texmalaquilla (Tx), Citlaltépetl
(Ci), Orizaba (Or), Malacara (Ma) y el domo Cascada (Ca). B. Vista de la cara este, desde donde se pueden ver los flujos
de lava Revolcadero de lobos (RI), Texmalaquilla (Tx), Tres Cumbres (Tc) y Llano Grande (Lg). C. Vista desde la cara
suroeste, desde donde se observan los flujos de lava Valle (Va), Llano Grande (Lg), Tres Cumbres (Tc), Texmalaquilla (Tx)
y Citlaltépetl (Ci). D. Vista de la cara norte del volcan, donde se observan los flujos de lava Jamapa (Ja) y Vaqueria (Vq),

Jacal (Jc) y el domo de lava cascada (Ca).

8.2.1 Flujo de lava Metlac (Me)

Este flujo (Fig. 12) se encuentra ubicado en el flanco este del volcan, al norte del
mirador conocido como las Palapas, cerca de las cabafas Villas Pico de Orizaba. La muestra
C16 (14Q 684724 E, 2103056 N) fue tomada en el costado sur del flujo sobre un levée a una
altura de 3,980 m s.n.m. (Fig. 23, tabla 1). Es un depésito de flujo de lava que esta
conformado por dos pulsos, hay facies de autobrecha en el limite entre los dos y presentan
estructura en blogues con caras lisas. Las rocas que lo conforman son de color gris, con

textura porfidica de grano grueso compuestas por fenocristales de plagioclasa, anfibol y
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piroxeno. Estratigraficamente se encuentra sobreyacido por un coluvion y por el domo de
lava Cascada (Fig. 11A 'y B).

Este flujo de lava presenta un espesor promedio de 92 m, con un volumen minimo calculado
de 1.01 km?, que abarca un area de 5.32 km?, y tiene una distancia maxima del crater de 7.17
km (Tabla 1).

Figura 10. A. Vista desde el flanco suroeste del volcan del depdsito Metlac (Me), donde se pude ver que estratigraficamente
se encuentra sobreyacido por el domo de lava Cascada (Ca) y por un depo6sito coluvial. B. Flujo de lava Metlac visto desde

Papales, donde se observa que se encuentra rellenando una antigua barranca.

8.2.2 Flujo de lava Tliapa (TI)

Este flujo (Fig. 12) se ubica en el flanco noreste del volcan, al norte del domo
Chichimeco y delimita el borde del rio Jamapa en su seccion alpina. La muestra C3 (14Q
684474 E, 2107438 N) fue tomada en el costado norte del flujo, sobre el levée a una altura

de 4,227 m s.n.m. (Fig. 26, tabla 1). Este depdsito de flujo de lava tiene un canal bien formado
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con estructuras de levée, y predomina la estructura en blogues angulosos con caras lisas, sus
rocas son de color gris oscuro con textura porfidica de grano fino, con fenocristales de
plagioclasas, piroxeno, y anfibol. Estratigraficamente se encuentra sobreyacido por un
depdsito de flujo de bloques y ceniza fechado por Cantagrel et al. (1984) en 9,400 +/- 170
afios AP y sobreyaciendo un deposito de flujo de bloques y ceniza que Hoskuldsson y Robin,
(1993) fechan en 10,600 + 190 afios AP, y por la unidad Jamapa (Fig. 12).

Morfométricamente, este flujo de lava presenta un espesor promedio de 49 m, con un
volumen minimo calculado de 0.26 km?, abarca un area de 2.31 km?, y tiene una distancia

maxima del crater de 7.88 km (Tabla 1).

o s | I oy

Figura 11. Imagen del flujo de lava Tliapa (TI), donde solo de observa su levée del costado oeste del flujo. Se puede apreciar

que esta sobreyacido por el I6bulo oeste del flujo de lava Jamapa (Ja).

8.2.3 Flujo de lava Vaqueria (VQq)

Este flujo (Fig. 13) esta ubicado en el flanco noreste del volcan, se ubica al este de la
Barranca de Jampa y al oeste delimita al domo Chichimeco en su seccion media. La muestra
C6 (14Q 683846 E, 2108340 N) fue tomada en el costado oeste del depésito a una altura de
4,107 m s.n.m., sobre el levée (Fig. 23, tabla 1). Este depdsito de flujo de lava tiene un canal
bien formado, morfologia de levées y en el predomina la estructura en bloques con caras
lisas, sus rocas son de color gris oscuro con textura porfidica de grano fino, con fenocristales
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de plagioclasa, piroxeno y anfibol. Estratigraficamente se encuentra sobreyacido por los

flujos de lava Jacal y Jamapa (Fig. 13).

Morfométricamente, este flujo de lava presenta un espesor promedio de 67 m, con un

volumen minimo calculado de 0.42 km?®, abarca un area de 4.80 km?, y tiene una distancia
maxima del crater de 9.36 km (Tabla 1).
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izquierdo, y cémo esta sobreyacida por el flujo de lava Jacal (Jc). Ja, flujo de lava Jamapa; Ca, domo de lava Cascada.
8.2.4 Flujo de lava Jacal (Jc)

Este flujo (Fig. 14) se encuentra ubicado en el flanco sureste del volcan al noreste del
glaciar Jamapa y en la parte alta el glaciar cubre una parte de este flujo. La muestra C4 (14Q
683508 E, 2108126 N) fue tomada en el frente de lava a una altura de 4,212 m s.n.m. sobre
la facie de autobrecha (Fig. 23, tabla 1). Este deposito de flujo de lava tiene morfologia en
bloques angulosos con caras lisas y no presenta formacion de canal ni de levées, las rocas
que lo conforman son de color gris con textura porfidica de grano grueso, con fenocristales
de plagioclasa, anfibol, y piroxeno. Estratigraficamente se encuentra sobreyacido por el flujo
de lava Jamapa (Fig. 15) y sobreyaciendo la unidad Vaqueria (Fig. 13).

Morfomeétricamente, este flujo de lava presenta un espesor promedio de 77 m, con un
volumen minimo calculado de 0.17 km?, abarca un area de 2.21 km?, y tiene una distancia

méaxima del crater de 3.38 km (Tabla 1).
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Figura 13. Vista del flujo de lava Jacal (Jc) visto desde el I6bulo oeste de la unidad Jamapa (Ja). En la imagen se observa

que la lava Jacal esta sobreyacida por Jamapa.

8.2.5 Flujo de lava Jamapa (Ja)

Este flujo (Fig. 15) se ubica en el flanco norte del volcan, justo por debajo del glaciar
Jamapa y cerca del refugio Fausto Gonzalez. La muestra C1 (14Q 682106 E, 2107462 N) fue
tomada sobre el 16bulo este del deposito (Fig. 15), al sur del albergue a una altura de 4,502
m s.n.m. (Fig. 23, tabla 1). Este flujo tiene al menos dos I6bulos y solo muestra morfologia
de levée en su I6bulo este, en ambos I6bulos presenta estructura en blogues y megabloques
angulosos con caras lisas, las rocas que lo conforman son de color gris con textura porfidica
de grano medio, con fenocristales de plagioclasa, anfibol, y piroxeno. Estratigraficamente el
I6bulo oeste se encuentra sobreyaciendo a los flujos de lava Jacal (Fig. 14), Vaqueria (Fig.
13) y Tliapa (Fig. 12), y ambos l6bulos se encuentran sobreyacidos por el glaciar en su parte

mas alta.

Morfométricamente, este flujo de lava presenta un espesor promedio de 53 m, con un
volumen minimo calculado de 0.71 km?, abarca un area de 2.90 km?, y tiene una distancia
maxima del crater de 3.40 km (Tabla 1).

52



Figura 14. Flujo de lava Jamapa (Ja) visto desde el albergue Fausto Gonzalez, donde se observa uno de sus dos l6bulos.

Sobre este flujo de lava pasa parte de la ruta para subir a la cima del Citlaltépetl por la cara norte.

8.2.6 Flujo de lava Pilancon (Pi)

Este flujo estd ubicado en el flanco sureste del volcan a un par de kilometros del
poblado San José Pilancén. La muestra C17 (14Q 685483 E, 2097727 N) fue tomada en el
costado suroeste del depdsito a un lado de una cafiada sobre la brecha que lleva al poblado
de San José Pilancon, a una altura de 2,940 m s.n.m. (Fig. 23, tabla 1). En sus partes expuestas
presenta morfologia en bloques, subangulosos con caras lisas, las rocas que lo conforman
son de color gris claro con textura porfidica de grano medio, con fenocristales de plagioclasa,
anfibol, clino y ortopiroxeno; también tiene presentes glomerocristales de anfibol y
plagioclasa. Estratigraficamente se encuentra sobreyacido por el flujo de lava Malacara

Morfométricamente, este flujo de lava presenta un espesor promedio de 59 m, con un
volumen minimo calculado de 0.46 km?, abarca un area de 8.94 km?, y tiene una distancia
méaxima del crater de 10.68 km (Tabla 1).

8.2.7 Flujo de lava Malacara (Ma)

Flujo de lava ubicado en el flanco sureste del volcan, a un par de kilémetros del
poblado San José Pilancon. La muestra C13 (14Q 685622 E, 2098349 N) fue tomada en el
frente del flujo con caracteristicas de facie de autobrecha a 3,088 m s.n.m. (Fig. 23, tabla 1).

Tiene estructura en bloques con caras lisas, las rocas que componen este deposito son de
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color gris, con textura porfidica de grano medio, compuestas por fenocristales de plagioclasa,
anfibol, y piroxeno. También presenta enclaves porfidicos de grano fino con fenocristales de
plagioclasa y piroxeno con tamafio aproximado de 12 x 18 cm. Estratigraficamente se
encuentra sobreyacido por la lava Orizaba (Fig. 16A) y sobreyace a la lava Pilancon, y entre

estas dos unidades se encuentra un depdsito de flujo de blogues y ceniza de edad desconocida.

Morfométricamente, este flujo de lava presenta un espesor promedio de 80 m, con un
volumen minimo calculado de 0.72 km?, abarca un area de 7.45 km?, y tiene una distancia

maxima del crater de 8.64 km (Tabla 1).

8.2.8 Fujo de lava Orizaba (Or)

Flujo de lava (Fig. 16A) localizado en el flanco sur del volcan, al sur del mirador Las
Palapas. La muestra C14 (14Q 684152 E, 2101769 N) fue tomada en el costado este del flujo,
en una zona con caracteristicas de facie de autobrecha, a una altura de 3,896 m s.n.m. (Fig.
23, tabla 1). Este deposito tiene varios I6bulos, posiblemente asociados a distintos pulsos,
tiene morfologia en levée en la parte superior en su pulso mas superficial y presenta estructura
en blogues con caras lisas en las caras observables, los blogues que conforman el flujo son
de color gris, de textura porfidica de grano medio, con fenocristales de plagioclasa, anfibol,
y piroxeno; también presenta glomerocristales de anfibol y piroxeno, asi como enclaves
compuestos por plagioclasa, anfibol y piroxeno. Estratigraficamente se encuentra
sobreyacido por el flujo de lava Citlaltépetl, y sobreyace a la lava Malacara. Este flujo de
lava fue fechado con el método de C* en 3,400 +/- 100 afios AP por Cantagrel et al. (1984).

Morfométricamente este deposito presenta un espesor promedio de 179 m, con un volumen
minimo calculado de 0.80 km?, abarca un area de 5.49 km?, y tiene una distancia maxima del
créter de 7.12 km (Tabla 1).

8.2.9 Flujo de lava Citlaltépetl (Ci)

Flujo de lava ubicado en el flanco sur, al sur de Las Palapas. La muestra C12 (14Q
683244 E, 2102640 N) fue tomada en el frente del flujo con caracteristicas de facie de
autobrecha a 4,256 m s.n.m. (Fig. 23, tabla 1). Tiene estructura en blogues con caras lisas,
estd compuesta por blogues de roca de color gris claro, que se meteoriza a rosa grisaceo,
presenta textura porfidica de grano medio con fenocristales de plagioclasa, anfibol, y
piroxeno; ademas presenta glomerocristales de plagioclasa y anfibol, y enclaves de color gris
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oscuro en la mayoria de los blogues. Estratigraficamente sobreyace al flujo de lava Orizaba,

y tiene continuidad observable desde el crater principal (Fig. 16A 'y B).

Morfométricamente, este flujo de lava presenta un espesor promedio de 186 m, con un

volumen minimo calculado de 0.42 km?, que abarca un area de 1.78 km?, y tiene una distancia

maxima del crater de 3.18 km (Tabla 1).

A

Figura 15. A. Vista del flanco este de los flujos de lava Citlaltépetl (Ci) y Orizaba (Or), donde se observa que Ci tiene
continuidad hasta el cratery sobreyace al flujo de lava Orizaba. B. Vista del flujo Citlaltépetl desde la cara este del volcan.

Ca, domo de lava Cascada.

8.2.10 Domo de lava Cascada (Ca)

Este domo esta ubicado en la cara este del volcan, al norte de Las Palapas. La muestra
C15 (14Q 683685 E, 2104561 N) fue tomada en el frente del domo a una altura de 4,700 m
s.n.m., sobre la facie de autobrecha, donde se encontraba erosionado formando un abanico

coluvial (Fig. 23, tabla 1). El depdsito estd compuesto por al menos dos pulsos (Fig. 17A, B
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y C) y predomina la estructura en megabloques angulares de caras lisas, en las paredes del
domo presenta estructura columnar difusa con caras lisas, esta compuesto por bloques de
color gris claro que se intemperizan a rosa claro, tiene textura porfidica de grano
medio/grueso con fenocristales de plagioclasa, anfibol y piroxeno, tiene enclaves de color
gris oscuro. Estratigraficamente se encuentra sobreyaciendo a la lava Metlac y se puede

observar su continuidad hasta el crater.

Morfométricamente, este flujo de lava presenta un espesor promedio de 172 m, con un
volumen minimo calculado de 0.20 km?, que abarca un area de 0.86 km?, y tiene una distancia

maxima del crater de 1.81 km (Tabla 1).

Figura 16. A. Vista del domo de lava Cascada (Ca) desde el flanco sureste del volcan, donde se observa que se compone de
al menos dos pulsos (marcados con lineas punteadas rojas). B. Vista del frente del domo sobre la facie de autobrecha, se
puede observar que las paredes del domo tienen estructura columnar difusa con caras lisas. C. Vista desde la cara norte
del volcan. Ja, flujo de lava Jamapa.
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8.2.11 Flujo de lava Revolcadero de lobos (RI)

El flujo de lava revolcadero de lobos se localiza en el flanco este del volcan al oeste
de la localidad Llano Grande. La muestra C18 (14Q 679561 E, 2105987 N) fue tomada en el
frente del flujo, sobre el 16bulo central, en la facie de autobrecha a una altura de 4,232 m
s.n.m. (Fig. 23, tabla 1). Este depdsito presenta al menos tres I6bulos (Fig. 18A y B), donde
el I6bulo lateral izquierdo presenta un canal con estructuras de leevé a los costados, de manera
general los I6bulos presentan morfologia de lava en entabladura con caras lisas y en bloques
angulares con caras lisas, las rocas que conforman este flujo son de color gris y se meteorizan
a rojo oscuro, tienen textura porfidica de grano grueso y estan compuestas por fenocristales
de plagioclasa, anfibol (también presente como glomerocristal), y piroxeno.
Estratigraficamente se encuentra sobreyacido por los flujos de lava Texmalaquilla y Tres

Cumbres (Fig. 21y 22) y sobreyace un abanico coluvial.

Morfométricamente, este flujo de lava presenta un espesor promedio de 110 m, con un
volumen minimo calculado de 0.47 km3, que abarca un éarea de 2.13 km2, y tiene una

distancia maxima del crater de 3.02 km (Tabla 1).
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Figura 17. A. Vista del flujo de lava Revolcadero de lobos (RI) desde el flanco oeste del volcan, con vistas al frente de lava,
donde se observa que se compone de al menos tres pulsos (marcados con lineas punteadas rojas), se puede observar que
el 16bulo izquierdo tiene un canal y morfologias de leves a los costados. B. Fotografia tomada desde la barranca Carneros
con vista del perfil del dep6sito, donde se puede apreciar el espesor relativo del flujo.

8.2.12 Flujo de lava Valle (Va)

Este flujo de lava esta ubicado en el flanco suroeste del volcan, frente a Sierra Negra,
la muestra C9 (14Q 678613 E, 2101305 N) fue tomada en el frente del flujo con
caracteristicas de facie de autobrecha a una altura de 4,044 m s.n.m. (Fig. 23, tabla 1). Toda
la parte media del flujo presenta un canal bien formado con estructuras de levée a los costados
(Fig. 19A, Cy D), un I6bulo frontal (Fig. 19B y C) y presenta morfologia de lava en bloques

angulares con caras lisas, las rocas que conforman este flujo son de color gris claro, de textura
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porfidica de grano medio con fenocristales de plagioclasa, anfibol, y piroxeno; también
presenta glomerocristales de anfibol y plagioclasa. Fue fechado con el método de CI®® en
3,030 +/- 70 afios AP por Alcald-Reygosa et al. (2018), y estratigraficamente se encuentra

sobreyacido por los flujos Llano Grande y Tres Cumbres (Fig. 20 y 21).

Morfométricamente, este flujo de lava presenta un espesor promedio de 61 m, con un
volumen minimo calculado de 0.41 km?, que abarca un area de 3.80 km?, y tiene una distancia

maxima del crater de 5.25 km (Tabla 1).
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Figura 18. A. Vista hacia el sur del flujo Valle (Va), la imagen fue tomada en la parte media del canal, donde se puede
observar al fondo el I6bulo, Sierra Negra (SN) y a los costados los levées. B. Vista hacia el sur sobre el levée de este flujo,
donde se puede observar la cresta del levée. C. Vista hacia el sur desde la parte media del canal, donde se aprecia el I6bulo
que compone el frente del depdsito. D. Vista hacia el norte del flujo, sobre el levée; aqui se puede ver cdmo los flujos Llano
Grande (Lg) y Tres Cumbres (Tc) estan sobreyaciendo este depdsito. Tx, flujo de lava Texmalaquilla

8.2.13 Flujo de lava Llano Grande (Lg)
Este flujo se encuentra ubicado en el flanco suroeste del volcén, frente a Sierra Negra
y al sur del parque Revolcadero de Lobos. La muestra C11 (14Q 680656 E, 2104421 N) fue
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tomada en el flanco sur del deposito a una altura de 4,770 m s.n.m. sobre la facie de
autobrecha (Fig. 23, tabla 1). Presenta morfologia en megabloques angulosos con caras lisas
(Fig. 20) en toda su superficie observable, la roca que compone este flujo es de color gris
claro y se meteoriza a rosa claro, estad bandeada y es de textura porfidica de grano medio con
fenocristales de plagioclasa, anfibol, y piroxeno; también presenta glomerocristales de la
misma asociacion mineral. Estratigraficamente se encuentra sobreyacido por el flujo de lava

Tres Cumbres (Fig. 21) y sobreyace al flujo de lava Valle (Fig. 19).

Morfométricamente, este flujo de lava presenta un espesor promedio de 125 m, con un
volumen minimo calculado de 0.28 km?, que abarca un area de 1.28 km?, y tiene una distancia

maxima del crater de 3.25 km (Tabla 1).

