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Resumen

El cono Santa Martha se encuentra en la porcion suroeste del Campo Volcénico
Sierra Chichinautzin en los limites estatales de Morelos y Estado de México. Este
aparato volcanico esta constituido por un cono de escoria con ocho flujos de lava,
formando un campo de lavas. Los primeros tres flujos de lava que fueron emitidos
se emplazaron preferencialmente hacia el sur (6.9 km). Posteriormente, cinco flujos
de lava se emplazaron radialmente hacia el norte (4.1 km). En muestra de mano,
las rocas de los flujos de lava son de color gris oscuro, poseen una textura porfidica
con una mineralogia compuesta por fenocristales de clinopiroxeno, ortopiroxeno, y
microfenocristales de plagioclasa. Los resultados de la geoquimica indican que
estas rocas son andesitas calcialcalinas con enriquecimientos de LILE comparado
con HFSE, y anomalias positivas de Sr, Pb, Ky Ba, y negativas de Ti, Nb, Ta. Las
relaciones de Ba/Nb-Th/Nb indican que la fuente del manto en donde se originé el
magma de STM fue afectada por fundidos derivados de los sedimentos terrigenos
y en menor medida por fluidos derivados de los sedimentos peldgicos que se
subducen en la trinchera. Ademas, la presencia de xenolitos corticales de tipo skarn
y altas concentraciones de Sr sugieren que el magma de STM pudo haber asimilado
rocas calcareas del basamento local. Los resultados de la geotermobarometria
indican que la actividad del cono STM fue alimentada por un magma originado en
la cufia del manto que se estaciond a 19 km (520 MPa) por debajo del volcan, con
una temperatura de 1006°C y 4.8% en peso de H20; este magma ascendio hacia la
superficie y genero flujos de lava hacia el sur. Una parte de este mismo magma se
separd y se estacion6 a 16.6 km (440 MPa) con una temperatura y contenido de
agua similares; este segundo magma también ascendié hasta la superficie e hizo
erupcion a través de otro conducto, generando flujos de lava que se emplazaron
hacia el norte. El registro estratigrafico del cono parece indicar la actividad comenzé
con una erupcion explosiva que construy6 el cono y a medida que transcurria la
erupcion, el magma se comenz6 a desgasificar, cambiando el estilo eruptivo de

explosivo a uno efusivo y generando los diversos flujos de lava traslapados.




1 Introduccion

Las rocas volcanicas en México estan representadas por diversas provincias, siendo
las mas importantes por su extension actual, la Sierra Madre Occidental del
Oligoceno-Mioceno (el rango es mayor, y considerando basicamente los grandes
pulsos ignimbriticos), la Faja Volcanica Transmexicana del Mioceno-Holoceno
(FVTM), el Arco Volcanico Chiapaneco del Pleistoceno-Holoceno y el Arco
Volcanico de Centroamérica del Pleistoceno-Holoceno (Demant y Robin, 1975;
Demant, 1978; Ferrari et al., 1999). De estas provincias resalta la FVTM por su
extension y porque concentra la mayoria de los volcanes activos, como el
Popocatépetl, volcdn de Colima, Nevado de Toluca y Pico de Orizaba, entre otros
(Fig. 1; Demant y Robin,1975; Alaniz-Alvarez et al.,1998). En esta misma provincia
volcanica se encuentran estratovolcanes, calderas y campos volcanicos, uno de los
campos de vulcanismo monogenético mas notable es el Campo Volcanico Sierra
Chichinautzin (CVSC) ubicado al sur de la Ciudad de México.
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Figura 1. Mapa simplificado de las principales provincias geoldgicas de México de acuerdo con Gémez-Tuena et al (2005).
El recuadro representa la ubicacién del Campo Volcdnico Sierra Chichinautzin.




En el presente trabajo se plantea el estudio de un volcan monogenético ubicado en
la porcion suroeste del Campo Volcanico Sierra Chichinautzin, aproximadamente a
3 km al oeste del poblado Santa Martha, en el Municipio de Ocuilan, Edo. de México,
dentro de la cuenca del Alto Lerma (Fig. 2), denominado en este trabajo como cono

Santa Martha, conformado por un cono de escoria y ocho flujos de lava.

Caracteristicas morfométricas del cono Santa Martha han sido reportadas por
Bloomfield (1975), Meriggi et al. (2008), y Marquez et al. (1999), quienes mencionan
gue el cono Santa Martha se encuentra a 2900 (msnm), tiene 80 m de altura, 325
m de diametro de la base del cono, 250 m de didmetro del crater y un valor de 0.246

de la relacion de la altura/base del cono (Hco/Wco).

En este trabajo se emplean diferentes metodologias como descripciones de campo,
andlisis petrografico, quimica de roca total y analisis con la microsonda electrénica,
con el fin de tratar de definir la edad, la composicion quimica y mineraldgica, para
determinar la génesis y evolucion del magma involucrado en la formacion de este

volcan monogenético y también determinar sus propiedades reoldgicas.

1.1 Planteamiento del problema

La sobrepoblacion y la mala planeacion del desarrollo urbano son de los principales
fendbmenos demograficos que causan mayor preocupacion en el mundo, ya que la
sociedad se ha visto obligada a edificar ciudades en zonas de alto riesgo geoldgico
pasando por alto la tecténica activa o si el area tiene potencial de presentar actividad
volcanica (Booth, 1979). Sin embargo, la mayoria de los estudios vulcanoldgicos en
México se centran en los grandes volcanes como el Popocatépetl, el Volcan de
Colima, el Ceboruco, entre otros y en menor medida se enfocan al estudio de los
campos volcanicos monogenéticos, a pesar de representar un riesgo potencial para
la sociedad (Sieron, 2017).

El Campo Volcanico Sierra Chichinautzin (CVSC) tiene un area de ~2,400 km?, esta

limitado al oeste por el volcan Nevado de Toluca y al este por la Sierra Nevada, con




la presencia de algunas de las ciudades mas pobladas del pais, como Cuernavaca,
Ciudad de México y parte zonas urbanas del Estado de México (Fig. 2; Marquez et
al., 1999; Meriggi et al., 2008). De acuerdo con el INEGI (2015) la poblacion que se
concentra alrededor suma un total de 27,010,072 habitantes, por lo que resulta
necesario un estudio del vulcanismo en esta sierra, con el fin de comprender su

naturaleza, tipos de erupciones, recurrencia de eventos volcanicos, entre otros.
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Figura 2. Localizacion del Campo Volcdnico Sierra Chichinautzin (CVSC) y otros rasgos morfolégicos como el volcdn
Nevado de Toluca (NT), la Sierra Nevada constituida por los volcanes Tldloc (Tla), Telapon (Tel), Iztaccihuatl (Izt),
Popocatépetl! (Po). También se muestra la localizacion de la Sierra de Santa Catarina (SSC) y el volcan Xitle (Xi). EI

recuadro azul representa el drea de estudio. Igualmente se representan las principales ciudades que se encuentran en la
cercania del CVSC.

Ademas, existe infraestructura importante, como la autopista México-Cuernavaca

altamente transitada con fines turisticos y mercantiles. Algunos autores sugieren
gue la erupcibn mas reciente de este campo volcanico ocurri6 hace



aproximadamente 1670 + 35 afos antes del presente (A.P.) (Siebe, 2000) por el
volcan Xitle (Fig. 2), ubicado al suroeste de la cuenca de México, cuya erupcion
produjo siete flujos de lava que recorrieron ~12 km, afectaron a la civilizacion que
habité en las zonas de Cuicuilco y Copilco y cubrieron un area de 70 km?. A pesar
de que esta erupcion es reciente en la escala del tiempo geoldgico, es probable que
se forme otra estructura volcanica en este campo monogenético que puede poner
en peligro a las poblaciones que se encuentran en las delegaciones Tlalpan,
Coyoacéan y Alvaro Obregén de la Ciudad de México (Siebe, 2000; Siebe, 2009).

El CVSC es uno de los campos volcanicos mas estudiados del pais debido a su
ubicacion en el centro de México, pero también por sus caracteristicas geoquimicas,
edad y distribucion (Bloomfield, 1975; Marquez et al.,1999; Siebe et al., 2004a, b;
Meriggi et al., 2008; Arce et al., 2013). A pesar de esto, existen regiones de este
campo con escaso conocimiento de las estructuras volcanicas, su edad, alcances y

composicién, como es el caso del cono Santa Martha, objeto de este estudio.

Con este trabajo se pretende contribuir al conocimiento de la historia eruptiva en el
CVSC, ya que se pretende determinar la edad del volcan Santa Martha, su
naturaleza geoldgica, geoquimica y las caracteristicas de los flujos de lava. Los
resultados pueden ser de utilidad para un futuro estudio de peligros volcanicos y
mapas de riesgos y composicionales. A pesar de que no se sabe la edad del cono
Santa Martha, la morfologia bien preservada de los flujos de lava y del cono
sugieren una edad relativamente joven. Adicionalmente, la presencia de
alineamientos de conos y fallas en el area de estudio, pueden favorecer el ascenso
de magmas por lo que el nacimiento de un nuevo volcan podria ocurrir en cualquier
parte del CVSC. Un evento de este tipo dificilmente cobraria vidas, sin embargo, los
dafios materiales podrian ser de gran magnitud sin olvidar que es un riesgo latente
para la sociedad, tal es el caso de las erupciones histéricas emitidas por los
volcanes Jorullo (1759-1774) y Paricutin (1943-1953) en el Campo Volcanico
Michoacan-Guanajuato (Gémez-Vasconcelos, 2018; Rowland et al.,, 2009;
Mazzarini et al., 2010).