Figura 19. Megabloque observado sobre la brecha superficial del depdsito de Llano Grande (Lg), también se puede

observar que la lava Tres Cumbres (Tc) sobreyace este depdsito.

8.2.14 Flujo de lava Tres Cumbres (Tc)

Se encuentra ubicado en el flanco suroeste del volcan, frente a Sierra Negra. La
muestra C10 (14Q 680918 E, 2104561 N) fue tomada en el frente del flujo sobre la facie de
autobrecha a una altura de 5,000 m s.n.m., (Fig. 23, tabla 1), este depdsito esta conformado
por al menos cuatro pulsos, no tiene formacion de levées y morfoldgicamente se asemeja a
un domo con morfologia en blogues angulares con caras lisas (Fig. 21), la roca es de color

gris claro, de textura porfidica de grano fino compuesta por plagioclasa, anfibol, y piroxeno;
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también presenta enclaves de color gris oscuro con fenocristales de anfibol y piroxeno.
Estratigraficamente estd sobreyacido por el flujo de lava Texmalaquilla y sobreyace a los
flujos de lava Llano Grande y Valle (Fig. 30 y 19).

Morfométricamente, este flujo de lava presenta un espesor promedio de 120 m, con un
volumen minimo calculado de 0.08 km?, abarca un area de 0.74 km?, y tiene una distancia

méaxima del crater de 1.53 km (Tabla 1).

Figura 20. Depésito del flujo de lava Tres Cumbres (Tc), la fotografia fue tomada sobre el flujo de lava Valle (Va), donde
se aprecia que esta sobreyaciendo este depdsito. Tiene vista al frente del dep6sito donde se aprecian al menos tres l16bulos
(marcados con lineas punteadas rojas) y las facies de autobrecha.

8.2.15 Flujo de lava Texmalaquilla (Tx)

Este deposito se encuentra ubicado en el flanco suroeste del volcan a un costado del refugio
Octavio Alvarez, frente a Sierra Negra. De este depdsito se obtuvieron dos muestras, la
primera, C7 (14Q 681320 E, 2103693 N) se recolectd a una altura de 4,780 m s.n.m. en el
I6bulo superior, cerca del borde del levée sobre la facie de autobrecha. La segunda, C8 (14Q
681089 E, 2103158 N), se obtuvo a una altura de 4,530 m s.n.m., cerca del frente de lava, en
el l6bulo inferior sobre la facie de autobrecha, (Fig. 23, tabla 1). Este depdsito esta
conformado por al menos tres pulsos (Fig. 22A, C), el pulso superior tiene bien formados sus
levées, y se puede apreciar el canal y la brecha superficial (Fig. 22B), el l6bulo inferior

presenta morfologia en bloques angulares con caras lisas y el superior presenta morfologia
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variable entre bloques y de entabladura. Las rocas que lo conforman son de color gris con
textura porfidica de grano medio/fino con fenocristales de plagioclasa, anfibol y piroxeno.
Ademaés, presentan enclaves de color gris y verde con cristales de anfibol y piroxeno, con
tamarios que rondan los 5 x 10 cm. El dep6sito fue fechado con el método de CI% en 1,450
+ 35 afios AP por Alcala-Reygosa et al. (2018), y estratigraficamente sobreyace al flujo de
lava Tres Cumbres (Fig. 21) y tiene continuidad observable hasta el crater del VC (Fig. 11C

Morfométricamente, este flujo de lava presenta un espesor promedio de 80 m, con un
volumen minimo calculado de 0.12 km?, abarca un area de 1.13 km?, y tiene una distancia

maxima del crater de 2.41 km (Tabla 1).

Figura 21. A. Lava Texmalaquilla (Tx) vista desde el suroeste, donde se observan sus tres I6bulos (marcados por lineas
punteadas rojas), su continuidad hasta el crater y como sobreyace a la lava Tres Cumbres (Tc). B. Vista sobre el flujo

superior de Texmalaquilla donde se observa la parte media del canal cubierta por brecha superficial y los levées a los
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costados. C. Vista desde el costado oeste del flujo Texmalaquilla donde se puede ver la sobreposicion de los tres pulsos que

conforman el depdsito.

Tabla 1.Resumen de los pardmetros morfométricos de los depdsitos efusivos

Unidad Mue_stra Coordenadas _V_olumen 3 Are ? Disctigt(;i? al Espe_sor
asociada X y z minimo (km®)  (km?) (km) promedio (m)

Metlac C16 684724 2103056 3,980 1.014 5.323 7.175 92
Tliapa C3 684474 2107438 4,227 0.267 2.315 7.885 49
Vaqueria C6 683846 2108340 4,107 0.428 4.808 9.369 67
Jacal C4 683508 2108126 4,212 0.174 2.219 3.389 77
Jamapa C1 682106 2107462 4,502 0.714 2.905 3.400 53
Pilancén C17 685483 2097727 2,940 0.463 8.942 10.680 59
Malacara C13 685622 2098349 3,088 0.729 7.465 8.646 80
Orizaba Ci14 684152 2101769 3,896 0.808 5.491 7.120 179
Citlaltépetl C12 683244 2102640 4,256 0.422 1.787 3.180 186
Cascada C15 683685 2104561 4,700 0.200 0.860 1.816 172
Revolcadero de lobos ~ C18 679561 2105987 4,232 0.474 2.130 3.024 110
Valle C9 678613 2101305 4,044 0.416 3.806 5.257 61
Llano Grande C11 680656 2104421 4,770 0.282 1.988 3.259 125
Tres Cumbres C10 680918 2104561 5,000 0.080 0.745 1.531 120

Cly 681320, 2103693, 4,780, 0121 1133 2413 80
Texmalaquilla C8 681089 2103158 4,530

Como resultado final de las descripciones, analisis espacial, observaciones en campo y de la

relacién estratigrafica, se genero el siguiente mapa geoldgico (Fig. 23), donde se delimitan

los dep6sitos mencionados y se muestra su relacion estratigrafica.
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Figura 22. Mapa geoldgico del volcan Citlaltépetl donde se muestran los depdsitos efusivos mas recientes del volcan
Citlaltépetl, con su respectiva columna estratigrafica obtenida en este trabajo y los puntos de muestreo (puntos verdes).
Entre los atributos més importantes se sefialan los escarpes erosivos (lineas dentadas rojas), los albergues (puntos
amarillos), el crater (circulo dentado negro), y los caminos (lineas negras). 1) Cantagrel et al. (1984) 2 Alcala-Reygosa et
al. (2018).
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8.3.- Petrografia
A continuacion, se hace la descripcion de 22 laminas correspondientes a las muestras

representativas de los 14 flujos de lava (cuyos codigos de muestreo son: C1, C3, C4, C7, C8,
C9, C10, C11, C12, C13, C14, C15, C16, C17, C18), un domo (C15) y cinco xenolitos

(xenolito C8, xenolito C10, xenolito C11, xenolito C13, y xenolito C15).

8.3.1 C16- Flujo de lava Metlac

La muestra C16 es de textura hipocristalina, inequigranular, y porfidica, compuesta
por fenocristales y microfenocristales subhedrales y euhedrales de plagioclasa, anfibol
(hornblenda) y piroxeno (hiperstena y augita), en una matriz compuesta por microlitos de
plagioclasa, anfibol, piroxeno y 6xidos de Fe y Ti. Los cristales de la matriz tienen tamarfios
que van del rango de 11.67 a 63.91 um (Fig. 23A).

Los cristales presentes por orden de abundancia son: plagioclasa subhedral como fenocristal
y microfenocristal (0.05 a 0.33 mm), tienen maclado simple y Carlsbad; algunas presentan
textura en tamiz y zonamiento (Fig. 23A).

Anfibol subhedral y euhedral, como microfenocristal y fenocristal (0.09 a 0.32 mm); algunas

presentan zonamiento (Fig. 23B).

Ortopiroxeno subhedral y euhedral como microfenocristal y fenocristal (0.09 a 0.36 mm);
algunas se encuentran formando pequefios glomerocristales (Fig. 23C). Clinopiroxeno
anhedral como microfenocristal (0.07 a 0.21 mm), se encuentra formando pequefios
glomerocristales (Fig. 23F).

Como xenocristales por orden de abundancia tenemos: plagioclasa subhedral y euhedral
como microfenocristal y fenocristal (0.23 a 2.72 mm), con maclado polisintético
principalmente; algunas presentan bordes de corrosion, textura en tamiz, y zonamiento,
también se encuentra formando glomerocristales (Fig. 23D, E). Anfibol anhedral y subhedral
como fenocristal y microfenocristal (0.28 a 1 mm), algunas tienen forma esqueletal y también
se encuentran entre los glomerocristales de piroxeno o como inclusiones en las plagioclasas
(Fig. 23E). Ortopiroxeno subhedral y anhedral como microfenocristal y fenocristal (0.03 a
0.46 mm); se encuentra formando glomerocristales junto con el clinopiroxeno (Fig. 23F).

Clinopiroxeno anhedral como fenaocristal y microfenocristal (0.03 a 0.38 mm), se encuentra
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junto con la hiperstena en glomerocristal (Fig. 23E). Esta muestra corresponde a una roca de

composicion dacitica.

Figura 23. Muestra C16. A. Textura porfidica, donde se ven fenocristales de plagioclasa y anfibol. B. Fenocristales de
anfibol. C. Fenocristales de ortopiroxeno. D. Xenocristal de plagioclasa, con maclado polisintético y textura en tamiz. E.

Glomerocristal de clinopiroxeno y ortopiroxeno. F. Glomerocristal de ortopiroxeno y anfibol.

8.3.2 C3- Flujo de lava Tliapa

La muestra C3 es de textura hipocristalina, inequigranular y traquitica (Fig. 24A),
compuesta principalmente por fenocristales de plagioclasa, anfiboles (hornblenda),
ortopiroxenos (hiperstena), clinopiroxenos (augita) y 6xidos de Ti y Fe, en una matriz
compuesta por microlitos de plagioclasa, ortopiroxenos, clinopiroxenos y 6xidos. Los
cristales de la matriz tienen tamafios que van del rango de 14.7 a 60.63 pm.

Los minerales observados por orden de abundancia son: plagioclasas subhedrales y
anhedrales como microfenocristales (de 0.08 a 0.22 mm) y microlitos en la matriz,
presentando maclado simple y polisintético (Fig. 24).

Ortopiroxeno anhedral y subhedral como microfenocristal y en poca proporcion como
fenocristal (de 0.56 a 13 mm) (Fig. 24D, F). Clinopiroxeno subhedral y anhedral como
microfenocristal y en menor abundancia como fenocristal (de 0.95 a 0.14 mm) (Fig. 24C, D);
algunos se encuentran como microlitos en coronas de reaccién (Fig. 24B). Hay presencia de

Oxidos.
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Como xenocristales, segun su abundancia, encontramos: plagioclasa subhedral y anhedral
presente como fenocristal y microfenocristal (de 1.24 a 0.16 mm). Tienen maclado
polisintético y algunas presentan textura en tamiz, zoneamiento y bordes de corrosion (Fig.
25A, B, D, E, F). Anfibol subhedral como fenocristal y microfenocristal (de 1.39 a 0.14 mm);
algunos presentan coronas de reaccion, principalmente por deshidratacion a éxido de hierro
(Fig. 25A) y algunos pocos con coronas de reaccion de clinopiroxenos. Una gran parte de los
microfenocristales fueron sustituidos completamente por 6xidos de hierro (fantasmas) (Fig.
25B), otros tienen forma esqueletal. Por ultimo, se encontrd olivino anhedral como
microfenocristal (~0.11 mm) con bordes de reaccién de 6xidos.Esta muestra corresponde a

una roca de composicién andesitica.
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Figura 24. Microfotografias de la lava C3. A. Textura traquitica con xenocristales de anfibol con coronas de reaccion de
oxidos por deshidratacion, a la derecha se observa un xenocristal de plagioclasa y un ortopiroxeno juvenil. B. Cristal de
anfibol parcialmente reemplazado por dxidos y con corona de reaccion de clinopiroxenos; a los lados se muestran dos
xenocristales de plagioclasa. C. Cristales de clinopiroxeno. D. Cristales de ortopiroxeno, a la derecha se observa un cristal
de plagioclasa con textura en tamiz, a la izquierda un clinopiroxeno. E. Glomerocristal de plagioclasa con textura de tamiz

y bordes de corrosion. F. Plagioclasa zonada, a la derecha se muestra un ortopiroxeno.

8.3.3 C6- Flujo de lava Vaqueria

La muestra C6 es de textura hipocristalina, inequigranular y dimensional seriada (Fig.
25A), conformada por fenocristales subhedrales y anhedrales de plagioclasa, anfiboles
(hornblenda), ortopiroxenos (hiperstena), clinopiroxenos (augita) y 6xidos de Ti y Fe en una

matriz compuesta de microlitos de plagioclasa y en menor medida por cristales de
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ortopiroxeno, clinopiroxeno y oxidos de Fe y Ti. Los tamafos de los cristales en la matriz

tienen un rango de 17.01 a 62.2 um (Fig. 25).

Los minerales que componen la muestra, por abundancia, son: plagioclasa subhedral, como
fenocristales, microfenocristales (de 0.45 a 0.06 mm) y microlitos en la matriz. Tienen
maclado simple, polisintético y en menor medida Carlsbad (Fig. 25A); algunas presentan

zoneamiento (Fig. 25).

Ortopiroxeno subhedral y anhedral como micro fenocristal (~0.1 mm). Clinopiroxeno
anhedral y subhedral como microfenocristal (de 0.3 a 0.17 mm) (Fig. 25D), y se encuentran

como microlitos en algunas coronas de reaccién. Hay presencia de 6xidos.

Como xenocristales tenemos: plagioclasa subhedral, presente como fenocristal y
microfenocristal (de 1.91 a 0.2 mm); en algunas se observa textura en tamiz, zoneamiento,
centro corroido e inclusiones (Fig. 25F). Anfibol subhedral como fenocristales y micro
fenocristales (de 1.4 a 0.63 mm), algunos presentan bordes de reaccion de microlitos de
plagioclasa y clinopiroxeno, y deshidratados con 6xidos de hierro (Fig. 25C, H, B); también
se encuentran con forma esqueletal (Fig. 25H). Ortopiroxeno subhedral y anhedral presente
como fenocristales (0.7 a 0.4 mm), algunos tienen forma esqueletal (Fig. 25D). Por ultimo,

se observd cuarzo anhedral como fenocristal con inclusiones de ~0.65 mm. La muestra

corresponde a una roca de composicién andesitica.

Figura 25. Fotografias de la muestra C6. A. Textura dimensional seriada con cristales de plagioclasa con maclado

Carlshad. B. Xenocristal de anfibol con corona de reaccion por 6xidos y clinopiroxenos, y forma esqueletal. C. Xenocristal
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de anfibol con corona de reaccion de 6xidos por deshidratacion, en la parte superior se observa un clinopiroxeno. D.
Xenocristales de ortopiroxeno. E. Cristales de clinopiroxeno. F. Xenocristal de plagioclasa con textura de tamiz e

inclusiones.

8.3.4 C4- Flujo de lava Jacal

La muestra C4 es de textura hipocristalina, inequigranular y glomeroporfidica (Fig.
26A), compuesta principalmente por fenocristales de plagioclasa, anfiboles (hornblenda),
ortopiroxenos (hiperstena), en una matriz compuesta por microlitos de plagioclasa, anfibol,
ortopiroxeno y 6xidos de Ti y Fe. Los cristales de la matriz tienen tamafios que van del rango
de 11.1 a 94.53 pum (Fig. 26).

Los cristales que estan presentes, por orden de abundancia, son: plagioclasa subhedral, como
fenocristal, microfenocristal (0.57 a 0.09 mm) y microlitos en la matriz. Presentan maclado

polisintético, algunas muestran zonacion (Fig. 26).

Anfibol de forma subhedral y euhedral, abundante como fenocristal (0.7 a 0.06 mm), no tiene

coronas de reaccién y se pueden encontrar formando glomerocristales (Fig. 26B, D, F).

Ortopiroxeno anhedral como fenocristal y microfenocristal (0.65 a 0.08 mm); también forma
glomerocristales (Fig. 26A, D, F). Clinopiroxeno subhedral como micro fenocristal (Fig.

26B, F), también se encuentra en algunas coronas de reaccion de anfiboles (Fig. 26A).

Como xenocristales en orden de abundancia se encuentran: plagioclasas subhedrales como
fenocristales y micro fenocristales (de 1.04 a 0.21 mm). Tienen maclas polisintéticas (Fig.
26E) y algunas presentan zonacion (Fig. 26C), textura en tamiz (Fig. 26E), forma esqueletal
e inclusiones; algunas se encuentran formando glomerocristales. Anfibol subhedral como
fenocristal (de 0.27 a 0.49 mm); presenta coronas de reaccion de clinopiroxeno (Fig. 26A).
Cuarzo anhedral como fenocristal (~1 mm) e inclusiones de anfibol (Fig. 26E). Por ultimo,
se observé olivino anhedral como fenocristal (~0.14 mm). Esta muestra corresponde a una

roca de composicion dacitica.
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Figura 26. Microfotografias de la muestra C4. A. Xenocristales de anfibol con coronas de reaccion de clinopiroxeno, en la
parte inferior se muestra un ortopiroxeno juvenil. B. Cristales euhedrales de anfibol, en la parte superior se observan dos
cristales de clinopiroxeno. C. Plagioclasa zonada. D. Xenocristales como glomerocristal de anfibol y ortopiroxeno. E.
Xenocristales de plagioclasa, la del centro tiene textura en tamiz y en la de la derecha se observa maclado polisintético,
alrededor se observan cristales juveniles de anfibol y clinopiroxeno. F. Fenocristales de ortopiroxeno y anfibol, en la parte

inferior se observa un clinopiroxeno.

8.3.5 C1- Flujo de lava Jamapa

La muestra C1 presenta una textura hipocristalina, inequigranular, porfidica (Fig.
27A), compuesta por fenocristales de plagioclasa, anfiboles (hornblenda), ortopiroxenos
(hiperstena), clinopiroxenos (augita) y Oxidos de Ti y Fe, en una matriz microlitica con
abundancia de plagioclasa y en menor cantidad con cristales de ortopiroxeno, clinopiroxeno

y Oxidos. Los cristales de la matriz tienen tamafios que van del rango de 0.01 a 0.1 mm.

Los minerales observados por orden de abundancia: plagioclasas subhedrales y euhedrales
presentes como fenocristales, microfenocristales y microlitos en la matriz (de 1.4 a 0.13 mm).
Muestran maclado simple y polisintético, algunas tienen zoneamiento, algunas se encuentran

formando glomerocristales junto con anfibol y piroxeno (Fig. 27B).

Anfiboles anhedrales como fenocristales y microfenocristales (de 0.81 a 0.06 mm) (Fig. 27)

con coronas de reaccion de éxidos.

Del grupo de los piroxenos encontramos ortopiroxeno subhedral y anhedral como

fenocristales, microfenocristales y microlitos en la matriz (de 1.1 a 0.05 mm) (Fig. 27E), y

71



clinopiroxenos subhedrales como fenocristales y microfenocristales en la matriz (de 0.15 a

0.09 mm) (Fig. 27D, E y F). También hay presencia de Oxidos de Tiy Fe.