1.2 Localizacion del area de estudio
El cono Santa Martha forma parte del CVSC, que a su vez se encuentra dentro de
la Faja Volcanica Transmexicana (FVTM), provincia geologica constituida por un
arco volcanico continental que se desarrolla sobre la margen sur occidental de la

placa Norteamericana (Ferrari, 2000a, c).

Regionalmente, el cono Santa Martha se ubica en los limites de los sectores central
y oriental de la FVTM y en la porcion suroeste del Campo Volcénico Sierra
Chichinautzin, entre las coordenadas 14Q 456367.48 m E, 2107322.95 m N, a 300
msnm (Figs. 2y 3).
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Figura 3. Imagen de satélite del drea del cono Santa Martha. El cono principal estd representado por el nimero 1, los
conos 2y 3 fueron previos al 1 e influenciaron la direccion de emplazamiento y la morfologia que desarrollaron los flujos
de lava hacia el norte (FLN) y hacia el sur (FLS). Las lineas amarillas representan los caminos de terraceria.

Localmente se encuentra a ~ 3.6 km hacia el oeste del poblado Santa Martha en el
municipio de Ocuilan (Edo. de México) (Fig. 3). Se puede llegar al cono desde el sur
de la Ciudad de México por Anillo Periférico hasta la vialidad Tlalpan,
posteriormente, se debe tomar la carretera federal México-Cuernavaca y poco antes
de la caseta de cobro Tres Marias se debe tomar una desviacion hacia la carretera
Tres Marias—Santa Martha, la cual llega hasta el poblado de Santa Martha. Desde




este punto, se avanza unos 500 m hacia el norte y se toma un camino de terraceria
hacia el oeste que conduce hacia la lava NNE y al crater del cono 2 (Fig. 3). Asi
mismo, existe un camino de terraceria que atraviesa desde el cono principal, hasta
los flujos de lava del sector sur (FLS), en el cual se encuentran varios afloramientos

de los flujos de lava.

1.3 Objetivos

Objetivos generales

Caracterizar la morfologia del cono Santa Martha y flujos de lava asociados.

e Caracterizar la asociacion mineraldgica y textural de los productos volcanicos
del cono Santa Martha.

e Definir la composicion y variacién quimica de las lavas y escorias del cono

Santa Martha.

e Determinar la edad del vulcanismo de este cono.

Objetivos particulares

e Identificar y clasificar el cono Santa Martha con base en sus caracteristicas
morfologicas empleando Sistemas de Informacién Geogréfica y definir
pardmetros morfométricos.

e Estimar las propiedades reolégicas de los flujos de lava (viscosidad,
temperatura, contenido de agua), los cuales pueden influir en la velocidad del
flujo y a su vez en la peligrosidad.

e Caracterizar geoquimica y petrolégicamente los productos emitidos por el
cono, asi como los distintos eventos eruptivos con base en una columna
estratigrafica é

e Determinar la edad del cono Santa Martha mediante andlisis de radiocarbono
y/o 36Cl.




2 Marco teorico

2.1 Vulcanismo monogenético
Un volcan es la evidencia geoldgica de la llegada de material magmatico a un lugar
de la superficie terrestre a partir de una ventila y una chimenea central que esta
conectada a profundidad con una fuente magmatica y que puede permanecer en el

registro geoldgico después de finalizar su actividad volcanica (Pujadas et al., 1999).

De acuerdo con su origen, los volcanes pueden
ser clasificados en  monogenéticos Yy
poligenéticos. Los edificios volcanicos que se ' /f erupcion
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de pequefias dimensiones y usualmente ocurren

en un corto periodo de tiempo (tipicamente < 10




afnos). Los volcanes monogenéticos son alimentados por uno o varios pulsos de
magma a través de un sistema simple, compuesto por un dique alimentador, razon
por la que no pueden desarrollar una camara magmatica. A su vez, el magma
proviene de reservorios profundos sin conexion a camaras magmaticas someras,
por lo que cuando finaliza su descarga también culmina el episodio de erupcién y
por consiguiente la construccion del edificio volcanico, sin posibilidad de resurgencia
(Rodriguez-Gonzélez y Fernandez-Turiel, 2015). Comunmente, los edificios
monogenéticos son de dimensiones pequefias, con decenas a centenas de metros
de altura y de centenas a pocos kilbmetros de didametro de su base (Fig. 4;

Rodriguez-Gonzélez y Fernandez-Turiel, 2015).

Este tipo de volcanes ocurren generalmente en grupos denominados “campos
volcanicos monogenéticos” de los cuales existen varios en México (Sieron, 2017).
De igual forma, pueden construir cadenas lineales que siguen estructuras tectonicas
como fallas y fracturas (Connor y Conway, 1999), como es el caso de la Sierra de

Santa Catarina dentro de la Cuenca de México (Arce et al., 2019).

Por lo tanto, una diferencia simple entre volcAn monogenético y poligenético es el
tiempo que pueden permanecer activos y el volumen que pueden acumular a través
de los distintos pulsos eruptivos, mientras un monogenético esta activo por pocos
afos (<10 afos) y tipicamente tiene un volumen acumulado pequefio (1 km?3), los
volcanes poligenéticos se mantienen activos por periodos de tiempo largos que van
de miles a millones de afios con periodos de quietud y su volumen acumulado es

de mayor magnitud (=5 km3).
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Figura 5. Diagrama que muestra la relacion tedrica entre volcanes monogenéticos y poligenéticos (tomado

de Németh y Kereszturi, 2015).

cono Santa Martha

Google Earth

Figura 6. Ejemplos de volcanes monogenéticos en México. A) fotografia del volcan Paricutin tomada por R. Garcia el dia

20-06-1943 (tres meses del nacimiento del volcdn). B) Fotografia del volcdn Paricutin tomada por R. Garcia el dia 25-05-

1943. C) Fotografia aérea del volcan Xitle y el Volcan Ajusco al fondo, tomada el dia 29-12-1994 (Siebe, 2009). D) Imagen
de Google Earth del cono STM.



Las estructuras que se pueden desarrollar en los campos volcanicos son diversas:
anillo de tobas, maar, conos de tobas, domos de lava, volcanes escudo y
principalmente conos de escoria, cada uno producido por una sola actividad
volcanica que puede durar desde varios dias hasta algunos afios (Fig. 7; Connor y
Conway, 1999). Los anillos de toba, maares y conos de tobas son construidos a
partir de erupciones explosivas por actividad hidromagmatica (interaccion del
magma con agua externa), provocando una fragmentacion violenta del magma
(Valentine y Gregg, 2008). Asi mismo, se ha identificado que la mayoria de los
campos volcanicos en la corteza continental estdn dominados por volcanes
monogenéticos de composicion baséltica a andesitica (Gill, 1981; Connor y
Conway, 1999; Valentine y Gregg, 2008).
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i 100 m
[ 0 100m
0 [ —
Maar rodeado por anillo de tobas Escala

Figura 7. Ejemplos de estructuras comunes en campos volcdnicos monogenéticos (tomado de Lockwood y Hazlett, 2010).

2.2 Conos de escoria (Caracteristicas y estilo eruptivo)
Los conos de escoria son los volcanes mas abundantes en los campos volcanicos
monogenéticos (Valentine y Connor, 2015). Estan compuestos por un edificio de
geometria troncocoénica usualmente, de forma simétrica, con flancos regulares,
pendientes suaves de 26°-33° y tipicamente con alturas de ~300 metros (Fig. 8).
Sin embargo, el Paricutin es una excepcion ya que presenta 424 metros de altura.
La forma de estos conos puede ser modificada por cuatro factores principalmente:

1) la energia de la erupcion; 2) el tipo y tamafio de los piroclastos; 3) la direccién y
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fuerza del viento durante la erupcion y 4) la pendiente de la topografia preexistente
donde surge el edifico volcanico (Rodriguez-Gonzalez y Fernandez-Turiel, 2015).
En ocasiones la porcion superior del crater presenta un color rojizo debido a la
oxidacion que genera el flujo de gases calientes al entrar en contacto con la
atmosfera en la parte central del cono, las paredes exteriores son usualmente de

color oscuro y sin oxidacion.

A relleno del crater
[m] (lava/avalanchas) depositos
de
caida

200 fragmento

arrancado del
cono

100

Figura 8. Seccion cruzada que muestra la estructura tipica de un cono de escoria (tomada de Nemeth y Kereszturi, 2015).

Comunmente la formacién de un cono de escoria inicia con una erupcion
estromboliana, cuando el magma rico en gases llega a la superficie desde regiones
mas profundas (Valentine y Gregg, 2008; Valentine y Connor, 2015). Conforme
transcurre la erupcion, el contenido de gases disminuye lo cual genera el cambio de
estilo eruptivo a efusivo, similar a las erupciones hawaianas, dando lugar al
emplazamiento consecutivo de flujos de lava (Valentine y Gregg, 2008; Siebe, 2009;
De Silva y Lidsay, 2015).