También se observan abundantes xenocristales, los cuales se describen a continuacion por
orden de abundancia: plagioclasa anhedral y subhedral, presente como fenocristal (de 0.8 a
0.12 mm); algunas muestran bordes de corrosion, textura en tamiz (Fig. 27E) y zoneamiento
(Fig. 27C). Anfibol de forma anhedral y subhedral como fenocristales (de 0.73 a 0.6 mm);
algunas muestran forma esqueletal (Fig. 27A) y otras fueron completamente remplazadas por
oxidos y solo permanece el fantasma. Ortopiroxeno anhedral como fenocristal y micro
fenocristal (de 0.15 a 0.10 mm) con coronas de reaccion de clinopiroxenos (Fig. 27D). Por
ultimo, se encontraron cristales de cuarzo anhedral como fenocristal, algunos tienen forma
esqueletal rellena de matriz (Fig. 27F). La asociacion mineral de esta muestra corresponde a

una roca de composicién andesitica.

g 27 ’,
il q ’

Figura 27. Microfotografias de la muestra C1. A. Textura porfidica con xenocristales de anfibol con coronas de reaccion
de Oxidos por deshidratacion, muestran forma esqueletal. B. Glomerocristal de plagioclasa, con anfibol y ortopiroxeno. C.
Plagioclasa zonada. D. Xenocristal de ortopiroxeno con corona de reaccion de clinopiroxenos; a los lados se observan
pequefios cristales de ortopiroxenos juveniles. E. Xenocristal de plagioclasa con textura en tamiz, bordes de corrosion y
maclado polisintético. Alrededor se observan xenocristales de anfibol y cristales juveniles de clinopiroxeno. F. Xenocristal

de cuarzo con corona de reaccion y centro corroido sustituido por plagioclasa.
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8.3.6 C17- Flujo de lava Pilancon

La muestra C17 es de textura hipocristalina, inequigranular, y dimensional seriada,
compuesta por fenocristales y microfenocristales subhedrales y anhedrales de plagioclasa,
anfibol (hornblenda) y piroxeno (hiperstena y augita), en una matriz compuesta por
microlitos de plagioclasa, anfibol, piroxeno y 6xidos de Fe y Ti (Fig. 28A). Los cristales de

la matriz tienen tamafios que van del rango de 8.13 a 51.66 pum.

Los cristales presentes por orden de abundancia son: plagioclasa subhedral y euhedral como
microfenocristal y fenocristal (0.06 a 0.35 mm); tienen maclado simple y Carlsbad, algunas

presentan zonamiento y textura en tamiz (Fig. 28A).

Anfibol subhedral y euhedral, como microfenocristal y fenocristal (0.04 a 0.65 mm), algunos

presentan bordes de corrosion y zonamiento (Fig. 28B, C).

Ortopiroxeno subhedral como fenocristal y microfenocristal (0.05 a 0.49 mm); algunas se
encuentran formando pequefios glomerocristales (Fig. 28F). Clinopiroxeno anhedral y
subhedral como microfenocristal y fenocristal (0.09 a 0.24 mm), se encuentran junto con los
glomerocristales de hiperstena (Fig. 28A).

Como xenocristales en orden de abundancia tenemos: plagioclasa subhedral y anhedral como
fenocristal y microfenocristal (0.27 a 2.6 mm), tienen maclado polisintético principalmente;
algunas presentan bordes de corrosion, textura en tamiz, zonamiento y forma esqueletal (Fig.
28D). Anfibol subhedral y anhedral como fenocristal (0.32 a 2.85 mm), algunas presentan
bordes de corrosion, forma esqueletal, coronas de reaccién a plagioclasa y piroxeno, y
fantasmas de plagioclasa (Fig. 28B, F). Ortopiroxeno subhedral como fenocristal y
microfenocristal (0.06 a 0.75 mm), también se encuentra formando glomerocristales (Fig.
28F, E). Clinopiroxeno anhedral como fenocristal y microfenocristal (0.09 a 0.62 mm), se
encuentra junto con los glomerocristales de hiperstena (Fig. 28F, E). Esta muestra

corresponde a una roca de composicion dacitica
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Figura 28. Muestra C17. A. Textura traquitica donde se ven fenocristales de plagioclasa y anfibol. B. Fenocristal de anfibol

con corona de reaccion de clinopiroxeno. C. Fenocristales de ortopiroxeno y anfibol. D. Xenocristal de plagioclasa con

zonamiento. E. Glomerocristal de clinopiroxeno y ortopiroxeno F. Glomerocristal de ortopiroxeno y anfibol.

8.3.7 C13- Flujo de lava Malacara

La muestra C13 es de textura hipocristalina, inequigranular, y porfidica compuesta
por fenocristales y microfenocristales subhedrales y anhedrales de plagioclasa, anfibol
(hornblenda) y piroxeno (hiperstena y augita), en una matriz compuesta por microlitos de
plagioclasa, anfibol, ortopiroxeno y 6xidos de Fe y Ti. Los tamafios de cristales en la matriz
tienen un rango de 6.14 a 64.66 um (Fig. 29A).

Los minerales que componen la muestra por orden de abundancia son: plagioclasa subhedral
como microfenocristal y fenocristal (0.08 a 0.3 mm); tienen maclado simple y Carlsbad,

algunas presentan zonamiento y textura en tamiz (Fig.29A).

Anfibol subhedral y euhedral como microfenocristal y fenocristal (0.06 a 0.35 mm); algunos
presentan corona de reaccion de 6xidos, también se encuentran como glomerocristales (Fig.
29B).

Ortopiroxeno subhedral como microfenocristal y fenocristal (0.04 a 0.32 mm), algunos se

encuentran como glomerocristales (Fig. 29B).

Como xenocristales hay minerales de: plagioclasa subhedral como fenocristal (0.23 a 1.77
mm), tienen maclado polisintético, y Carlsbad; algunas presentan textura en tamiz,

zonamiento y bordes de corrosion (Fig. 29B, C). Anfibol subhedral y anhedral como
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fenocristal (0.09 a 0.7 mm), algunas presentan forma en esqueletal y coronas de reaccién de
plagioclasa, la mayoria se presentan como glomerocristales (Fig. 29D, E, F). Ortopiroxeno
subhedral como microfenocristal y fenocristal (0.11 a 0.74 mm); algunas presentan coronas
de reaccion de plagioclasa, la mayoria presentes como glomerocristales (Fig. 29E, F).
Clinopiroxeno anhedral como fenocristal y microfenocristal (0.13 a 0.31), presente entre los

glomerocristales de ortopiroxeno y anfibol (Fig. 29F). La muestra corresponde a una roca de

composicion dacitica.

Figura 29. Muestra C13. A. Textura porfidica donde se ven fenocristales de plagioclasa, anfibol y ortopiroxeno. B.
Fenocristales de anfibol, plagioclasa, ortopiroxeno y clinopiroxeno. C. Xenocristal de plagioclasa zonada. D. Cristal de
anfibol donde se observa una corona de reaccion de plagioclasas. E. Glomerocristal de ortopiroxeno, plagioclasa y anfibol.
F. Glomerocristal de clinopiroxeno y anfibol.

8.3.8 C14- Flujo de lava Orizaba

La muestra C14 es de textura hipocristalina, inequigranular, y dimensional seriada,
compuesta principalmente por fenocristales y microfenocristales subhedrales y anhedrales de
plagioclasa, anfibol (hornblenda) y piroxeno (hiperstena y augita), en una matriz compuesta
por microlitos de plagioclasa, anfibol, ortopiroxeno y éxidos de Fe y Ti (Fig. 30A). Los

cristales en la matriz tienen tamarios que van del rango de 8.3 a 23.6 um.

Los minerales presentes en la muestra por orden de abundancia son: plagioclasa euhedral y
subhedral como microfenocristal y fenocristal (0.07 a 0.32 mm); tienen maclado simple,
carlsbad y polisintético, la mayoria presenta textura en tamiz; algunas presentan zonamiento
(Fig. 30A).

75



Anfibol subhedral y euhedral principalmente, presente como microfenocristal y fenocristal
(0.04 a 1.09 mm); algunos presentan forma esqueletal, zonamiento y coronas de reaccion de
oxidos (Fig. 30A). Ortopiroxeno subhedral como microfenocristal y fenocristal (0.04 a
0.43mm); también se encuentra como pequefios glomerocristales (Fig. 39B). Clinopiroxeno
subhedral como microfenocristal (0.06 a 0.42 mm) (Fig. 30C). Hay presencia de 6xidos de
FeyTi

Como xenocristales, segun su abundancia, se encuentra: plagioclasa subhedral y anhedral
como fenocristal (0.29 a >2.6 mm), tienen maclado Carlsbad y polisintético; algunas
presentan texturas en tamiz, bordes de corrosion y zonamiento, también presente en
abundancia como glomerocristal (Fig. 30D). Anfibol subhedral como fenocristal (0.4 a 2.25
mm), algunas presentan coronas de reaccion de plagioclasa; algunos completamente
sustituidos por microfenocristales y microlitos de plagioclasa, también presentan bordes de
corrosiéon, forma esqueletal y algunos poco zonamiento; presente también como
glomerocristal (Fig. 30E, F). Ortopiroxeno anhedral como fenocristal y microfenocristal
(0.11 a 0.44 mm), presente en su mayoria como glomerocristal junto con hornblenda y
clinopiroxeno (Fig. 30F). Clinopiroxeno anhedral como fenocristal y microfenocristal (0.08

a 0.3 mm) presente en su mayoria entre los glomerocristales de hiperstena (Fig. 30C). La

muestra corresponde a una roca de composicién dacitica.

Figura 30. Muestra C14. A. Textura dimensional seriada, donde se ven fenocristales de plagioclasa y anfibol. B. Fenocristal
de ortopiroxeno. C. Fenocristales y microfenocristales de clinopiroxeno. D. Xenocristal de plagioclasa, con maclado

polisintético. E. Xenocristales de anfibol F. Glomerocristal de ortopiroxeno y anfibol.
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8.3.9 C12- Flujo de lava Citlaltépetl

La muestra C12 es de textura hipocristalina, inequigranular, y dimensional seriada
compuesta por fenocristales y microfenocristales subhedrales y anhedrales de plagioclasa,
anfibol (hornblenda) y piroxeno (hiperstena y augita), en una matriz compuesta por
microlitos de plagioclasa, anfibol (hornblenda), ortopiroxeno (hiperstena) y 6xidos de Fe y

Ti (Fig. 31A). Los tamafios de cristales en la matriz tienen un rango de 7.72 a 10.16 pum.

Por orden de abundancia, los cristales presentes son plagioclasa subhedral y euhedral, como
microfenocristal y fenocristal (0.06 a 0.22 mm), con maclado simple y carlsbad; algunas

presentan texturas en tamiz y borde de corrosion (Fig. 31A).

Anfibol subhedral y anhedral presente como microfenocristal y fenocristal (0.09 a 0.35 mm);

algunas muestran ligeras coronas de reaccion a oxidos (Fig. 31B).

Ortopiroxeno anhedral y subhedral como microfenocristal (0.07 a 0.21 mm) (Fig. 31A, B).

Presenta oxidos de Fe y Ti.

Como xenocristales por orden de abundancia tenemos: plagioclasa subhedral y anhedral
como fenocristal (de 0.46 a >2.76 mm), la mayoria presenta maclado polisintético y varias
tienen textura en tamiz y bordes de corrosion; algunas presentan zonamiento (Fig. 31C, D).
Ortopiroxeno subhedral como fenocristal y microfenocristal (0.16 a 1.27 mm) formando
glomerocristales de hiperstena (Fig. 31E). Anfibol subhedral como fenocristal (0.25 a
1.51mm); algunas presentan forma esqueletal y coronas de reaccion de 6xidos y plagioclasa,
se encuentra como inclusion en plagioclasas y entre los glomerocristales de hiperstena (Fig.
31F). Clinopiroxeno subhedral como fenocristal (0.4 a 1.04 mm), algunos presentan coronas
de reaccion de plagioclasa (Fig. 31E, F). Esta muestra corresponde a una roca de composicién

dacitica.
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Figura 31. Muestra C12. A. Textura dimensional seriada donde se ven fenocristales de plagioclasa, anfibol y ortopiroxeno.

B. Fenocristal de anfibol y a la izquierda un fenocristal de plagioclasa. C. Xenocristal de plagioclasa que presenta textura
en tamiz y bordes de corrosion. D. Cristal de anfibol donde se observa una corona de reaccion de plagioclasas. E.

Glomerocristal de ortopiroxeno. F. Glomerocristal de ortopiroxeno, anfibol y clinopiroxeno.

8.3.10 C15- Domo Cascada

La muestra C15 es de textura hipocristalina, inequigranular, y porfidica, compuesta
por fenocristales y microfenocristales subhedrales y anhedrales de plagioclasa, anfibol
(hornblenda) y piroxeno (hiperstena y augita), en una matriz compuesta por microlitos de
plagioclasa, anfibol, piroxeno y éxidos de Fe y Ti. Los cristales de la matriz tienen tamafios
que van del rango de 3.53 a 15.5 pm (Fig. 32A).

Los minerales observados por orden de abundancia son: plagioclasa subhedral y euhedral
como fenocristal y microfenocristal (0.06 a 0.2 mm); tienen maclado simple y Carlsbad; la

mayoria presenta textura en tamiz y algunas tienen zonamiento (Fig. 32A, B).

Anfibol subhedral y euhedral como microfenocristal y fenocristal (0.05 a 0.6 mm); algunas
se encuentran como glomerocristales reemplazando un material preexistente (Fig. 32B, F).
Ortopiroxeno subhedral y euhedral como microfenocristal y fenocristal (0.05 a 0.41 mm)

(Fig. 32C). Clinopiroxeno como microfenocristal (0.07 a 0.32 mm).

Como xenocristales por orden de abundancia tenemos: plagioclasa subhedral y anhedral
como fenocristal y microfenocristal (0.15 a > 3 mm), tienen maclado polisintético, carlsbad

y simple; algunas tienen textura en tamiz y zonamiento, también se encuentra formando
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glomerocristales junto con hornblenda (Fig. 32D, E). Anfibol subhedral y anhedral como
fenocristal (0.13 a 1.03 mm); algunos presentan forma esqueletal, bordes de corrosion y
zonamiento, también se encuentra formando glomerocristales (Fig. 32D, F). Ortopiroxeno
anhedral y subhedral como fenocristales y microfenocristales (0.05 a 0.63 mm); algunas
presentan coronas de reaccion a 6xidos y plagioclasa (Fig. 32C). Clinopiroxeno anhedral
como fenocristal (0.15 a 0.59 mm); algunos presentan bahias de reaccion de oOxidos, se

presentan mayormente como glomerocristales. Esta muestra corresponde a una roca de

composicion dacitica.

Figura 32. Muestra C15. A. Textura porfidica, donde se ven fenocristales de plagioclasa y anfibol. B. Fenocristal de anfibol.
C. Fenocristales de ortopiroxeno y plagioclasa. D. Glomerocristal de plagioclasa y anfibol. E. Xenocristal de plagioclasa
zoneado. F. Glomerocristal de anfibol.

8.3.11 C18- Flujo de lava Revolcadero de Lobos

La muestra C18 es de textura hipocristalina, inequigranular, y porfidica (Fig. 33A),
compuesta por fenocristales y microfenocristales subhedrales y anhedrales de plagioclasa,
anfibol (hornblenda) y piroxeno (hiperstena y augita), en una matriz compuesta por
microlitos de plagioclasa, anfibol, piroxeno y oxidos de Fe y Ti. Los cristales de la matriz

tienen tamafios que van del rango de 5.36 a 72.5 um (Fig. 33A).

Los minerales observados por orden de abundancia son: plagioclasa subhedral y euhedral
como fenocristal y microfenocristal (0.14 a 0.39 mm); tienen maclado simple; algunas

presentan zonamiento (Fig. 33D, F).
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Anfibol subhedral, anhedral y algunos euhedrales como microfenocristal y fenocristal (0.11
a 1.87 mm); (Fig. 33B).

Ortopiroxeno subhedral y anhedral como microfenocristal y fenocristal (0.06 a 0.19 mm).

Clinopiroxeno como microfenocristal (0.05 a 0.39 mm).

Como xenocristales por orden de abundancia tenemos: plagioclasa subhedral y anhedral
como fenocristal (0.3 a 2.82 mm), tienen maclado polisintético y carlsbad; algunas tienen
zonamiento y muy pocas presentan textura en tamiz, también se encuentra formando
glomerocristales junto con ortopiroxenos (Fig. 33D). Ortopiroxeno anhedral y subhedral
como fenocristales (0.11 a 0.48 mm); algunos presentan textura en tamiz y forman
glomerocristales (Fig. 33F). Anfibol subhedral y anhedral como fenocristal y
microfenocristal (0.14 a 0.79 mm); algunos presentan forma esqueletal, y coronas de reaccion
a plagioclasa, también se encuentra formando glomerocristales (Fig. 33E). Esta muestra

corresponde a una roca de composicion dacitica.

Figura 33. A. Textura porfidica donde se observan fenocristales de anfibol y plagioclasa. B. Fenocristal euhedral de anfibol.
C. Fenocristal de anfibol donde se observa una corona de reaccion a plagioclasa. D. Fenocristal de plagioclasa con ligera

textura en tamiz. E. Glomerocristal de anfibol. F. Glomerocristal de ortopiroxeno.

8.3.12 C9- Flujo de lava Valle
La muestra C9 es de textura hipocristalina, inequigranular y porfidica. Compuesta
principalmente por fenocristales de plagioclasa, anfibol (hornblenda), ortopiroxenos

(hiperstena), clinopiroxenos (augita) y 6xidos de Ti y Fe en una matriz compuesta por
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microlitos de plagioclasa, anfibol y ortopiroxeno (Fig. 34A). Los tamafios de cristales en la

matriz van del rango de 10 a 140 pm.

Los minerales encontrados por orden de abundancia son: plagioclasa subhedral y euhedrales
como microfenocristal y fenocristal (0.14 a 0.52 mm); presentan maclado polisintético y

simple; algunas presentan zonamiento y muy poca textura de tamiz (Fig. 34A).

Anfibol euhedral y subhedral como microfenocristal y fenocristal (0.04 a 0.65 mm); algunos
presentan coronas de reaccion de ortopiroxeno y plagioclasa; algunos se encuentran como

glomerocristal (Fig. 34B, E).

Ortopiroxeno subhedral y euhedral como microfenocristal y fenocristal (0.04 a 0.73 mm),
también se encuentra como glomerocristal. Clinopiroxeno anhedral y subhedral como
microfenocristal y fenocristal (Fig. 34C) (0.08 a 0.42 mm); algunos presentan coronas de

reaccion a anfibol y forma esqueletal.

Como xenocristales, segin su abundancia, encontramos: plagioclasa subhedral como
fenocristal (0.31 a 3.22 mm); tienen maclado polisintético y simple, con textura en tamiz y
algunas presentan zonamiento; también se encuentran como glomerocristales (Fig. 34A, D).
Anfibol anhedral y subhedral como fenocristal (0.25 a 0.73 mm); presente como
glomerocristal, algunas presentan bahias de reaccion con 6xidos y formas esqueletales, y
coronas de reaccion de clinopiroxeno (Fig. 34E, F). Ortopiroxeno anhedral como fenocristal
(0.25a 0.6 mm), se encuentra formando glomerocristales junto con el anfibol, presenta bahias

de reaccion de 6xidos. Esta muestra corresponde a una roca de composicion dacitica.

81



Figura 34. Muestra C9. A. Textura porfidica donde se ven algunos fenocristales de plagioclasa, anfibol y ortopiroxeno. B.

Cristales de anfibol. C. Cristal anhedral de clinopiroxeno. D. Xenocristal de plagioclasa con maclado polisintético. E.
Glomerocristal de anfibol visto en luz natural. F. Cristales de anfibol, el superior muestra una corona de reaccion de

clinopiroxenos.

8.3.13 C11- Flujo de lava Llano Grande

La muestra C11 es de textura hipocristalina, inequigranular, y porfidica, compuesta
principalmente por fenocristales y microfenocristales subhedrales y euhedrales de
plagioclasa, anfibol (hornblenda) y piroxeno (hiperstena y augita), en una matriz compuesta
por microlitos de plagioclasa, anfibol, piroxeno y 6xidos de Fe y Ti (Fig. 35A). Los cristales

en la matriz tienen tamarios que van de 7 a 31 pm.

Los minerales observados por orden de abundancia son: plagioclasa euhedral y subhedral
presente como fenocristal y microfenocristal (0.16 a 0.05 mm); tienen maclado simple,
Carlsbad y en menor medida polisintético (Fig. 35A, B).

Anfibol euhedral y subhedral como microfenocristal y fenocristal (0.05 a 1.15 mm); algunos

tienen forma esqueletal, algunos presentan bordes de corrosion (Fig. 35A, B).

Ortopiroxeno subhedral y anhedral como microfenocristal y fenocristal (0.03 a 0.86 mm);
también se encuentra formando glomerocristales (Fig. 35E). Clinopiroxeno subhedral como

microfenocristal (0.03 a 0.22 mm). Hay presencia de 6xidos de Fe y Ti.

Como xenocristales, por orden de abundancia, tenemos: plagioclasas subhedrales presentes

como fenocristal (0.33 a 2.56 mm). Presentan maclado polisintético, y algunas presentan
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textura en tamiz, zonamiento y bordes de corrosion (Fig. 35C). Anfibol anhedral como
fenocristal (0.47 a 0.8 mm); presentan forma esqueletal y coronas de reaccion a plagioclasa
(Fig. 35D). Ortopiroxeno subhedral como fenocristal (0.4 a 2.28 mm); algunos presentan

forma esqueletal; también se encuentra como glomerocristal (Fig. 35E). Esta muestra

corresponde a una roca de composicion dacitica.

Figura 35. Muestra C11. A. Textura porfidica donde se ven fenocristales de plagioclasa y anfibol. B. Glomerocristales de
anfibol y a la derecha de ortopiroxeno. C. Glomerocristales de plagioclasas. D. Cristal de anfibol donde se observa una

corona de reaccion de plagioclasas. E. Glomerocristal de ortopiroxeno. F. Xenocristal de clinopiroxeno (augita).

8.3.14 C10- Flujo de lava Tres Cumbres

La muestra C10 es de textura hipocristalina, inequigranular, y dimensional seriada,
compuesta por fenocristales, y microfenocristales subhedrales y anhedrales de plagioclasa,
anfibol (hornblenda) y piroxeno (hiperstena y augita), en una matriz compuesta por
microlitos de plagioclasa, clinopiroxeno, ortopiroxeno, anfibol y 6xidos de Fe y Ti. El tamafio

de los cristales que componen la matriz va del rango de 8.63 a 72.64 pm.

Los minerales observados por orden de abundancia son: plagioclasa subhedral como
microfenocristal y fenocristal (0.07 a 0.31 mm); tienen maclado polisintético y simple,

algunas tienen zonamiento (Fig. 36A).

Anfibol subhedral como microfenocristal y fenocristal (0.05 a 1.13 mm); algunos tienen

forma esqueletal y borde de corrosion (Fig. 36B).
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Clinopiroxeno subhedral como microfenocristal y poco fenocristal (0.06 a 0.53) (Fig. 36C,
D). Ortopiroxeno subhedral como microfenocristal (0.03 a 0.21 mm); también se encuentra

formando glomerocristales (Fig. 36C).

Como xenocristales seglin su abundancia tenemos plagioclasa subhedral como fenocristal
(0.18 1.73 mm) con maclado polisintético; algunas presentan textura en tamiz, bordes de
corrosion y zonamiento (Fig. 36E). Ortopiroxeno anhedral como fenocristal (0.66 a 0.90
mm), se encuentra como glomerocristal junto con clinopiroxeno y anfibol (Fig. 36F).
Clinopiroxeno subhedral como fenocristal; algunos presentan bordes de corrosion, se
encuentran principalmente como glomerocristales (Fig. 36C, F). Anfibol como fenocristal y
microfenocristal (0.27 a 0.66 mm), algunos presentan bordes de corrosién y de otros solo

permanece el fantasma por sustitucion de plagioclasa; se encuentran como glomerocristales.

Esta muestra corresponde a una roca de composicion dacitica.

Figura 36. Muestra C10. A. Textura dimensional seriada donde se ven en su mayoria fenocristales de plagioclasa. B.
Cristales de anfibol vistos en luz natural. C. Glomerocristales de ortopiroxeno y clinopiroxeno con una corona de reaccion
de plagioclasas. D. Cristales de clinopiroxeno. E. Xenocristal de plagioclasa donde se observa la textura en tamiz y bordes

de corrosion. F. Glomerocristal de ortopiroxeno con poco clinopiroxeno.
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8.3.15 C 7Y 8- Flujo de lava Texmalaquilla

Las muestras C7 y C8 son de textura hipocristalina, inequigranular y dimensional
seriada, compuesta por fenocristales y microfenocristales, subhedrales y anhedrales de
plagioclasa, anfiboles (hornblenda), ortopiroxenos (hiperstena), clinopiroxenos (augita) y
oxidos de Ti y Fe, en una matriz compuesta por microlitos de plagioclasa, anfibol,
ortopiroxeno y oxidos de Fe y Ti. Los cristales de la matriz tienen tamafios que van del rango
de 31 a 80 um (Fig. 37A).

Los minerales observados por orden de abundancia son: plagioclasas euhedrales y
subhedrales como microfenocristales y microlitos en la matriz (0.08 a 0.27 mm), con maclado
simple y polisintético, y la mayoria presenta textura en tamiz (Fig. 37A, B).

Anfibol anhedral, subhedral y muy poco euhedral como microfenocristales y microlitos en
la matriz (0.05 a 0.36 mm); algunas presentan bordes de reaccion de 6xidos de hierro (Fig.
37B), y pocos presentan coronas de reaccion por plagioclasas; algunos presentan forma

esqueletal.

Ortopiroxeno anhedral como microfenocristal (0.03 a 0.18 mm) (Fig. 37A) y microlitos en
la matriz. Clinopiroxeno como microfenocristal (0.08 a 0.31 mm), subhedral y anhedral. Hay

presencia de 0xidos de Fe y Ti.

Como xenocristales, en orden de abundancia, tenemos: plagioclasa subhedral y anhedral
presentes como fenocristales (0.5 a 1.4 mm); tienen maclado polisintético y simple, con
textura en tamiz; algunas presentan zonamiento, también presente como glomerocristal (Fig.
37C). Anfibol anhedral como fenocristal (0.15 a 1.04 mm), presentan coronas de reaccion
por plagioclasas y éxidos; varios presentan formas esqueletales, también se encuentra como
glomerocristal (Fig. 37D, E, F). Por ultimo, se encontr6 clinopiroxeno como fenocristal y
microfenocristal (0.27 a1 mm) (Fig. 37D). También se encontraron glomerocristales de clino
y ortopiroxeno subhedrales como fenocristales (0.28 a 1.15 mm), presentan texturas en tamiz

y bordes de reaccion (Fig. 37D). La muestra corresponde a una roca de composicion dacitica.
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Figura 37. Muestra C 7 y 8. A. Textura dimensional seriada. B. Cristales de anfibol, en el de la derecha se aprecia una
corona de reaccion de 6xidos. C. Xenocristal de plagioclasa donde se aprecia la textura en tamiz y bordes de corrosion. D.
Glomerocristal de anfibol, ortopiroxeno y clinopiroxeno E. Mismo glomerocristal de la figura D, visto con luz natural

donde resaltan los anfiboles. F. Glomerocristal de anfibol.

8.3.16 Xenolito C13- Flujo de lava Malacara

El xenolito de la muestra C13 es de textura hipocristalina, inequigranular, e
intergranular, compuesta por fenocristales y microfenocristales subhedrales y anhedrales de
plagioclasa, anfibol (hornblenda), piroxeno (hiperstena y augita) y 6xidos de Fe 'y Ti, en una
matriz de microfenocristales y fenocristales de plagioclasa (Fig. 38A, B, C). Los tamafios de

la matriz tienen un rango de 0.04 a 0.06 mm.

Los cristales en orden de abundancia son: plagioclasa euhedral y subhedral, como
microfenocristal y fenocristal (0.1 a 0.34 mm); tienen maclado simple y Carlsbad; la mayoria
presenta textura en tamiz (Fig. 38A, C).

Anfibol subhedral como fenocristal (0.56 a 3 mm), la mayoria tiene forma esqueletal; algunas
presentan zoneamiento y se encuentra mayormente como glomerocristal (Fig. 38A, B, C).
Ortopiroxeno anhedral y subhedral como fenocristal (0.25 a 0.89), presente en su mayoria
como glomerocristales (Fig. 38C). Clinopiroxeno anhedral como fenocristal (0.32 a 0.71),
presente en los glomerocristales de ortopiroxeno y anfibol (Fig. 38B, C). La muestra

corresponde a una muestra de composicion dioritica.
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Figura 38. Xenolito de muestra C13. A. Fenocristal de anfibol rodeado por fenocristales de anfibol mas pequefios. B.

Glomerocristal de anfibol y clinopiroxeno. C. Glomerocristal de anfibol, ortopiroxeno y clinopiroxeno

8.3.17 Xenolito C15- Flujo de lava Cascada
El xenolito de muestra C15 tiene textura hialocristalina, equigranular, y granuda
hipidiomorfa, compuesta por fenocristales y microfenocristales, euhedrales y subhedrales de

plagioclasa, anfibol (hornblenda) y 6xidos de Fe y Ti (Fig. 39A).

Los cristales presentes por orden de abundancia son: plagioclasa euhedral y subhedral como
fenocristal y microfenocristal (0.1 a 1.54 mm), tiene maclas polisintéticas, algunas presentan
zonamiento y estan altamente fracturadas (Fig. 39A, B).

Anfibol subhedral y euhedral como fenocristal y microfenocristal (0.09 a 1.66 mm), algunas

tienen forma esqueletal (Fig. 39A, B, C). Esta muestra corresponde a una roca de

composicion dioritica.

Figura 39. Xenolito de muestra C15. A. La roca es hialocristalina, equigranular, de textura granuda hipidiomorfa, donde
se observan fenocristales de plagioclasa y anfibol. B. Fenocristal de plagioclasa y anfibol. C. Fenocristales de anfibol

vistos en luz natural.

8.3.18 Xenolito 1-C11- Flujo de lava Llano Grande

El xenolito de la muestra C11 tiene textura hialocristalina, equigranular, y granuda
xenomorfa, compuesta por fenocristales y microfenocristales anhedrales de ortopiroxeno
(hiperstena) y anfibol (hornblenda) (Fig. 40A, B).
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Por orden de abundancia, los cristales son ortopiroxeno anhedral, como fenocristal (0.18 a
1.31 mm); presenta bahias y forma esqueletal, algunos presentan corona de reaccién de
anfiboles (Fig. 40A, B). Anfibol como fenocristal y microfenocristal (0.02 a 0.36); presentes
como intercrecimiento alrededor de los piroxenos (Fig. 40A, B). Esta muestra corresponde a

una roca de composicién gabroica.

Figura 40. Xenolito 1 de muestra C11. A. Fenocristales de anfibol, clinopiroxeno y ortopiroxeno. B. Misma imagen vista en

luz natural donde resaltan los anfiboles.

8.3.19 Xenolito 2-C11- Flujo de lava Llano Grande

El xenolito de la muestra Cl1 tiene textura hipocristalina, inequigranular, e
intergranular, compuesta por fenocristales subhedrales y anhedrales de plagioclasa, anfibol
(hornblenda) y piroxeno (hiperstena y augita), en una matriz compuesta por microlitos de
plagioclasa y anfibol (11.41 a 45.03 um) (Fig. 41A).

Por orden de abundancia, los cristales presentes son: plagioclasa subhedral como
microfenocristal y fenocristal (0.05 a 1.03 mm); tienen maclado simple y polisintético, las
mas grandes presentan textura en tamiz y bordes de corrosion (Fig. 41B, C). Anfibol
subhedral como fenocristal y microfenocristal (0.05 a 0.48 mm); algunos presentan forma
esqueletal y coronas de reaccion a plagioclasa (Fig. 41B, C). Ortopiroxeno subhedral como
fenocristal (0.32 mm) (Fig. 41B). Este xenolito corresponde a una muestra de composicion

dioritica.
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Figura 41. Xenolito 2 de muestra C11. A. textura intergranular compuesta por fenocristales subhedrales y anhedrales de

plagioclasa, anfibol y piroxeno B. Fenocristales de anfibol y ortopiroxeno. C. Anfibol con corona de reaccion de

plagioclasas, y plagioclasa con textura de tamiz.

8.3.20 Xenolito C10- Flujo de lava Tres Cumbres

El xenolito de la muestra C10 tiene textura hialocristalina, equigranular, y granuda
xenomorfa, compuesta por fenocristales y microfenocristales anhedrales de ortopiroxeno
(hiperstena), plagioclasa, anfibol (hornblenda), clinopiroxeno (augita) y 6xidos de Fe y Ti
(Fig. 42A, B).

En orden de abundancia, los minerales presentes son: ortopiroxeno anhedral como
microfenocristal y fenocristal (0.12 a 0.81 mm), presenta formas esqueletales y bahias (Fig.
42A, B).

Plagioclasa anhedral como microfenocristal y fenocristales (0.06 a 0.86 mm), tienen maclado
polisintético, presentan texturas en tamiz e intercrecimiento en los cristales de ortopiroxeno
(Fig. 42A, B). Anfibol subhedral como microfenocristal y fenocristal (0.04 a 0.27 mm);
presenta formas esqueletales, bahias y se presenta como intercrecimiento en los cristales de
clinopiroxeno (Fig. 42A, B). Clinopiroxeno anhedral como fenocristal (0.15 a 0.25 mm) (Fig.

42A, B). Esta muestra corresponde a una roca de composicién gabroica.
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Figura 42. Xenolito de muestra C10. A. Roca hialocristalina, equigranular, de textura granuda xenomorfa, donde se

observan cristales de ortopiroxeno, anfibol y clinopiroxeno B. Diferente enfoque de la misma muestra.

8.3.21 Xenolito C8- Flujo de lava Texmalaquilla

El xenolito de la muestra C8 tiene textura hipocristalina, inequigranular y pilotaxitica,
compuesta por microfenocristales y fenocristales de plagioclasa y anfibol (hornblenda), en
una matriz compuesta por microlitos de plagioclasa y epidota (Fig. 43A, B). Los cristales de

la matriz tienen tamafios que van del rango de 10 a 100 pm.

Los minerales por orden de abundancia son: plagioclasas anhedrales como microfenocristales
y fenocristales (0.09 y 1.29 mm); tienen maclado polisintético y simple, presentan textura de

tamiz, bordes de corrosion y zonamiento (Fig. 43A).

Epidota como microfenocristal (0.02 a 0.35 mm); algunos tienen forma esqueletal. Anfibol
subhedral y anhedral como microfenocristal y fenocristal (0.15 a 1.07 mm); presenta coronas
de reaccion de epidota, y fantasmas completamente remplazados por la misma (Fig. 43B);
algunos tienen forma esqueletal. Este xenolito corresponde a una roca de composicion

andesitica.
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Figura 43. Xenolito de muestra C8. A. Cristales de anfibol y plagioclasa siendo asimilados por cristales de epidota. B.

Cristales de anfibol siendo asimilados por cristales de epidota visto en luz natural.
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8.4- Resumen petrografia

A continuacién, se resumen las caracteristicas petrograficas mas relevantes de las

laminas delgadas de las unidades de flujos de lava.

En la figura 45 y tabla 2 se puede ver que las

% Texturas

texturas mas comunes fueron: textura porfidica

B Porfidica
con seis unidades que la presentan (Jamapa,

® Dimensional
seriada

Valle, Llano Grande, Malacara, Cascada y
Metlac) y textura dimensional seriada con cinco

Glomeroporfi
dica

unidades con esta caracteristica (\Vaqueria,

Traquitica

Texmalaquilla, Tres Cumbres, Citlaltépetl y

B Inequigranula
3

Pilancon). Tres unidades presentaron texturas
unicas: glomeroporfidica (Jacal), traquitica
Flgura 44. Diagrama de porcentajes de texturas (Tliapa) e inequigranular (Orizaba). Las
encontradas en las unidades texturas porfidica, dimensional seriada y

glomeroporfidica son comunes en flujos de lava
de composicion basaltica, andesitica y dacitica (Le Maitre, 1962). Comunmente, estas
texturas se forman cuando los fenocristales que se encuentran en estas rocas cristalizan en
ambientes mas estables y de mayor temperatura, y posteriormente son acarreados por el
magma durante la erupcion (Mackenzie et al., 1982; John D. Winter, 2001). Las texturas
traquiticas e inequigranulares son comunes en magmas mas fluidos como los basalticos y
andesiticos (Mackenzie et al., 1982; John D. Winter, 2001), por lo que no es de sorprender
que las dos unidades con menor % de SiO2 sean las que presentan esta textura (Tliapa y

Vaqueria).