En ocasiones, la construccion de un volcan monogenético es el resultado de dos o
mas estilos de erupcién lo que ocasiona la formacion de volcanes compuestos, por
ejemplo, maar con un cono de escoria truncado o un cono de toba con uno de

escoria dentro del crater (Kereszturi y Nemeth, 2013), o como los volcanes escudo
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que comunmente estan coronados por conos de escoria, es decir actividad efusiva
y explosiva en el mismo sitio (Rodriguez-Gonzalez y Fernandez-Turiel, 2015). Los
diferentes estilos de erupcidn son controlados principalmente por diversos procesos
y caracteristicas, como la velocidad de ascenso, composicion, viscosidad, tasa de
enfriamiento, desgasificacion y contenido de volatiles, especialmente H,0
(Kereszturi y Németh, 2013).

Una erupcién puede ser originada por descompresion del magma, provocando que
los volatiles disueltos se exsuelvan repentinamente formando una gran cantidad de
burbujas de gas que bajan la densidad del magma y provocan aceleradamente su
ascenso hasta provocar la fragmentacion del magma y por ende la erupcién
volcanica (Kereszturi y Nemeth, 2013). En magmas con bajos contenidos de Si0, y
por lo tanto baja viscosidad, las burbujas se expanden facil y rapidamente, logrando
erupciones explosivas de leves a moderadas de tipo hawaianas, estrombolianas, y

estromboliana violenta (Kereszturi y Nemeth, 2013).

2.3 Génesis de magmas en zonas de subduccion
El magma es una masa silicatada compuesta de roca fundida, minerales en
suspension y gases disueltos (Marti y Folch, 1999). Del mismo modo, los magmas
pueden contener xenolitos 0 xenocristales provenientes de rocas encajonantes o
del basamento, incorporados durante el ascenso del magma a través de la corteza.
En otros casos, contienen cristales heredados provenientes de otros magmas que
no necesariamente comparten la misma historia de cristalizacion pero que son del
mismo sistema volcanico (Pefia-Alonso, 2014). En general, los magmas se originan
en el interior de la Tierra, dentro del manto que posee una composicion peridotitica
o en la base de la corteza (Gill, 2010). Aunque también pueden generarse en niveles
mas superficiales, donde las condiciones de presion y temperatura hacen que las
rocas sean menos estables en su fase solida (roca) que en su fase liquida (magma)
provocando que se fundan parcialmente (Marti y Folch, 1999); la fusion parcial es

un proceso que ocurre debido a que las rocas casi nunca se funden completamente
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ya que los minerales que las componen tienen diferentes temperaturas de fusién y

cristalizacion (Earle, 2015).

Los magmas se generan por tres procesos principales, el primero involucra la
descompresion del material solido y caliente del manto, el segundo involucra un
incremento anémalo de temperatura combinado con descompresion de las rocas
del manto, mientras que el tercero involucra una disminucion de la temperatura del
solidus de las rocas del manto debido a la adicion de volatiles, especialmente H,0
(Perfit y Davidson, 1999). El solidus se puede definir como la temperatura a la cual
un sistema (roca) comienza a fundirse, mientras que el liquidus es la temperatura a

la cual la roca se vuelve completamente liquida o magma (Asimow, 1999).

En margenes de placas divergentes, el manto asciende debido a la conveccion,
pero también como respuesta al movimiento de la litosfera que se extiende
lateralmente provocando que las rocas del manto asciendan y se fundan
parcialmente, como también ocurre en las plumas calientes, donde una porcién
profunda del manto con temperaturas muy altas, asciende y posteriormente se
funde (Perfit y Davidson, 1999; Grove y Till, 2015). Cabe sefalar que el magma
resultante de estos dos ambientes tectonicos tendra diferencias en su composicion
qguimica, pues las plumas calientes se originan en partes profundas del manto
mientras que, en los margenes divergentes, las rocas que se funden son

relativamente poco profundas (Perfit y Davidson, 1999).

El magmatismo en zonas de subduccion es evidente por la formacion de una cadena
de volcanes lineal o ligeramente curva denominada arco volcanico (Perfit y
Davidson, 1999). En zonas de subduccion una de las placas se subduce por debajo
de otra, comunmente la litosfera oceanica comienza a hundirse hacia el manto por
debajo de la continental, configurando una region denominada cufia del manto (Fig.
9A).

De esta manera, a la litosfera oceanica que se hunde hacia la cufia del manto

también se le denomina “slab”. Es importante mencionar que el slab, ademas de ser
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frio estd enriquecido en agua, ya que contiene en su superficie una capa de
sedimentos oceanicos que son heterogéneos y que se encuentran compuestos
principalmente por detritos terrigenos derivados de las rocas continentales,
acumulados biogénicos de carbonato, partes duras de organismos compuestas por
Opalo o apatito y arcillas pelagicas (Fig. 9B; Plank, 2014; Zheng, 2019). En zonas
alejadas de la trinchera, los sedimentos pelagicos pueden estar compuestos por
oxidos ricos en metales (Plank, 2014; Zheng, 2019).