Como se puede observar en la figura 46 y tabla 2, todas las unidades de flujo de lava tienen
la misma asociacion mineral de fenocristales: plagioclasa, anfibol, piroxeno (orto y clino) y
oxidos. ElI mineral més abundante es la plagioclasa (Fig. 46) donde la unidad con mayor
porcentaje es Tres Cumbres (37.7%, Fig. 46), la cual es el segundo flujo mas joven; y la
unidad con menor porcentaje de plagioclasa como fenocristal es Tliapa (10.28% Fig. 46) que
es uno de los flujos mas antiguos. El segundo mineral con mas variabilidad en concentracion

es el anfibol. La unidad con mayor porcentaje de anfiboles es el flujo Malacara (18.26% Fig.
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46) y la unidad con menor concentracion es el flujo Tliapa (1.72% Fig. 46). En cuanto a las
concentraciones de éxidos y piroxenos no hay mucha variacion. La unidad con mayor
concentracion de piroxeno es Jacal (4.43% Fig. 46) y la de menor contenido es la unidad
Cascada (0.68% Fig. 46). Con respecto a los 6xidos, la unidad con mayor cantidad es Tliapa
(3.88% Fig. 46) y la de menor contenido es Citlaltépetl (1.25% Fig. 46). Cabe destacar que,
aungue en algunas unidades se encontraron xenocristales de cuarzo, olivino y epidota, estos
no son mencionados en la tabla 2 ya que sus concentraciones no son representativas con

respecto al resto de la muestra.
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Figura 45. Grafica de concentraciones de fenocristales por unidad
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Tabla 2.Sintesis de la informacon petrogréfica observada en las laminas delgadas

0, I ) 11 I 1
Muestra Unidad Textura % Prorrfed|o de %De mle0|.ItOS _Crlsta.tles Xenocristales  Glomerocristales
fenocristales en la matriz juveniles
Plagioclasa 21.55 Plagioclasa Plagioclasa Plagioclasa
Anfibol 7.07 Anfibol Anfibol Anfibol
C16 Metlac Porfidica Piroxeno 1.63 21.97 Ortopiroxeno Ortopiroxeno  Clinopiroxeno
Oxidos 1.43 Clinopiroxeno  Clinopiroxeno
Total 30.31 Oxidos Oxidos
Plagioclasa 10.28 Plagioclasa Plagioclasa Plagioclasa
Anfibol 1.72 ‘ Ortopiroxeno Anfibol Ortopiroxeno
c3 Tliapa Traquitica T ?;41 69.97 Clinopiroxeno  Clinopiroxeno  Clinopiroxeno
Oxidos 3.88 Oxidos Olivino
Total 16.49 Dites
Plagioclasa 22.22 Plagioclasa Plagioclasa Plagioclasa
Anfibol 5.47 Ortopiroxeno  Anfibol Ortopiroxeno
Cé Vaquerfa  Dimensional seriada Piroxeno 1.39 61.49 Clinopiroxeno  Ortopiroxeno  Clinopiroxeno
Oxidos 3.73 Oxidos Clinopiroxeno
Total 30.79 Oxidos
Plagioclasa 17.48 Plagioclasa Plagioclasa Anfibol
Anfibol 11.27 Anfibol Anfibol Ortopiroxeno
c4 Jacal Glomeroporfidica Piroxeno 4.34 26.82 SNy (G
Oxidos 1.77 Clinopiroxeno  Oxidos
Total 32.51 Oxidos
Plagioclasa 22.64 Plagioclasa Plagioclasa Plagioclasa
Anfibol* 10.95 Ortopiroxeno*  Anfibol Anfibol
c1 Jamapa Porfidica Piroxeno* 4.21 42.22 Clinopiroxeno* Ortopiroxeno  Ortopiroxeno
Oxidos 3.09 Oxidos Cuarzo Clinopiroxeno
Total 41.33 Oxidos
Plagioclasa 32.18 Plagioclasa Plagioclasa Ortopiroxeno
Anfibol 6.30 Anfibol Anfibol Clinopiroxeno
C17 Pilancon  Dimensional seriada Piroxeno 2.02 36.40 Ortopiroxeno  Ortopiroxeno
Oxidos 1.52 Clinopiroxeno  Clinopiroxeno
Total 40.42 Oxidos Oxidos
Plagioclasa 26.92 Plagioclasa Plagioclasa Plagioclasa
Anfibol 18.16 Anfibol Anfibol Anfibol
C13 Malacara Porfidica Piroxeno 1.69 67.80 Ortopiroxeno  Ortopiroxeno  Ortopiroxeno
Oxidos 1.89 Oxidos Clinopiroxeno  Clinopiroxeno
Total 47.00 Oxidos
Plagioclasa 34.08 Plagioclasa Plagioclasa Plagioclasa
Anfibol 6.65 Anfibol Anfibol Anfibol
Cl4 Orizaba Inequigranular  Piroxeno 3.27 60.48 Ortopiroxeno Ortopiroxeno  Ortopiroxeno
Oxidos 1.38 Clinopiroxeno  Clinopiroxeno  Clinopiroxeno
Total 41.05 Oxidos Oxidos
Plagioclasa 33.27 Plagioclasa Plagioclasa Plagioclasa
Anfibol 2.95 Anfibol Anfibol Anfibol
C12 Citlaltépetl Dimensional seriada Piroxeno 2.45 38.17 Ortopiroxeno  Ortopiroxeno  Ortopiroxeno
Oxidos 1.25 Oxidos Clinopiroxeno
Total 33.27 Oxidos
Plagioclasa 23.26 Plagioclasa Plagioclasa Plagioclasa
Anfibol 10.19 Anfibol Anfibol Anfibol
C15 Cascada Porfidica Piroxeno 0.68 18.78 Ortopiroxeno  Ortopiroxeno  Clinopiroxeno
Oxidos 1.96 Clinopiroxeno  Clinopiroxeno
Total 30.80 Oxidos Oxidos
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Plagioclasa 22.96 Plagioclasa Plagioclasa Plagioclasa

Anfibol 6.00 Anfibol Anfibol Ortopiroxeno
c18 Revolcadero Porfidica Piroxeno 2.50 43.30 Ortopiroxeno ~ Ortopiroxeno  Anfibol
il Oxidos 2.34 Clinopiroxeno  Oxidos
Total 32.36 Oxidos
Plagioclasa 23.67 Plagioclasa Plagioclasa Plagioclasa
Anfibol 5.01 Anfibol Anfibol Anfibol
c9 Valle Porfidica Piroxeno 2.47 33.38 Ortopiroxeno  Ortopiroxeno  Ortopiroxeno
Oxidos 2.64 Clinopiroxeno  Oxidos
Total 32.25 Oxidos
Plagioclasa 19.09 Plagioclasa Plagioclasa Plagioclasa
Anfibol 7.42 Anfibol Anfibol Ortopiroxeno
c11 Llano Grande Porfidica Piroxeno 1.60 26.85 Ortopiroxeno  Ortopiroxeno
Oxidos 1.66 Clinopiroxeno  Oxidos
Total 28.21 Oxidos
Plagioclasa 37.70 Plagioclasa Plagioclasa Plagioclasa
Anfibol 3.16 Anfibol Anfibol Anfibol
C10 Tres Cumbres Dimensional seriada Piroxeno 2.83 64.80 Ortopiroxeno  Ortopiroxeno  Ortopiroxeno
Oxidos 2.07 Clinopiroxeno  Clinopiroxeno  Clinopiroxeno
Total 44.12 Oxidos Oxidos
Plagioclasa 30.85 Plagioclasa Plagioclasa Plagioclasa
Anfibol 5.48 Ortopiroxeno Anfibol Anfibol
C7yC8  Texmalaquilla Dimensional seriada Piroxeno 2.02 27.32 Oxidos Ortopiroxeno  Ortopiroxeno
Oxidos 2.64 Clinopiroxeno  Clinopiroxeno
Total 38.28 Oxidos

* Cuando se menciona piroxeno se refiere tanto a ortos como clino piroxeno. Todos los ortopiroxenos son hiperstena. Todos los clinopiroxenos
son augita. Todos los anfiboles son hornblenda

A continuacién se describen las texturas encontradas en los minerales.
Plagioclasas

Como se puede observa en la tabla 3, la mayoria de las unidades presentan
plagioclasas con texturas en forma de zoneamiento, bordes de corrosion y textura en tamiz.
Solo algunas pocas unidades tienen plagioclasas que muestran forma esqueletal y solo una
unidad tiene este mineral con bahias de corrosién. Tambien se encuentran algunas unidades
en las que sus plagioclasas no tienen tantas texturas que indiquen reacciones dentro del

magma, como lo son Texmalaquilla, Valle y Casacada (Tabla 3).
Anfiboles

En las unidades estudiadas hay anfiboles que presentan distintas texturas, las mas
comunes son: Coronas de reaccion, entre las que destacan de oxidos, plagioclasa y piroxeno,
tambien se obsevaron texturas de forma esqueletal y bordes de corrosion (Tabla 3). En menor
medida se encontraron anfiboles con texturas de bahia de reaccion, y fantasmas de oxidos y

plagiclasas (Tabla 3). Entre las unidades destacan aquellas con anfiboles euhedrales y que no
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presentan texturas de reaccion a 6xidos, como lo son Jacal, Valle, Tres Cumbres, Llano

Grandeascada y Metlac (Tabla 3).
Ortopiroxenos y clinopiroxenos

Como se observa en la figura 45 y tabla 2, este grupo mineral no es muy abundante
en las muestras de las unidades, por lo que se observaron pocos piroxenos que presentaran
alguna textura. En los ortopiroxenos, las texturas mas comunes fueron forma esqueletal y
coronas de reaccion de clinopiroxeno, plagioclasa y éxidos (Tabla 3). En menor medida
también se apreciaron texturas en tamiz, bahias de reaccion de 6xidos y bordes de corrosion
(Tabla 3). En el caso de los clinopiroxenos, la textura mas comun son coronas de reaccién de
anfibol y plagioclasa, aunque también fueron observadas bahias de reaccion de éxidos,
formas esqueletales y bordes de corrosion (Tabla 3). Estas texturas en clinopiroxenos solo se

observaron en las unidades Valle, Tres Cumbres y Citlaltépetl (Tabla 3).
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Tabla 3. Sintesis de las texturas observadas en cada unidad

Texturas
Minerales
Unidad Muestra Plagioclasa Anfibol Ortopiroxeno Clinopiroxeno
A Forma esqueletal
Metlac C16 Bordes de corrosion _q
X Zoneamiento
Textura en tamiz
Zoneamiento Coronas de reaccion (Ox y Cpx)

Tliapa C3 Bordes de corrosion Forma esqueletal
Textura en tamiz Fantasma de Ox

Zoneamiento

Textura en tamiz Coronas de reaccion (Oxy Cpx)
Centro Corroido Forma esqueletal

Forma esqueletal

Vaqueria C6 Forma esqueletal

Zoneamiento
Bordes de corrosion -

Jacal C4 . Coronas de reaccion (Cpx)
Textura en tamiz

Forma esqueletal

Zoneamiento Coronas de reaccion (Ox)
Jamapa C1 Bordes de corrosion Forma esqueletal Coronas de reaccion (Cpx)
Textura en tamiz Fantasma de Ox

T —_—— Coronas de reaccllfjn (Cpxy Plg)
.. Bordes de corrosion
Bordes de corrosion

Pilancén C17 . Forma esqueletal
Textura en tamiz .
Zoneamiento

Forma esqueletal
q Fantasma de Plg

Zoneamiento
Malacara C13 Bordes de corrosion
Textura en tamiz

Coronas de reaccion (Ox y Plg) Coronas de reaccion (Plg)
Forma esqueletal
Coronas de reaccion (Ox y Plg)

TEENTL£510 Bordes de corrosion
Orizaba Ci14 Bordes de corrosion
Forma esqueletal

Textura en tamiz .
Zoneamiento

Zoneamiento
Citlaltépetl C12 Bordes de corrosion
Textura en tamiz

Coronas de reaccion (Ox y Plg) Coronas de reaccion (Plg)
Forma esqueletal Forma esqueletal

. Bordes de corrosion
Zoneamiento

Cascada C15 Textura en tamiz Forma e_squeletal Coronas de reaccion (Oxy Plg)
Zoneamiento

Revolcadero de Zoneamiento Coronas de reaccion (Plg)
C18 .
Lobos Textura en tamiz Forma esqueletal
Valle co Zoneamiento Coronas de reaccion (Cpx y Plg) Coronas de reaccion (Anf)
Textura en tamiz Forma esqueletal Forma esqueletal
Zoneamiento Coronas de reaccion (Plg)
Llano Grande C11 Bordes de corrosion Bordes de corrosion Forma esqueletal

Textura en tamiz Forma esqueletal

Zoneamiento Bordes de reaccion
Tres Cumbres C10 Bordes de corrosiéon Forma esqueletal Bordes de corrosion
Textura en tamiz Fantasma de Plg

Zoneamiento Coronas de reaccion (Oxy Plg)  Textura en tamiz

Texmalaquilla C7yC8 . -
a Y Textura en tamiz Forma esqueletal Bordes de corrocién
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8.4.1 Xenolitos y enclave

Los xenolitos encontrados en las muestras de las unidades estudiadas presentan una
asociacion mineral similar (plagioclasa, anfibol, piroxeno y epidota, Tabla 4), sin embargo,
podemos observar que en el caso del xenolito de la unidad Texmalaquilla, y los xenolitos de
Tres Cumbres y Llano Grande-1 las concentraciones minerales varian significativamente a
comparacion de los flujos de lava. El xenolito 2 de Llano Grande y el xenolito de Malacara
fueron los que presentaron mayor concentracion de plagioclasas (78.68%) y el enclave que
de Texmalaquilla contenia la menor cantidad (16.98%), este enclave es el Unico que presenta

epidota en su arreglo mineral (30.6%) (Fig. 47).

En cuanto a anfiboles y éxidos, el xenolito en el que se observo la mayor concentracion de
estos minerales es Tres Cumbres (28.47% y 13.69% respectivamente) y el de menor es el
enclave de Texmalaquilla (8.98% y 1.09%, respectivamente) (Fig. 47). No todas las muestras
presentan piroxenos en su estructura mineral, como es el caso del enclave de Texmalaquilla,
y los xenolitos de Cascada y Malacara; los deméas contienen ortopiroxeno, y el que tiene la

mayor concentracion es Tres Cumbres (40%) (Fig. 47).
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Figura 46. Grafica de concentracion de fenocristales en los xenolitos y el enclave

Otro rasgo importante de las muestras es su textura. El enclave de Texmalaquilla es el Unico
con textura correspondiente a una roca volcanica extrusiva, y es de tipo pilotaxitica que
ocurre cuando los microlitos se encuentran acomodados de manera aleatoria, lo que indica
que el flujo de lava ya no se encontraba a altas temperaturas y los minerales no se alinearon
con el flujo (Winter, 2001).
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Los demas xenolitos tienen texturas propias de rocas plutonicas. Los xenolitos de Tres

Cumbres y Llano Grande-1 presentan una textura granuda xenomorfa, los xenolitos de Llano

Grande-2 y Malacara presentan textura intergranular y el xenolito de Cascada tiene una

textura granuda hipidiomorfa. Como se muestra en la tabla 4, en los xenolitos también

destacan algunas texturas en los minerales (las texturas ya fueron discutidas en la seccion

anterior). Se describen a continuacién por mineral.

Plagioclasa

Tabla

4,

Sintesis de la

informacioén

petrografica observada en los xenolitos

Muestra

Unidad

% Promedio de
fenocristales

Textura

C13

C15

C11
Xenolito 1

C11
Xenolito 2

C10

C7ycs

Malacara

Cascada

Llano Grande

Llano Grande

Tres Cumbres

Texmalaquilla

Plagioclasa 78.68
Anfibol 20.73
Oxidos 2.54

Plagioclasa 72.65
Anfibol 26.68
Oxidos 3.2

Plagioclasa 35.48
Anfibol 14.57
Piroxeno 30.84
Oxidos 8.41

Plagioclasa 78.68
Anfibol 19.79
Piroxeno 0.57
Oxidos 2.6

Plagioclasa 23.99
Anfibol 28.47
Piroxeno 41.42
Oxidos 13.69

Plagioclasa 16.98
Anfibol 8.98
Oxidos 1.09
Epidota 30.6
Total 54.86
Microlitos 64.42

Intergranular

Granuda
hipidiomorfa

Granuda
xenomorfa

Intergranular

Granuda
xenomorfa

Pilotaxitica

Todas las muestras, a excepcion de la de Cascada, presentan plagioclasas con texturas

en tamiz. Solo el enclave de Texmalaquilla y el xenolito de Llano Grande-2 tienen

plagioclasas con bordes de corrosion, y solo en Texamalaquilla y Cascada se observaron
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plagioclasas zonadas. Cabe destacar que el xenolito de Llano Grande-1 no presenta texturas

en sus plagioclasas (Tabla 5).
Anfibol

En los anfiboles es donde se encuentra la mayor cantidad de texturas dentro de las
muestras. Todos los xenolitos, a excepcion de Llano Grande-1y Llano Grande-2, contienen
anfiboles con forma esqueletal. El enclave de Texmalaquilla y el xenolito de Llano Grande-
2 presentan anfiboles con coronas de reaccion, y el xenolito Malacara es el Gnico que tiene
anfiboles con zoneamiento (Tabla 5). Al igual que con las plagioclasas, el xenolito Llano

Grande-2 no tiene anfiboles con texturas a destacar (Tabla 5).
Piroxeno

La mitad de las muestras no contienen piroxenos en su estructura mineral. En los que,
si presentan piroxenos, las texturas a destacar son: forma esqueletal en el enclave de
Texamalaquilla 'y en el xenolito Llano Grande-1, y coronas de reaccion en el xenolito Llano
Grande-1 (Tabla 5). En el xenolito Llano Grande-2 no fueron visibles texturas en sus

piroxenos (Tabla 5).
Epidota

Solo el enclave Texmalaquilla presenta epidota en su estructura, esta se encuentra con
formas esqueletales y reemplazando parcial y completamente a anfiboles (Tabla 5). Este
mineral es secundario y se asocia a la alteracion hidrotermal de ciertos minerales, entre ellos

el anfibol y piroxeno (Franz y Liebscher, 2004).

Tabla 5. Sintesis de las texturas observadas en cada unidad

Texturas

Minerales
Unidad Muestra  Plagioclasa Anfibol Ortopiroxeno Epidota
Malacara C13 Textura en tamiz Zoneamiento
Forma esqueletal
Cascada C15 Zoneamiento Forma esqueletal
Llano Grande-1 C11-1 Coronas de reaccion (Anf)

Forma esqueletal

Bordes de corrosién Coronas de reaccion (Plg)

Llano Grande-2 C11-2 .
Textura en tamiz Forma esqueletal

Tres Cumbres C10 Textura en tamiz Forma esqueletal
Zoneamiento Coronas de reaccion (Epi)
Texmalaquilla C7yC8  Bordes de corrosion Forma esqueletal Forma esqueletal Forma esqueletal

Textura en tamiz Fantasma de Epi
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8.5- Geoquimica

Para el analisis geoquimico de los depdsitos efusivos del VC, se realizaron 12 analisis
en roca total y se recopilaron dos de la literatura obtenido de Alcala-Reygosa et al. (2018)
para obtener los valores de elementos mayores y traza de 12 depdsitos de flujo de lava 'y un
domo de lava. Los resultados originales (sin normalizar) se pueden observar en la Tabla 6.

Es importante mencionar que cada muestra representa una unidad de lava.