Ambas capas de sedimentos sobreyacen a una corteza basaltica alterada (Verma,
2000; LaGatta, 2003) que posee las caracteristicas geoquimicas de un Basalto de
Dorsal Meso-Oceanica (MORB). Esta roca se encuentra empobrecida en LREE y

presenta una anomalia negativa de Ce (Fig. 76; Verma, 2000).

Arco

A) 4 volcanico

Sedimentos
terrigenos, arcillas
pelagicas, bioclastos
Lavas
almohadilladas

Digques
Corteza _|
oceanica
Gabros bandeados

Peridotitas
Astenosfera—

Figura 9. A) Esquema que representa un sistema de subduccion y la cufia del manto en donde la placa ocednica (slab) se
introduce por debajo de la corteza continental y ocurre la deshidratacion del slab y la fusion parcial en la cufia del manto
(tomado de LaFemina, 2015). B) Secuencia de sedimentos y rocas que conforman la estructura de la corteza ocednica
(tomada de Monroe y Wicander, 2006)
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Por debajo de los sedimentos se encuentra la corteza baséltica que ha sido
hidratada por alteracion e hidrotermalismo, procesos que ocurren cerca de los

centros de expansion (Perfit y Davidson, 1999).

Dicha alteracion promueve la cristalizacion de minerales del grupo de las micas
(fengita, biotita, paragonita), anfibol (richterita, y pargasita), lawsonita, zoisita,
epidota, clorita, talco y serpentina (Schmidt y Poli, 2014).

A medida que el slab se hunde en el manto, la presion y temperatura aumentan bajo
condiciones de metamorfismo, induciendo un efecto de deshidratacion en los
minerales hidratados, lo cual genera la liberacion de fluidos hidratados que
posteriormente son transferidos a la cufia del manto y la metasomatizan. Este
proceso causa conveccion y desequilibrio, disminuyendo la temperatura del solidus
en las peridotitas que conforman la cuiia del manto y eventualmente tiene lugar la
fusién parcial (Perfit y Davidson, 1999; Xu et al., 2020). Los magmas generados son
conocidos también como magmas parentales ya que, al derivar de la fusion parcial
de peridotitas tendran una composicién baséltica y serdn magmas ricos en agua,
mismos que tienden a ser mas explosivos (Perfit y Davidson, 1999). Los fundidos
derivados del manto son de composicién mafica y son ricos en Si, Al, Ca, Mg, Fe,
en los cuales predomina la cristalizacion de piroxeno, olivino y plagioclasa, mientras
que las fracciones de vapor estan dominadas principalmente por H,0,0H~ y CO,
disuelto (Spera, 2000).

La generacion de magmas a causa de la adicién de volétiles en la cufia del manto
es el principal proceso responsable del magmatismo en zonas de subduccion (Perfit
y Davidson, 1999).

2.4 Evolucién magmatica
La composicién quimica de un magma puede cambiar durante su ascenso a través
de la corteza hasta llegar a la superficie, debido al enfriamiento que presenta y que

provoca la cristalizacion de algunas fases minerales (cristalizacion fraccionada)
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pero también debido a la interaccidén con las rocas que atraviesa (contaminacion
cortical), o bien por la mezcla con otros magmas, lo cual da como resultado una
variabilidad composicional ya sea andesitico-basaltico, andesitico y dacitico

(Francis y Oppenheimer, 2003).

La cristalizacion fraccionada es un proceso que representa la consecutiva
cristalizacion de las fases minerales de un magma, algunas fases se encuentran
asociadas debido a que poseen temperaturas de cristalizacion muy similares (Fig.
10A). En una camara magmatica basaltica los minerales que cristalizan
tempranamente seran olivino y plagioclasa célcica. Debido a su densidad, los
minerales pueden hundirse lentamente en el fondo de la camara magmaética,
llegando a formar bandas de olivino; la pérdida progresiva de componentes ricos en
hierro y magnesio (componentes del olivino) haran que la parte superior de la
camara se torne de composicion mas acida, es decir, rica en sodio, potasio, aluminio
(Earle, 2015).