Con los datos obtenidos se generaron diferentes diagramas de clasificacion que se describen
a continuacion. En estos diagramas se agregaron datos de estudios previos para poder
comparar los resultados entre los que se tienen los conos antiguos del VC: Espolon de Oro y
Torrecillas (Schaaf y Carrasco-NUfiez, 2010); también se agregaron datos geoquimicos de otros
estratovolcanes de la FVTM: volcan Popocatépetl (Macias et al., 2020; Schaaf et al. 2005),
Fuego de Colima (Crummy et al. 2019), y Nevado de Toluca (Torres-Orozco et al. 2017)
(véase leyenda en Fig. 48 A).
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Tabla 6. Geoquimica de roca total y elementos traza de los depositos efusivos del volcan Citlaltépetl

Numero de

muestra CL c3 c4 ce Pico7”  Pico4”  CI0° c11° C12° C13° c14° C15° C16° c17°
. . . . Tres Llano - . . .
Unidad  Jamapa  Tliapa Jacal  Vaqueria Texmalaquilla Valle Citlaltépet] Malacara Orizaba Cascada Metlac Pilancén
Cumbres  Grande
%
Sio2 61.17 59.77 62.50 58.67 63.95 64.26 64.01 63.21 62.98 65.02 61.87 65.77 64.15 62.47
Tio2 0.66 0.81 0.60 0.81 0.651 0.611 0.644 0.606 0.63 0.559 0.63 0.539 0.566 0.647
AI203 17.04 16.92 16.69 16.93 15.26 15.58 16.49 16.89 16.82 15.6 15.8 16.07 16.8 15.93
Fe203 5.40 6.29 4.86 6.24 5.38 5.25 4.82 4.45401 4,91 4.65 5.14 4.2 4.38 5.05
MnO 0.087 0.095 0.080 0.094 0.081 0.083 0.074 0.08 0.081 0.077 0.086 0.071 0.073 0.083
MgO 2.86 3.25 2.55 3.09 2.75 2.38 2.6 2.42 2.4 2.29 2.58 1.97 2.16 2.69
cao 5.61 5.66 5.07 5.55 4.62 4.41 4.97 4.94 5 4.95 5.2 4.52 4.63 5.22
Na20 4.47 4.23 4.49 4.34 4.07 4.22 4.21 4.3 4.13 4.32 3.95 4.23 4.3 4.05
K20 2.05 1.87 2.13 1.72 2.13 2.34 2 2.32 2.17 2.28 2.13 2.32 2.32 2.12
P205 0.20 0.22 0.18 0.35 0.17 0.16 0.22 0.2 0.19 0.18 0.2 0.18 0.17 0.2
Lol 0.13 0.84 0.53 1.81 0.39 0.8 0.39 0.09 05 0.4 0.46 0.54 0.41 0.36
Total 99.66 99.95 99.67 99.59 99.45 100.1 100.4 100.00 99.81 100.3 98.04 100.4 99.97 98.82
ppm
Li 14 125 14.7 13.1 14 14
Be 1.34 1.28 1.41 1.23 2 2 1 2 2 2 2 2 2 2
B 1.2 10.6 125 9.4 19.8 19.8
P 0.20 0.22 0.18 0.35 0.16 0.12 0.22 0.2 0.19 0.18 0.2 0.18 0.17 0.2
Sc 12.53 15.04 10.78 14.52 10 10 5 10 7 10 7 4 9 12
v 101 140 89.0 132 88 97 86 89 99 93 107 78 83 102
cr 44.9 19.3 435 15.0 70 70 110 50 90 110 100 110 110 )
Co 13.8 17.2 12.0 16.7 13 12 13 12 12 12 13 11 11 13
Ni 13.4 13.2 14.5 11.6 30 20 24 16 12 12 12 11 12 12
Cu 205 19.7 17.1 26.0 20 20 15 17 16 12 11 9 17 14
Zn 64.5 67.5 60.3 69.0 70 60 54 54 54 54 56 51 53 55
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Ga
Rb
Sr
Y
zr
Nb
Mo
Sn
Sb
Cs
Ba
La
Hf
Ta
w
T
Pb
Ce
Pr
Nd
Sm
Eu
Gd
Tb
Dy
Ho
Er
Yb
Lu
Th
U

20.0
42.7
583
16.5
165
4.64
131
0.79
0.12
1.75
614
19.6
4.32
0.41

9.52
38.7
5.04
20.1
4.09
1.20
3.44
0.516
3.05
0.629
1.69
1.63
0.254
6.05
2.02

20.7
44.2
470
18.2
169
4.93
1.70
0.98
0.13
1.73
544
18.0
4.47
0.43

9.17
36.7
4.89
20.0
4.30
1.14
&3
0.566
3.40
0.698
1.85
1.78
0.275
5.25
1.77

20.0
47.2
570
15.5
173
4.99
1.62
0.79
0.15
1.95
652
19.9
4.47
0.44

9.83
39.2
5.01
19.7
3.83
1.13
3.26
0.484
2.85
0.580
1.58
1.57
0.242
6.43
2.23

20.5
37.6
480
16.5
153
4.43
1.45
0.85
0.12
1.39
522
16.0
4.14
0.38

7.50
32.3
4.30
17.6
3.82
1.05
3.41
0.511
3.09
0.630
1.69
1.62
0.249
4.07
1.41

19
44
580
17
176

<1
<1

1.8
639
22.2
49
0.5
1
0.4
g
46
5.56
22.2
4.3
1.18
315
0.5
8
0.5
1.6
1.4
0.22
5.5
2

20
53
496

766
24.1
5.1
0.5
<1
0.6
11
48.2
5.82
21.7
4.3
1.2
3.2
0.5
3.1
0.6
1.7
1.7
0.27
7.6
2.6

19
39
705
15
157
5.3

<0.2
1.5
613
20.1
4.1
0.39
1.1
0.27
<5
421
5.39
211
4.53
1.15
3.57
0.5
2.87
0.55
1.47
1.39
0.232
4.48
1.69

21
50
551
16
182
5.3

<0.2
2
772
23.6
4.3
0.37
0.6
0.35
7
44.8
5.71
225
4.36
1.15
3.68
0.56
2.86
0.54
1.57
1.58
0.25
6.76
2.38

19
50
580
16
164
5.1

<1
0.2
2.2
752
22.1
4.2
0.39
2.1
0.34

44.9
5.62
22.1
4.57
121
3.53
0.55
3.13
0.58
1.76
1.59
0.252
6.87
2.48

19
51
547
15
184
5.8

0.2
2.2
778
23.3
4.7
0.4
5.9
0.38
11
47.3
5.77
22.6
4.52
1.18
3.51
0.51
2.94
0.56
1.62
1.61
0.276
7.74
2.51

18
49
554
17
158
4.9

<1
<0.2

2.1
738
22.7

0.36
7.6
0.38

45.3
5.68
23
4.75
1.19
3.49
0.56
3.23
0.59
1.65
1.61
0.26
7.49
2.58

18
55
548
16
168
5.4

<1
0.3
2.4
807
22.5
4.5
0.45
23.1
0.43
10
45.1
5.65
21.2
4.54
1.18
3.23
0.48
2.8
0.52
1.57
1.43
0.242
6.71
2.63

20
55
570
16
175
5.7

0.4
2.4
800
24
4.8
0.41
5.5
0.39

47.5
5.86
23.2
4.51
1.2
3.43
0.55
2.99
0.59
1.66
1.49
0.188
6.7
2.46

19
50
559
16
160
5.2

<1

0.2

2.3

755
23.3
4.3
0.38
8.3
0.34

47.2
5.9
22.5
4.74
1.22
3.62
0.56
3.18
0.58
1.63
1.55
0.252
7.22
2.67

# Schimmelpfennig, Universidad de Marsella. Roca total de elementos mayores y traza. Este trabajo.
® Activation Laboratories. Roca total de elementos mayores por Alcala-Reygosa et al. (2018), y traza en este trabajo.

° Activation Laboratories. Roca total de elementos mayores y traza. Este trabajo.
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8.5.1 Elementos mayores y diagramas Harker

Para la clasificacion de la roca se utilizo el diagrama TAS de Le Maitre-IUGS (1989;

Fig. 48A), que es un diagrama utilizado para rocas volcénicas. En este diagrama observamos

que la mayoria de las muestras (rombos naranjas en Fig. 48) se concentran en el campo de

las dacitas, en un rango de 63 a 66 %wt de SiO2y solo tres muestras se agrupan en el campo

de las andesitas, en un rango de 58 a 63 %wt de SiO». En el diagrama de alcalis vs. SiO2 de

Irving y Baragar (1971) (Fig. 48B) las muestras presentan afinidad subalcalina, sin ninguna

variacion significativa. En el diagrama AFM de Irving y Baragar (1971) se aprecia que las

rocas tienden hacia un contenido menor en FeO y MgO y hacia un contenido mayor de alcalis,

todas ellas con una afinidad calci-alcalina (Fig. 48C).
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Figura 47. A. Diagrama TAS que muestra la composicion quimica de las muestras estudiadas del Citlaltépetl (rombos ojos)

y muestras de depdsitos de aparatos volcanicos antiguos del volcén, Ilamados Torrecillas (circulos verdes) y espolon de

Oro (cruces azules). También se hace una comparacion con otros estratovolcanes mexicanos como Popocatépetl (poligono

gris), Fuego de Colima (poligono gris claro) y Nevado de Toluca (poligono blanco). Graficado con Le Maitre-1UGS (1989)

normalizado 100% libre de agua. B. Diagrama de Alcalis vs. SiO2 donde se observa la afinidad subalcalina de las muestras.
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Graficado con Alcalino vs. Subalcalino de Irving y Baragar (1971). C. Diagrama AFM graficado con toleitico vs. calco-
alcalino, Irving y Baragar (1971). Referencias: (1) Schaaf y Carrasco-Nufiez, (2010), (2) Hoskuldsson y Robin, (1993), (3)
Carrasco-Nufiez y Gémez-Tuena (1997), (4) Carrasco-Nufiez (2000), (5) Carrasco-Nufiez et al. (2005), (6) Macias et al.
(2020), (7) Crummy et al. (2019), (8) Torres-Orozco et al. (2017).

Para poder observar tendencias que nos ayuden a determinar procesos magmaticos en el VC,
se graficaron diagramas Harker de elementos mayores versus silice. Todas las muestras se
encuentran en un rango de 60.3 a 66.1 %wt deSiO2, donde la muestra con mayor porcentaje

corresponde a C15 y la que menor porcentaje es C6.

En la grafica de KO vs. SiO2 (Fig. 49A) de Gill (1981) se observa que todas las muestras
tienen un contenido medio de K con una tendencia proporcional al contenido de SiO». La
muestra con mayor contenido de K>O corresponde a C10 (2.3 %wt) y la muestra con menor
contenido corresponde a C6 (1.7 %wt).

En los diagramas de TiO2 (Fig. 49B), MgO (Fig. 49C), Al,O3 (Fig. 49D), CaO (Fig. 49E),
FeO (Fig. 49G) y P20s (Fig. 49H) se observa que estos elementos presentan una tendencia
proporcionalmente inversa al contenido de SiO2, misma que en la mayoria de los casos es
muy similar al comportamiento observado en Torrecillas y Espolén de Oro, asi como en los

volcanes Popocatépetl, Nevado de Toluca y Fuego de Colima.

Por otro lado, la grafica de Na;O (Fig. 49F) no presenta ninguna tendencia proporcional con

el contenido de SiO..
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Figura 48. Diagramas bivariantes Harker de elementos mayores vs SiO2. A. Grafica de K20 vs. SiO2donde se muestra si

hay un contenido bajo, medio o alto de potasio. Diagrama de Gill (1981). B. Grafica de TiOzvs. SiO2. C. Gréfica de MgO
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vs. Si0O2. D. Gréfica de Al203 vs. SiO2. E. CaO vs. SiO2. F. Grafica de Na20 vs. SiO2 G. Grafica de FeO vs. SiOz2 H.

Gréfica de P20s vs. SiO2. Leyenda en figura 45A.

8.5.

2 Elementos traza

Para analizar el comportamiento de las rocas colectadas con respecto a las

concentraciones de elementos traza y tierras raras se utilizaron diagramas multielementales

0 de arafia, uno normalizado al manto primitivo (N-MORB) y el segundo normalizado a
condritas (REE) (Sun y McDonough, 1989).

En la grafica normalizada al manto primitivo (Fig. 50A), se observa que las muestras de

1000
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manera general presentan  mayor
cantidad de elementos incompatibles con
respecto a los elementos compatibles,
con anomalias negativas de P, Nb, Ta,
Pr, Ce, La, Thy Rb. Asi mismo, ocurren

anomalias positivas de Cs, Pb, U, y Ba.

En el diagrama de REE normalizada a
condritas (Fig. 50B) podemos observar
que las muestras del VC presentan
pendientes poco pronunciadas, su
comportamiento es uniforme y se
observa un ligero enriquecimiento de
elementos mas incompatibles, con
respecto a los mas compatibles. También
se observan pequefias anomalias
positivas de Pr, Pm, Smy Gd, y algunas

negativas de Eu y Ho.

Figura 49.A Diagrama multielementos con compatibilidad creciente de izquierda a derecha, graficado contra el manto

primitivo, Sun y McDonough (1989). B. Diagrama multielementos con compatibilidad creciente de izquierda a derecha,

normalizado a condritas, Sun y McDonough (1995). Leyenda en figura 1 A.
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Con respecto a los diagramas Harker (Fig. 51) de elementos menores podemos visualizar
tendencias que indiquen algln proceso magmatico, o correlaciones negativas y positivas que

nos indican que las nuestras muestras pertenecen al mismo sistema magmatico.

Por ejemplo, en las graficas de Cr (Fig. 51A), Rb (Fig. 51E) y Ba (Fig. 51H) se observa una
tendencia proporcional al contenido de SiO2. Caso contrario ocurre en las graficas de Co
(Fig. 51C), Sc (Fig. 51D) y V (Fig. 51G) donde se aprecia una tendencia proporcionalmente
inversa al contenido de SiO,. Por ultimo, tenemos las graficas de Ni (Fig. 51B) y Sr (Fig.

51F) donde no se observa una tendencia con respecto al contenido de SiO».
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Figura 50. Diagramas bivariantes Harker de elementos traza vs SiOz. A. Grafica de Cr vs. SiO2. B. Grafica de Nivs. SiO2.

C. Grafica de Co vs. SiO2. D. Grafica de Sc vs. SiO2. E. Rb vs. SiO2. F. Grafica de Sr vs. SiO2 G. Grafica de V vs. SiO2 H.
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9.-Discusién

9.1 Evolucidn de la actividad efusiva del VC

Con base en la nueva cartografia de las unidades efusivas del VC, su posicién
estratigrafica, sus caracteristicas petrograficas, geoquimicas y morfométricas, asi como su
correlacion con trabajos previos, se describe a continuacion la evolucion de su actividad

volcéanica efusiva durante el Holoceno y Pleistoceno tardio.

La erupcidén mas antigua analizada en este trabajo es la que origind el flujo de lava Metlac, y
aungue no ha sido fechado, Carrasco-Nufiez, (1997) estima que data de los inicios de la
construccién del cono del VC (~16,000 afios AP). Este flujo de lava de composicion dacitica
fue emitido del crater central y se desplazo por el flanco este del volcan alcanzando 7.17 km
desde la cima, y presenta el mayor volumen de todas las emisiones lavicas del volcan con
1.014 km?.

Por sus caracteristicas petrograficas y composicion quimica, se puede inferir que fue emitido
lentamente sin cambios bruscos de presion, pero si de temperatura. El que alcanzara gran
distancia a pesar de ser una lava viscosa significa que fue emitida a altas temperaturas. Hasta
el momento, en la bibliografia no hay ningln depésito explosivo con el que se le pueda
asociar, sin embargo, en la historia eruptiva holocénica del volcan y en la columna compuesta
(Fig. 2), hay un evento explosivo que lo sobreyace fechado por Carrasco-Nufiez (1998)
ocurrido hace ~4,380 A.P. que generd flujos piroclasticos de bloques y ceniza. Por la

diferencia de edades, no es posible que Me este asociado a esta erupcion.

De acuerdo con los datos existentes, unos 6000 afios después ocurridé una nueva erupcion
central en el VC. Esta erupcion emitié un flujo de lava en el flanco norte que emplazé la
unidad Tliapa. Este evento ocurri6 entre ~10,600 y ~9,400 afios AP. Segun Hoskuldsson y
Robin (1993), se trata del evento mas antiguo del volcan durante el Holoceno y proponen
que este flujo de lava marca la fase final de un periodo eruptivo conocido como Tlachichuca.
Este periodo eruptivo también consistio en episodios explosivos que depositaron flujos de

bloques y ceniza (Hoskuldsson y Robin, 1993).

De acuerdo con Hoskuldsson y Robin (1993), seguido de Tliapa se deposito el flujo de lava

Vaqueria, el cual podria ser de un periodo eruptivo llamado Texmola que ocurrié hace ~2,000
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afios AP. Posteriormente se depositan los flujos de Jamapa y Jacal, que en la literatura
Hoskuldsson y Robin (1993) sugieren que Jamapa es un flujo de lava originado durante el
periodo eruptivo de 1537-1613 d.C., durante el cual los mismos autores proponen que se
originaron los flujos de Texmalaquilla, Tres Cumbres, Llano Grande y Valle, y que se
depositd especificamente en el afio 1537 d.C. hacia el flanco norte del volcan; ademas, se

considera al flujo de lava Jacal como parte de Jamapa.

Viendo la problematica relacionada a la falta de informacion de las edades de los depdsitos,
y con la informacion recabada en campo y en la literatura, ain no queda clara la temporalidad
de Vaqueria, Jacal y Jamapa, lo Unico que podemos afirmar con base en sus caracteristicas
morfolégicas y con las evidencias estratigréficas, es que Vaqueria es un flujo con una edad
mayor a 2,000 afios AP y que Jacal y Jamapa son mucho mas viejas de 1537 d.C. Ademas,
por medio de analisis petrograficos y geoquimicos no podemos comprobar que Jacal y
Jamapa son unidades distintas o si solo son dos pulsos de la misma erupcion (e.j., Erlund et
al. 2010), pero por las diferencias morfoldgicas se propone que son independientes y ademas
sabemos que Jacal es mas antiguo que Jamapa. Por otro lado, observando sus caracteristicas
morfoldgicas en este trabajo sugerimos que estas unidades (Tliapa, Vaqueria, Jacal y Jamapa)
no solo no corresponden con las mas jovenes (Texmalaquilla, Tres Cumbres, Llano Grande

y Valle), sino que son las unidades méas antiguas después de Metlac.

Las unidades Tliapa, Vaqueria y Jamapa tienen una relacion estratigrafica clara; las tres son
de composicion andesitica, que alcanzaron distancias del crater de 7.8, 9.3 y 3.4 km,
emplazando volimenes de 0.26, 0.42 y 0.71 km?® respectivamente. En ellas encontramos
evidencias de procesos de despresurizacion como anfiboles con bordes de alteracion a 6xidos
y plagioclasas, y de mezcla de magmas como minerales con texturas de reaccion (texturas en
tamiz, bordes de correccion, y plagioclasas zonadas), por lo que podemos suponer que hubo
un proceso de inyeccion de magma que desestabilizo la camara magmatica, lo que origino
estas erupciones (ver seccion 9.2 sobre procesos magmaticos). Por la composicion de las
unidades, el magma inyectado en los tres casos tuvo que ser de composicion béasica o
intermedia, y/o mas abundante que el almacenado dentro de la cdmara del volcan, ademas
que en el caso de VVaqueria y Jamapa al ser depoésitos de gran volumen es un indicador de que

hubo una gran cantidad de magma involucrado.
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Con respecto al flujo de lava Jacal de composicion dacitica, se observa que solo recorrié 4.8
km y emplazé muy poco volumen de material (0.17 km®) en comparacion con las lavas mas
antiguas cuyos volimenes van de 0.26 a 0.9 km3 Con base en sus caracteristicas
petrogréaficas, este magma fue extruido de manera lenta, donde no intervinieron procesos de
despresurizacion, aunque si hay evidencia de mezcla entre un magma mas caliente con uno

mas frio (ver seccion 9.2 sobre procesos magmaticos) (e.j., Pallister et al. 2008).