La asimilacién cortical, es un proceso en el cual el magma reacciona con la roca
encajonante al estar en contacto por un cierto periodo de tiempo, las rocas que
confinan al conducto volcanico o camara magmatica se calientan con el magma
adyacente que puede alcanzar temperaturas de hasta 1300 °C (Fig. 10B; Pozo-
Rodriguez et al., 2018). Algunas de estas rocas pueden llegar a fundirse parcial o
completamente, siempre y cuando su temperatura de fusiébn sea menor que la del
magma, este proceso ocurre comunmente, ya que las rocas asimiladas raramente
tienen la misma composicién, una evidencia de este proceso son los xenolitos de la
roca encajonante que no se fundieron completamente o que son incorporados al
magma durante su ascenso y que pueden ser identificados cuando el magma es

emitido (Pozo-Reodriguez et al., 2018).

En sistemas magmaticos a menudo existen repetidas inyecciones de magmas
menos diferenciados a través del mismo sistema de bombeo. Los procesos de

enfriamiento, cristalizacion fraccionada y asimilacion cortical en magmas basalticos
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provocan que evolucione, resultando magmas de composicion andesitica (Grove,
1999). Es probable que las inyecciones alcancen al magma andesitico y esto
provogue que varie su composicion. A este proceso se le conoce como mezcla de
magmas (Fig.10C) y puede ser observado en texturas de desequilibrio que
presentan los minerales de la roca resultante (Grove, 1999) o evidenciado por la
presencia de enclaves maficos en las rocas de un volcan (Gill, 2010; Marti et al.,
2012).

composicion
acida

@\_‘\ o]

cristales adheridos 1
a la pared

1\hUdimiento
A de cristales _ enclave

composiciéon © 7 ° I/
basica xenolitos mazm% e

(roca encajonante)

Figura 10. Procesos que involucrados en la diferenciacion magmadtica. A) cristalizacion fraccionada; B) asimilacion
cortical; C) Mezcla de magmas (tomado/modificado de Pozo-Rodriguez et al., 2018).

3 Marco Geolbgico

3.1 Faja Volcanica Transmexicana
El cono de Santa Martha se encuentra dentro del CVSC que a su vez forma parte
de la Faja Volcanica Transmexicana (FVTM). La FVTM es un arco volcéanico,
conformado por ~8000 estructuras volcanicas, donde resaltan estratovolcanes,
calderas, volcanes escudo, conos de escoria, domos de lava, flujos de lava fisurales,

cuerpos intrusivos, etc., (Demant, 1978; GOmez-Tuena et al., 2005).

Esta provincia volcanica se distribuye sobre la parte suroccidental de la placa

Norteamérica como un rasgo lineal con direccion este-oeste de ~1000 km de
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longitud y de ~20 a 200 km de ancho, distribuyéndose desde la costa del océano
Pacifico hasta la costa del Golfo de México en Palma Sola, Veracruz, formando un
angulo de ~15° respecto a la Trinchera Mesoamericana (TM) (Demant, 1978; Alaniz

et al., 1998; Ferrari, 2000a).

Comunmente, la FVTM se divide en tres sectores (Fig. 11; Demant, 1978; Pasquaré
et al.,1988). El sector occidental, limitado al oeste por la costa del Pacifico y al este
por el rift de Colima (Ferrari, 2000a, b). El sector central, limitado al oeste por el rift
de Colima y al este por el sistema de fallas Taxco—San Miguel de Allende. En este
sector se desarrolla el Campo Volcanico Michoacan-Guanajuato (Ferrari, 2000a).
Por ultimo, el sector oriental se ubica al este del sistema de fallas Taxco-San Miguel
de Allende, donde la mayor parte del vulcanismo esta representado por calderas,
estratovolcanes, asi como campos volcanicos monogenéticos, por ejemplo: Campo
Volcanico Sierra Chichinautzin, Cuenca de Serdan Oriental y Campo Volcanico de
Xalapa (Ferrari, 2000a; Sieron, 2017).
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Figura 11. Mapa que representa la distribucion de la FVTM y los sectores en los que se subdivide. Tomado y modificado
de Gémez-Tuena et al. (2005).

La construccion y distribucién de la FVTM se relaciona a la subduccion de las placas

ocedanicas de Rivera y Cocos por debajo de la placa Norteamericana (Pardo y
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Suarez, 1995). La placa de Rivera subduce por debajo de la placa Norteamericana
con una velocidad de 4-4.9 cm/afio (Kostoglodov y Bandy, 1995), y con un angulo
de 50° (Pardo y Suérez, 1995) a profundidades de 40 y ~120 km. Por otra parte, la
placa de Cocos aumenta en edad y la velocidad con la que se subduce hacia el este
de la TM de 12.7-16 Ma y ~4.7 a 6.7 cm/afio (Gomez-Tuena et al. 2005). Su
inclinacién disminuye del limite con la placa Rivera hasta debajo del sector central
de la FVTM, siendo subhorizontal en la regién de Guerrero-Oaxaca y al sureste de
Palma Sola, vuelve a aumentar en un rango de 45-50° entre el Istmo de
Tehuantepec y el Arco Centroamericano (Pardo y Suarez, 1995). Con base en este
modelo se intuye que esta placa se subduce bajo la Ciudad de México a una
profundidad de ~100 km (Fig. 12; Pardo y Suarez, 1995).