Afos después, se emitieron los flujos de lava conocidos en la literatura como flujos Orizaba
hacia el flanco sur del volcan rellenando la barranca Malacara. Estos flujos han sido
considerados como una sola unidad, y fueron fechados por Cantagrel et al. (1984) en una
edad de 3,400 +/- 110 AP, , quienes proponen que son la parte final de un periodo eruptivo
denominado Jacal, el cual consistié en una erupcion Pliniana (Cantagrel et al. 1984;
Hoskuldsson y Robin, 1993). Algo que no queda claro de los estudios previos es hasta donde
consideran los autores a los flujos Orizaba, si s6lo se toma lo que en este trabajo proponemos
como flujo Orizabay flujo Citlaltépetl, o si también se considera a Malacara y Pilancén como
parte de éstos. Es importante mencionar que la localidad y posicidon estratigrafica que estos
autores fecharon corresponde a lo que en este trabajo llamamos flujo de lava Orizaba. Con
los resultados geoquimicos, petrograficos y morfométricos pudimos determinar que los flujos
Orizaba son en realidad cuatro unidades distintas, que denominamos Pilancon, Malacara,

Orizaba y Citlaltépetl.

Se considera que primero se deposito el flujo Pilancon que es el que alcanza mayor distancia
del crater 10.6 km, y emplazé un volumen minimo de 0.46 km?® de material. Por su viscosidad
(poco viscosa) y poco espesor, se estima que fue emitida a altas temperaturas (posiblemente
entre 700-900°C por ser magmas andesiticos), esto si lo comparamos con otros flujos como
el Orizaba, donde a pesar de haber emplazado un volumen de 0.8 km® no alcanzo gran
distancia. En él flujo Pilancon se encontraron fuertes evidencias de mezcla de magmas,
diferencias de temperatura entre magmas y un enfriamiento rapido, aungue no hay evidencias
de despresurizacion, por lo que podemos inferir que esta erupcion fue catalizada por la
Ilegada de un batch de magma en la cdmara, pero que no ocurrid de manera subita, lo que
explica su actividad efusiva, ascendiendo lentamente y enfriandose de manera rapida (Ver

seccidn 9.2 sobre procesos magmaticos) (e.j., Pallister et al. 2008).
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Posteriormente, se emitio el flujo de lava Malacara también hacia el sur, sobreyaciendo al
flujo Pilancon y alcanzando una distancia de 8.6 km del crater y emplazando 0.72 km?.
Después se depositd el flujo Orizaba conformado por al menos ocho pulsos (estos se
observaron mediante la imagen satelital y en campo), que cubrieron de manera parcial a las
unidades Pilancon y Malacara, alcanzé 7.1 km y emplazé un volumen minimo de 0.8 km®.
Sobre éstos se deposito el flujo mas joven, denominado flujo Citlaltépetl que alcanzo apenas
3.1 km del crater y emplazo 0.42 km?.

En cuanto a las caracteristicas eruptivas de estos flujos (todos de composicion dacitica),
podemaos decir que los tres tienen caracteristicas petrograficas bastante similares, que indican
que ocurrieron como producto de una mezcla de magmas que despresurizd la cémara
magmatica, generando un ascenso brusco del magma que luego sufrié un enfriamiento rapido
(e.j., Cantagrel et al. 1984; Rossotti et al. 2006). La unica diferencia notable entre los flujos
de lava es que Orizaba presenta més evidencias de mezcla de magmas, por lo que puede que
los magmas que originaron esta erupcion estuvieran mas tiempo en contacto antes de ser

extruidos.

Posteriormente, la actividad migré al este del crater, emitiendo el domo Cascada sobre el
flujo Metlac. En la literatura se propone a esta unidad como un flujo de lava que corresponde
a un episodio eruptivo denominado Texmola que ocurrio hace ~2,000 afios, al cual también
se hace referencia que pertenece el flujo de lava Vaqueria, sin embargo, aqui se considera
como una unidad independiente por su distribucion, y caracteristicas petrograficas y
geoquimicas distintas. Esta unidad de composicion dacitica recorri6 apenas 1.8 km del crater
y emitié un volumen minimo de 0.2 km®. Por sus caracteristicas morfométricas sabemos que
fue producto de un magma muy Viscoso que se extruyo a bajas temperaturas y no fue capaz
de fluir grandes distancias. Un ejemplo claro de este tipo de comportamiento donde hay
extrusion de domos es el Popocatépetl (e.j., Macias et al., 2020). En este trabajo lo
caracterizamos como un domo, por su poca fluidez, y pudimos verificar que el flujo de lava
Vaqueria y Cascada son diferentes en cuanto a sus caracteristicas petrograficas y

geoquimicas, por lo que no pueden ser parte de la misma erupcion.

La unidad Cascada es de composicion dacitica, recorrié apenas una distancia de 1.8 km del

crater y emiti6 un volumen minimo de 0.2 km?®. Por sus caracteristicas morfométricas
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sabemos que fue producto de un magma muy Vviscoso que se extruyo a bajas temperaturas y
no fue capaz de fluir grandes distancias, y por sus caracteristicas petrograficas sabemos fue
originado debido a una mezcla de magmas a distintas temperaturas, y que subid lentamente

a la superficie donde sufri6é un enfriamiento rapido.

Posteriormente, en una temporalidad similar ocurri6 la erupcion que originé al depésito de
flujo de lava Revolcadero de Lobos. De este flujo no se sabe mucho, solo que sobreyace un
depdsito de flujo de bloques y ceniza fechado por Cantagrel et al. (1984) en ~4,060 afios AP.
Esta unidad de composicion dacitica avanzo por el flanco oeste del volcan alcanzando una
distancia de 3 km, emitiendo un volumen minimo de 0.47 km?3. Por sus caracteristicas
petrograficas podemos suponer que se trata de un flujo donde la mezcla de magmas no fue

tan significativa ya que sus minerales no presentan tantas texturas de reaccion.

Se presume que los flujos de lava méas jovenes del VC son Valle, Llano Grande, Tres
Cumbres y Texmalaquilla, y su relacién estratigrafica es muy facil de observar en campo. En
trabajos previos, Hoskulsson y Robin (1993) proponen que son producto de un evento
eruptivo ocurrido entre 1537-1613 d.C., siendo el flujo de lava Valle el méas antiguo
emplazado en 1545 d.C., seguido de Llano Grande hace 1566 afios d.C., y para finalizar,
proponen que en 1613 termina este evento con el emplazamiento de Tres Cumbre y
Texmalaquilla, los cuales son descritos como la misma unidad. Sin embargo, gracias a los
fechamientos que realiza Alcala-Reygosa et al. (2018) de los flujos de lava Valle (3,030 £70
afios AP) y Texmalaquilla (1,450 + 35 afios AP) sabemos que estos flujos son mucho mas
antiguos, por lo que conociendo la edad de la unidad més joven (Texmalaquilla) y mas vieja
(Valle), sabemos que Tres Cumbres y Llano Grande deben haberse emplazado en un periodo
de tiempo de ~1,500 afios, que es la ventana de tiempo que paso entre el emplazamiento de

la unidad superior e inferior

Tanto como Valle, Llano Grande, Tres Cumbres y Texmalaquilla son de composicién
dacitica y recorriendo distancias de 5.2, 3.2, 1.5y 2.4 km, emplazando volimenes minimos
de 0.41, 0.28, 0.08 y 0.12 km®. Empezando por el flujo de lava Valle, este no tiene evidencias
fuertes de mezcla de magmas ni de procesos de despresurizacion, aunque hay algunas que

nos indican diferencias de temperatura en el magma, por lo que pudo haber una mezcla entre
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magmas de composiciones similares a distintas temperaturas, que ascendieron de manera

lenta a la superficie.

En cuanto a Llano Grande y Tres Cumbres, ambas unidades presentan evidencia més solida
de procesos de asimilacion en sus minerales (texturas en tamiz, bordes de corrosion, coronas
de reaccion. Véase Winter, 2001), lo que indica mezcla de magmas, sin embargo, no tienen
indicios de que haya habido un ambiente de despresurizacién, por lo que se concluye que

fueron erupciones donde el magma ascendié de manera lenta a la superficie.

Por altimo, la unidad Texmalaquilla, al igual que la unidad Valle, no presenta tantas
caracteristicas petrograficas que indiquen que ocurrié una mezcla de magmas, sin embargo
si presenta caracteristicas de despresurizacion, por lo que el proceso interno en la cdmara
magmatica previo a la erupcion debi6 haber sido muy similar a lo que ocurrié con la unidad
Valle; sin embargo, en este caso debi6 ocurrir un evento de despresurizacion que generé un
ascenso rapido del magma y posteriormente un enfriamiento rapido del magma (Ver seccion
9.2) (e.j., Cantagrel et al. 1984).

9.1.2 Relaciones morfométricas vs. composicion quimica

El comportamiento esperado de un flujo de lava es que entre mayor sean las
concentraciones de SiO2 en el magma, también aumentara la cantidad de fenocristales en su
estructura, por lo que sera un magma mas Vviscoso Yy por consecuencia no sera capaz de fluir
sobre grandes distancias (e.j., Wadge et al. 1975; Lipman y Banks, 1980). Al comparar el %
de fenocristales de cada flujo con respecto a la distancia alcanzada (Fig. 53A) no se observa
ninguna clase de tendencia, ya que tanto las lavas con pocos y muchos fenocristales tienen
una distribucion de distancia aleatoria. Sin embargo, el analisis muestra una correlacion
negativa entre el porcentaje de SiO vs. la distancia, lo que nos indica que en términos
generales los magmas con mayor porcentaje de SiO2 son los que alcanzan menor distancia, y
viceversa (Fig. 53B). Igualmente, al graficar la relacion entre el % de fenocristales y el de
SiO2 (Fig. 53C), el resultado muestra una correlacion positiva entre ambos parametros,

indicando que entre mayor es el porcentaje de SiO2 mayor es el porcentaje de fenocristales.
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Figura 51. A. Gréfica de % de fenocristales vs. distancia (km). En la gréafica se puede observar que no hay una relacion
entre ambos parametros. B. % de SiO2vs. distancia (km). En la grafica se puede observar que hay una correlacion negativa
entre ambos parédmetros. C. % de SiO2vs. % de fenocristales. En la gréafica se puede observar que hay una correlacion

positiva entre ambos pardmetros.
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Observando las relaciones anteriores, parece que, aunque el % de SiO2 si controla en parte la
distancia que han alcanzado los flujos de lava, no hay una tendencia bien marcada que
sustente esta afirmacién, ademéas de que no hay una correlacion entre la distancia y el % de
fenocristales, por lo que para dar una explicacion contundente deberiamos considerar los
demas parametros que controlan la morfometria de un flujo de lava, que son: la pendiente y

la temperatura (e.j., Naranjo et al., 1992; Walker 1973a)

9.2 Variaciones petrograficas e implicaciones petrogenéticas

Las rocas de las unidades de este trabajo presentan composiciones quimicas
intermedias-félsicas tipo andesita y dacita (58.67 a 65.77 wt% de Si0O,). Esta tendencia es
compartida con los datos obtenidos en estudios previos del Espolon de Oro y Torrecillas (Schaaf
y Carrasco-Nuiiez, 2010). Todas las muestras de este trabajo, y las obtenidas en la literatura
de los edificios antiguos del VVC tienen afinidad subalcalina (Fig. 50B), lo cual es tipico de
rocas igneas de arco continental asociado a un ambiente tectdnico de subduccion y
corresponde con el patron general observado en la FVTM (Gomez-Tuena et al., 2005).

La petrografia y geoquimica son herramientas clave para comprender algunos procesos
magmaticos que tuvieron lugar antes y durante la actividad magmatica. En este capitulo se

explica el por qué y las evidencias encontradas de dichos procesos magmaticos.

9.2.1 Mezcla de magmas

En este trabajo hay varias evidencias que respaldan la mezcla de magmas asociadas
a erupciones efusivas que describiremos a lo largo de este capitulo, la primera es que en
campo se encontraron tanto fragmentos de lava, como escorias y pémez donde se aprecian
bandeamientos de colores claros y obscuros, propios de una mezcla de magmas (e.j., Siebe

et al., 1991)(Fig. 53).

En la literatura hay varios autores que presentan evidencia de que ocurren procesos de mezcla
de magmas en el VC. Los primeros son Cantagrel et al. (1984), quienes encuentran evidencia
de magmas heterogéneos (andesitas y dacitas) en depdsitos de flujos de ceniza y escoria
fechados en el Holoceno. Posteriormente, Hoskuldsson y Robin (1993) sugieren procesos de

mezcla de magmas como catalizadores de algunas erupciones explosivas, ademas de
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encontrar en campo fragmentos de lava y de piroclastos con bandeamientos. Otros autores
que también presentan este tipo de evidencias de mezcla de magmas en erupciones
holocénicas son: Carrasco-Nufiez y Rose (1995); Carrasco-Nuiiez y Gomez-Tuena (1997) y

Rossotti et al. (2006).

Una textura petrografica comtn que evidencia la mezcla de magmas es la textura en tamiz,
que se encontrd casi exclusivamente en plagioclasas, a excepcion de la unidad Texmalaquilla
donde también se encontr6 en ortopiroxenos. Esta textura indica un proceso de reabsorcion
del mineral, en el cual partes pequefias del mineral son integradas nuevamente al magma,
aunque también puede ocurrir por un enfriamineto rapido del magma en el que partes del
fluido son encapsuladas dentro del mineral (e.j., Winter, 2001) o también debido a mezcla de
magmas, como se puede observar en el trabajo publicado por Anderson (1976) donde se
correlacionan dichas texturas con este proceso magmatico. Ademas, en mas de la mitad de
las muestras se observaron plagioclasas con texturas de bordes de corrosion; estos se forman
por alteracion quimica provocada por cambios en la composicion del magma que también

pueden indicar mezcla de magmas (e.j., Anderson, 1976; Winter, 2001).

Otra textura petrografica comun de mezcla de magmas es el zoneamiento en plagioclasas y
esporadicamente en anfiboles (e.j., Castro y Rosa, 1991). Este fenomeno ocurre cuando hay
un cambio composicional en el mineral durante su crecimiento que puede ser originado por
diversos procesos que causan la perdida de equilibrio en el sistema magmatico, donde el
cristal nuevo crece alrededor de la parte antigua o ya formada. En el caso de las plagioclasas,
un zoneamiento directo (centro calcico, borde sddico) nos podria indicar un proceso de
cristalizacion fraccionada de un magma que se enfria con el paso del tiempo, mientras que
un zoneamiento inverso (centro sodico, borde calcico) es un indicador de una variacion en la
temperatura (e.j., Winter, 2001; Pallister ez al. 2008; Rutherford, 2008) que podria significar
mezcla de magmas, como se muestra en el trabajo de Anderson (1976), donde describe
plagioclasas y piroxenos zonados por procesos de mezcla de magmas en los volcanes de East
Sand Butte, Monte Sasha y Medicine Lake en California, asi como en el Monte Pavlov,
Alaska. En este trabajo no se tienen datos geoquimicos sobre la composicion diferenciada en

las plagioclasas zonadas, por lo que no podemos utilizar esta textura de zoneamiento para
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confirmar la mezcla de magmas, por lo que seria necesario hacer un analisis de diferenciacion

geoquimica en las plagioclasas para respaldar esta idea.

Algo importante a considerar es que un proceso de mezcla de magmas puede tener como
consecuencia una despresurizacion de la camara magmatica (aunque no es una condicion)
por diferentes factores (inestabilidad del aparato volcanico, explosiones subitas por aumento
de presion, etc.) como lo sustentan Sparks ez al. (1977) y Sosa-Ceballos et al. (2012), donde
hablan de los mecanismos desencadenantes de una erupcion a raiz de una mezcla de magmas
donde el magma nuevo se encuentra a mas altas temperaturas y con mayor contenido de gases
lo que desatabiliza la camara magmatica. Esta despresurizacion da como resultado una
textura de bordes de reaccion a 6xidos en anfiboles, que es bastante comun en la mayoria de
las muestras de este trabajo (Jamapa, Tliapa, Vaqueria, Texmalaquilla, Citlaltépetl, Malacara,
y Orizaba). Este proceso ocurre cuando un magma con alto contenido de agua pierde presion
rapidamente y los minerales hidratados como el anfibol liberan el agua y se 6xidan, formando
oxidos de Fe o piroxenos alrededor del mineral (e.j., Winter, 2001; Pallister et al., 2008;
Rutherford, 2008). Cuando estos minerales reemplazan por completo al anfibol solo
permanece lo que se conoce como fantasma, que es la forma del mineral antiguo pero
conformada por el nuevo mineral. Este proceso nos puede dar indicios de cambios bruscos
en la presion confinante del magma, por lo que podriamos suponer que el catalizador de la
erupcion fue la despresurizacion de la camara magmatica durante una erupcion explosiva.
Los bordes de reaccion en anfiboles fueron empleados por Rutherford (2008) para describir
procesos de descompresion durante la erupcion del volcan Santa Elena el 18 de mayo de
1980, en donde el magma ascendio de 2-3 m/s a la superficie, ya que en su trabajo logran
estimar la tasa de ascenso del magma modelando la tasa de reaccion de ciertos minerales

(anfibol, biotita y sulfatos de Fe) con el fundido durante un ascenso répido.
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Figura 52. Blogque juvenil encontrado en campo sobre la unidad Metlac, donde se evidencia el bandeamiento
que sugiere la mezcla de magmas. En la parte superior se observa un magma mas claro y la parte inferior uno

mas oscuro, el circulo amarillo es una moneda de diez pesos mexicanos que sirve como escala.

9.2.2 Asimilacion cortical y de sedimentos marinos

Un indicador de procesos de asimilacion cortical es la presencia de xenolitos en los
flujos de lava Citlaltépetl, ya que son una referencia de la interaccion de los magmas que
alimentan al volcan con el substrato. En este caso, el basamento esta compuesto por lutitas y
calizas del Cretacico (Yafiez-Garciay Duran, 1982), sin embargo no se encontraron xenolitos
con estas caracteristicas, pero no por esto se descarta que haya ocurrido este proceso, ya que
en investigaciones publicadas por Siebe et al. (1993), y Schaaf y Carrasco-Nufiez (2010), se

reportan xenolitos correspondientes a estas rocas sedimentarias.

En los xenolitos de Llano Grande-2, Cascada y Malacara, por su gran contenido de
plagioclasas (mayor a 70%) en todas las muestras y por su contenido en anfiboles, podemos
sugerir que se tratan de rocas plutonicas de composicion dioritica. Por otro lado, los xenolitos
de Llano Grande-1 y Tres Cumbres tienen un bajo contenido de plagioclasas y un alto
contenido de piroxenos, por lo que podemos suponer que se tratan de rocas plutdnicas de
composicion gabroica. Lo importante a resaltar es que estos xenolitos en diferente medida
tienen la misma asociacion mineral de los flujos de lava y mismas caracteristicas minerales,
por lo que es mas probable que provengan del mush, o de alguna zona cristalizada de la
camara magmatica que puede estar siendo reabsorbida por los nuevos magmas (e.j., Ruprecht
et al., 2012; Camejo-Harry et al. 2018; Cooper et al. 2019). Un ejemplo de esto es el caso
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del volcan Popocatépetl, donde se describi6 una granodiorita que interaccion6 con el magma
de la erupcion Pliniana denominada Tutti fruti de 14,100 afios descrita por Sosa et al. (2012),
y que muestra que este proceso también ocurre en otros volcanes de la FVTM.

Otra evidencia de asimilacion cortical el enclave de Texmalaquilla, ya que es el Unico con

textura correspondiente a una roca volcanica extrusiva

El enclave Texmalaquilla podria corresponder a una andesita o dacita, donde la mayoria de
sus minerales han sido reemplazados por epidota; lo mas evidente es en los anfiboles ya que
se conserva el fantasma de estos minerales. Una propuesta sobre el origen de este enclave es
que puede provenir del VC y pertenece a un flujo antiguo. Si indagamos en la historia del
Pico de Orizaba podemos ver que se ha caracterizado por fases de gran actividad hidrotermal,
que han llegado a desestabilizar el cono volcanico generando avalanchas de escombros, como
la de Tetelzingo ocurrida en el Pleistoceno tardio, que deposito 1.8 km® de material,
cubriendo un area de 143 km?, y que ademas tuvo como consecuencia un lahar que recorrié
85 km de distancia (Carrasco-Nufiez et al., 1993). Por lo tanto, teniendo en cuenta que la
epidota es un mineral cuya formacion puede ser hidrotermal, la evidencia sugiere que
estamos viendo un enclave hidrotermalmente alterado, ademés de que en campo se observo

una abundancia de lo que podrian ser enclaves.

Otras evidencias que podrian sugerir los procesos de contaminacion cortical, las podemos
observar en el diagrama de tierras raras donde las muestras del VC presentan un
comportamiento similar comparadas con las muestras obtenidas por Schaaf y Carrasco-
Nufiez (2010) de Torrecillas y Espoldn de Oro (Fig. 39 B). Aungue las del VC (del presente
trabajo) estan ligeramente mas enriquecidas en tierras raras, la diferencia no es significativa,
lo que indica procesos de contaminacion cortical muy similares entre los tres conos, a
comparacion de los datos del Popocatépetl (Macias et al. 2020) y el volcan de Fuego de
Colima (Crummy et al. 2019), donde vemos patrones distintos en las concentraciones de

tierras raras (Fig. 39 B).

En el diagrama multielemental normalizado a manto primitivo también se observa la misma
tendencia donde hay mas enriquecimiento en elementos incompatibles con respecto a los
compatibles. Dentro de las anomalias mas significativas tenemos una anomalia negativa de

Nb que segun Schaaf y Carrasco-Nufiez (2010) interpretan como producto de contaminacion
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por parte de la cufia del manto o por un proceso de fusion parcial en la corteza. La anomalia
positiva de Pb puede deberse a una asimilacion de sedimentos provenientes del slab (Schaaf
y Carrasco-Nufiez, 2010). Otras anomalias que respaldan el proceso de asimilacién cortical
son las anomalias positivas de U y Th, que se encuentran presentes en todas las muestras
(Fig. 39 A) (Schaaf y Carrasco-Nufiez, 2010). Sin embargo, con los resultados obtenidos en
este trabajo no podemos respaldar plenamente esta idea, ya que son necesarios anélisis
isotopicos de elementos como el Pb o Nb para poder afirmar que se trata de asimilacion de

la cufa del manto.

Otro aspecto relevante que podemos saber gracias a los elementos traza es si en nuestras
unidades hay contaminacién de fuentes externas al magma, como se puede observar en el
diagrama de la figura 52 A, que nos muestra tendencias relacionadas con la contaminacion
de la corteza superior e inferior, donde se aprecia que las muestras del VC se agrupan hacia
la corteza superior, ya que este diagrama sirve para discriminar si hay contribucion de
elementos litéfilos de baja energia idnica, los cuales se concentran en la corteza (como el Ba)
(Chako-Tchamabé et al., 2020; Schaaf et al., 2005). Si comparamos con los datos del
Popocatépetl (Macias et al. 2020), vemos que también muestran contaminacion cortical pero

en proporciones menores.

Unos de los primeros autores en hablar de una posible asimilacién cortical fueron Siebe et
al. (1993), quienes encontraron evidencias de asimilacion en un flujo de bloques y ceniza
con edad de ~4,000 afios A.P. Posteriormente, estudios de Schaaf y Carrasco-Nufiez (2010)
sobre los parametros geoquimicos de las rocas de Torrecillas, Espolén de Oro, y algunas del
VC, concluyeron que todas las evidencias indican una mezcla de magmas basalticos
derivados del slab con sedimentos marinos acarreados durante el proceso de subduccion; sin
embargo, también consideran que este proceso pudo ser por asimilacion magmatica de la
corteza media y/o superior (Fig. 54A).

Los diagramas de las figura 54B y 54C nos sirven para determinar si las unidades
muestreadas tienen un origen magmatico comun, dsea que provengan de una misma camara
magmatica o reservorio (Chako-Tchamabé et al. 2020). Como podemos ver en las gréficas,
todas las muestras pertenecientes al volcan, incluidas las de Espolon de Oro y Torrecillas

(Schaaf y Carrasco-Nuifiez, 2010) se agrupan, ademas de que siguen cierta tendencia positiva
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en la relacion de elementos compatibles e incompatibles, lo que indica que hay un aporte de
la corteza de elementos litofilos (Fig. 54A). Como contraste, tenemos las muestras del volcan
Popocatépetl (Macias et al. 2020) que también se agrupan, pero con rangos de valores
distintos, lo que muestra un origen magmatico diferente. Estos resultados son de gran
importancia ya que nos sugieren que los magmas que emplazaron a las unidades descritas en
esta tesis pudieran ser cogenéticos, y nos indica que también los flujos de lava de las unidades
mas viejas (Torrecillas y Espolon de Oro) pueden provenir de la misma fuente, por lo que los
resultado sugieren que la cdmara magmatica del VC ha estado activa desde hace 0.65 Ma,

sin embargo, es necesario tener mas estudios (principalmente isotdpicos) para poder afirmar

esta idea.
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Figura 53. Diagramas para determinar origen magmatico y contaminacion cortical. A. Grafica de Ba/Th vs.
Th/Nb para contaminacion cortical (Schaaf y Carrasco-Nufiez, 2010). B y C. Graficas de Nb/Th vs. Ta/U y

Nb/Th vs. Nb/Zr para determinar si proviene de una misma fuente magmatica. Referencias: 1) Schaaf vy

Carrasco-Nufiez, 2010, 2) Macias et al. 2020
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9.2.3 Cristalizacion fraccionada

Dentro de nuestros resultados, un diagrama que nos puede dar indicios de
cristalizacion fraccionada es el AFM (Fig. 48 C), donde podemos observar que las muestras
del VVC pertenecen a la serie calco-alcalina, siguiendo una tendencia positiva hacia un mayor
contenido de alcalis, un menor contenido de FeO, y manteniéndose ligeramente constante en
el contenido de MgO. Esto nos indica en términos generales que son magmas evolucionados
que han estado mas tiempo en contacto con la corteza continental o dentro de la cdmara

magmatica (Rollinson, 1993).

Esto es relevante ya que la tendencia observada en el diagrama AFM, en general, parece
indicar una evolucion del magma inyectado en la cdmara magmatica del VVC con el tiempo.
De manera general pareciera que algunas lavas jovenes son las mas evolucionadas (Pilancén,
Malacara y Tres Cumbres) y las mas viejas las menos evolucionadas (Tliapa y Vaqueria),
pero algunas de éstas parecen no seguir esa tendencia. Algunas lavas (Metlac y Jamapa) se
encuentran en el extremo opuesto del valor que deberian presentar si seguimos el mismo
razonamiento. Aungue este aumento de FeO en las unidades mas jovenes podria explicarse
debido a una inyeccion de un magma joven mas profundo de composicion mas basica
(mezcla de magmas), 0 a una asimilacion de algin cuerpo mas mafico como un gabro, ya
que hay evidencia en los xenolitos de Tres Cumbres y Llano Grande (dos de los flujos mas
jévenes que presentan menor evolucion) de que se pueden encontrar este tipo de rocas en el
substrato, como se evidencia en el articulo publicado por Castro y Rosa (1991) donde hablan
de la interaccion de enclaves tonaliticos en rocas de composicion granitica. En este sentido,
las muestras de los edificios antiguos del VC presentan un comportamiento similar, aunque
las correspondientes a Torrecillas presentan un ligero empobrecimiento en MgO a

comparacion de las muestras del edificio actual (Schaaf y Carrasco-Nufiez, 2010).

Otra forma de ver si un magma esta evolucionando dentro de la cAmara magmatica (y esta
ocurriendo un proceso de cristalizacion fraccionada) es por medio de diagramas Harker de
elementos mayores, ya que en estos se puede observar si los elementos mayores disminuyen
0 incrementan con respecto al porcentaje de silice. Si existe una tendencia negativa de estos
elementos con respecto al SiO; es indicativa de que el magma se estd empobreciendo en

dichos elementos y normalmente se le asocia a un proceso de cristalizacion fraccionada
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(Rollinson, 1993; John D. Winter, 2001). Sin embargo, para poder afirmar que hay un
proceso generalizado de cristalizacion fraccionada, la muestra correspondiente a la unidad
mas vieja deberia ser la mas enriquecida en estos elementos, y la més joven la més
empobrecida, y lamentablemente esto no sucede con las muestras del VVC, a pesar de que la

linea de tendencia sugiere lo contrario (Fig. 48).

Los resultados observados en los diagramas Harker de elementos menores (Fig. 50) también
sugieren procesos de cristalizacion fraccionada, ya que al igual que en los diagramas Harker
de elementos mayores, estos tienden a mostrar tendencias proporcionales o inversamente
proporcionales al contenido de SiO2, lo que sugiere una evolucién del magma. Cuando
comparamos los datos de Espolén de Oro y Torrecillas (Schaaf y Carrasco-Nufiez, 2010) se
puede notar que estos también siguen la misma tendencia que los del VC. Los resultados
también fueron comparados con los del Popocatépetl obtenidos de Schaaf et al. (2005), y en

algunos diagramas como los de Sc, Sry V, las tendencias son similares (Fig. 50).

Con las evidencias mencionadas, parece ser que este proceso de cristalizacion fraccionada
sucede, pero por etapas, donde se sugiere que hay ciclos de inyeccion de magma en la cdmara
magmatica que la enriquecen en elementos y posteriormente ocurre este proceso de
cristalizacion fraccionada antes de la llegada de un nuevo batch de magma que vuelve a
enriquecer la camara magmatica (e.j., Morgavi et al., 2022). Esto también podria ser
explicado por procesos de asimilacion cortical, en el que elementos de la corteza estén
enriqueciendo el magma. Este fendmeno es explicado por Winter (2001), y por Ruprecht et
al. (2012) para el caso del volcan Quizapa, Chile, donde la asimilacién de un cuerpo intrusivo
modifica la composicion de los magmas. Por otro lado, algunos autores (Siebe et al., 1993;
Schaaf y Carrasco-Nufiez, 2010) proponen procesos de cristalizacion fraccionada dentro del
magma asociada a erupciones holocénicas del VVC, sin embargo, no son concluyentes, y solo
lo sugieren como un proceso implicado que sucede acompafiado de mezcla de magmas y

asimilacién cortical.

9.2.4 Otros procesos
Por Gltimo, se encontraron minerales con textura esqueletal, principalemente en
anfiboles y plagioclasas, aunque también se observaron en piroxenos (ortos y clinos (p.j.,

figs. 27 E y 44 E)). Esta textura se forma cuando los cristales se desarrollan rapidamente,
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producto de un enfriamiento rapido del magma, por lo que el cristal comienza a crecer
preferencialmente hacia las esquinas y bordes del mineral en vez de hacia las caras (e.j.,
Winter, 2001). Esta textura es un indicador de enfriamiento rapido; sin embargo, en todas las
muestras estos minerales se observan junto con algunos otros euhedrales, por lo que se puede
suponer que son indicativos de una o varias fases de enfriaminto rdpido muy similar a los
resultado de Pallister et al. (2008) donde observaron que algunos domos del Monte Santa
Helena pasan por dos 0 més fases de enfriamiento.

9.3 Implicaciones para el riesgo volcanico

En el capitulo 6 se mencionaron algunas de las caracteristicas que hacen que un
depdsito efusivo pueda representar un riesgo para la poblacion, y el principal factor de riesgo
es cuando el elemento vulnerable se encuentra justo en la trayectoria del flujo, de otra manera

es muy dificil que un flujo de lava pueda tener afectaciones directas.

En el caso del VC, el flujo lava Pilancon es el que ha alcanzado mayor distancia desde el
crater llegando a los 10.6 km. Segun el Atlas Nacional de Riesgos (2024), en la actualidad
hay alrededor de 14,000 personas viviendo dentro de este radio, que habitan 4,179 viviendas,
hay 91 escuelas y cuatro centros de salud. Sin embargo, estos flujos tienden a encafionarse
en las barrancas del volcan, donde dentro de este radio no hay ninguna localidad asentada
actualmente, por lo tanto, pareciera que realmente la poblacidn no se encuentra expuesta ante
estos peligros, pero si pueden verse seriamente afectadas de manera indirecta, ya que en esta

area podemos encontrar gran cantidad de caminos y tierras destinadas a la agricultura.

Dentro de los 10.6 km la cara este del volcéan es la que tiene mayor grado de vulnerabilidad,
ya que es donde se encuentra San José Pilancon, Pilancén y San Miguel Chinela, que son las
localidades més grandes y cercanas al volcan, por lo que hay gran cantidad de carreteras y
brechas que conectan entre poblados, las cuales serian directamente afectadas en caso de que
un flujo de lava alcanzara esta distancia, ademas de que en esta zona es donde se encuentra
la mayor cantidad de tierras para la agricultura. Por otro lado, los poblados, aunque muy
dificilmente pudieran ser alcanzados por un flujo de lava, si podrian verse afectados por

incendios provocados por la erupcion.

Un ejemplo claro de esta situacion ocurrio en el volcan La Palma, donde a causa de los flujos

de lava se reportaron numerosos incendios que afectaron principalmente viviendas,
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plantaciones y areas naturales (Milford et al., 2023), o los incendios constantes en los
alrededores del volcan Merapi, en Indonesia que generan afectaciones en las zonas de cultivo
y que han ido en aumento a causa de la deforestacion (Rahman et al., 2024).

Otro elemento vulnerable es el entorno natural del Parque Nacional Pico de Orizaba, donde
en caso de una erupcion, ademas del area que pueda ser afectada directamente por el flujo de
lava, también podria ser severamente afectado por incendios y generar estragos en la flora 'y

fauna de la region.

Otra consecuencia de este tipo de eventos en estratovolcanes de gran altura es el
derretimiento de glaciares, ya que al ser facilmente derretidos, pueden llegar a generar
lahares, los cuales si pueden viajar mucho mas lejos y pueden afectar poblaciones a decenas
de km de distancia, como ocurrié en Armero, Colombia que es el caso mas famoso donde
fallecieron ~23,000 personas a causa de este fendbmeno (Alvarado y Paniagua, 1987; Lowe
et al., 1986), y se sabe que el Pico de Orizaba ha producido varios eventos que han
desencadenado lahares durante el Holoceno, siendo el mas grande registrado en la literatura

uno ocurrido hace ~4,000 afios que viajo ~35 km del volcan (Carrasco-Nufiez, 1998).

Hasta este punto podemos ver que las poblaciones cercanas puede que no se vean gravemente
afectadas en caso de la emision de un flujo de lava, sin embargo, gracias al andlisis
estratigrafico hecho a partir de la literatura, sabemos que varios de los flujos emitidos solo
fueron una fase de una erupcién mucho mas complejay explosiva, que no solo emplazé flujos
de lava, si no que emitio productos mucho mas peligrosos y de mucho mayor alcance, como
caida de ceniza, flujos de bloques y cenizas, y flujos piroclasticos, como es el caso de las
unidades Tliapa y Orizaba que estratigraficamente se observa que estan asociadas a procesos
eruptivos mucho mas explosivos. Sin embargo, aunque no lo podemos determinar con los
resultados obtenidos, podemos suponer que varias de las unidades pudieran estar ligadas a
fases explosivas del volcan, principalmente aquellas que en su petrografia presentan procesos

de rapida cristalizacion, despresurizacion y mezcla de magmas.
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10.- Conclusiones

La actividad efusiva del VC durante el holoceno es compleja y cada una de sus erupciones
tiene caracteristicas particulares, sin embargo, con los resultados estratigraficos,
geomorfoldgicos, petrogréficos y geoquimicos se pudo describir y comprender la actividad
efusiva en el Holoceno. Aungue no se conoce con certeza la temporalidad de algunos flujos
de lava, se pudo hacer una construccion estratigrafica que se ajusta a las observaciones en
campo Y la literatura, la cual nos permitio establecer la evolucion volcéanica de la actividad
efusiva en el VVC durante el Holoceno y se pudo cumplir con los objetivos enmarcados en la

presente tesis.

Ademéas al tener evidencia de procesos petrogenéticos como mezcla de magmas y
contaminacion cortical, los cuales también fueron descritos en depdsitos explosivos,
podemos sugerir que hay una relacion entre las erupciones explosivas y efusivas, sin embargo

en este trabajo no tenemos las evidencias necesarias para confirmarlo.
A continuacion, se enlistan las conclusiones obtenidas:

e En este trabajo se estudia por primera vez la estratigrafia, petrografia y geoquimica
de la actividad efusiva del VC durante el Holoceno, presentando un mapa actualizado
de estos depositos.

e Se registraron al menos 14 flujos de lava y un domo asociado a erupciones
holocenicas. Los flujos de lava emitieron volimenes de magma entre 0.08 y 1.01 km?,
alcanzando distancias de entre 1.5 y 10.6 km desde el crater. Los magmas con menor
porcentaje de SiO> alcanzaron mayores distancias desde el crater.

e Todos los depdsitos corresponden a unidades independientes, sin embargo, en el caso
de las unidades Jamapa y Jacal es necesario realizar fechamientos para confirmar esta
distincion. Ademas, como se observé en el anélisis estratigrafico del Holoceno, la
mayoria de las unidades podria estar relacionadas con fases explosivas, por lo que es
necesario realizar un trabajo que una ambas partes.

e QGracias a las texturas de reaccion encontradas en los minerales y a los resultados
geoquimicos, podemos concluir que hay fuertes evidencias de procesos de
asimilacion cortical y mezcla de magmas. También se encontraron evidencias de

cristalizacion fraccionada, sin embargo, estas tltimas no son concluyentes, por lo que
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se sugiere hacer mas analisis geoquimicos como microsonda a plagioclasas zonadas
y a inclusiones para comprobarlo.

Tres de los flujos de lava son de composicién andesitica y el resto de composicion
dacitica. Los mas antiguos (a excepcion de Metlac) son los que presentan la
composicion andesitica y todos se encuentran depositados en el flanco norte del
volcan, lo que indica una morfologia antigua del crater que favorecia esta direccion
en los flujos.

Los resultados geoquimicos indican que las lavas del VC tienen firma de magmas de
arco volcénico continental relacionado a una zona de subduccion y que provienen de
una misma fuente magmatica, al igual que las lavas de Torrecillas y Espolon de Oro.
En la actualidad, una erupcion efusiva podria emitir flujos de lava que superen los 10
km de distancia, poniendo en riesgo a ~14,000 personas, sin embargo, es necesario
realizar fechamientos de las unidades para establecer un periodo de recurrencia de la
actividad efusiva, para mejorar el entendimiento de su distribucidon espacio-temporal

y la evaluacion del peligro volcanico.
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