20°0'0" N 22°0'0" N 24°0'0" N

18°0'0" N

Pacifico
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Figura 12. Imagen de Google Earth en donde se representa la distribucion de la FVTM, asi como la ubicacion de los
principales volcanes poligenéticos: Colima (VC), Nevado de Toluca (NT), Popocatépet! (Po), Malinche (Ma), Citlaltépet!
(Ci) y el Campo Volcdnico Sierra Chichinautzin (CVSC). También se representan las geometrias de las placas de Cocos y

Rivera que se subducen por debajo de México (modificado de Ferrari et al., 2012). La geometria de las placas fue tomada
de Pardo y Suarez, 1995.

20



Por lo tanto, se ha propuesto que la geometria y diferencias en el angulo de
subduccion del slab son una buena explicacion para entender disposicion de la
FVTM, asi como la falta de paralelismo respecto a la TM (Pardo y Suéarez, 1995;

GOmez-Tuena et al., 2005).

Estudios de anomalias gravimétricas y estudios sismicos (Ferrari et al.,, 2012 y
referencias ahi citadas) han permitido reconocer que el espesor de la corteza
aumenta desde las costas (~15-20 km) hacia el interior del continente (<40 km)
siendo mayor en el sector oriental de la FVTM en las cercanias del Valle de México
y Valle de Toluca (~47 km).

Los fechamientos isotopicos y la cartografia geol6gica han demostrado que el
vulcanismo inici6 en el Mioceno temprano (~22 Ma) en direccidon este—oeste
(Demant, 1978; Ferrari, 2000b; Gomez-Tuena et al., 2005, Lenhardt et al., 2010;
Arce et al., 2020), pero es a partir del Plioceno tardio, cuando en el frente volcanico
ocurren los campos volcanicos monogenéticos de Mascota, Los Volcanes, San
Sebastian, Anteguillo, mientras que en la porcion central de la FVTM ocurre el
campo volcanico Michoacan—Guanajuato cuyo vulcanismo sigue activo hasta
nuestros dias (Wallace y Carmichael, 1989; Gomez-Tuena et al., 2005 y referencias
ahi incluidas). Por su parte, en el sector oriental, hace ~3.7 Ma se emplazan centros
poligenéticos alineados con direccion NNO-SSE como la Sierra de las Cruces
(Mora-Alvarez et al., 1991; Osete et al., 2000) asi como, algunos centros
poligenéticos del campo volcanico de Apan (Garcia—Palomo et al., 2002b). Sin
embargo, la mayor parte del vulcanismo del sector oriental de la FVTM se desarrolla
durante el Cuaternario y se concentra en los campos volcanicos Sierra
Chichinautzin (Marquez et al., 1999; Siebe et al., 20004b), Apan (Garcia-Palomo et
al. 2002b); y en la region del Pico de Orizaba y Cofre de Perote (Siebert y Carrasco-
Nufiez, 2002) mientras al oriente de la Ciudad de México se desarrolla la Sierra
Nevada (Nixon, 1989).
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Slab en México (sedimentos oceanicos y corteza basaltica)

La estructura del slab que subduce por debajo de México, ha sido estudiada gracias
al Proyecto de Perforacion del Océano Profundo (DSDP) que se llevo a cabo en la
década de los afios 80, e investigaciones geoldgicas realizadas a principios de los
2000. La perforacion se realizo en el sitio 487, aproximadamente a 11 km de la
Trinchera Mesoamericana (Verma, 2000; LaGatta, 2003; Mori, 2007; Plank, 2014).
En este sitio se perfor6 una columna compuesta por ~171 m de sedimentos

oceanicos, los cuales descansan sobre una corteza basaltica.

Los primeros 100 m consisten de lodo gris hemipelagico o terrigeno, constituido en
sSu mayoria por cuarzo, feldespato y cristales de mica (Verma, 2000; LaGatta, 2003),
posiblemente, derivados de la erosion de las rocas continentales. Subyaciendo al
horizonte terrigeno se encuentran 70 m de arcillas pelédgicas de color rojo 0 marrén
rojizo debido a la alta concentracion de 6xidos de Fe y Mn (Verma, 2000; LaGatta,
2003).

3.2 Campo Volcanico Sierra Chichinautzin
Ejemplos de campos volcanicos monogenéticos en México son: Mascota,
Michoacan-Guanajuato, Chichinautzin, Valle de Bravo, Serdan-Oriental, y Los
Tuxtlas (Fig. 13; Sieron, 2017).
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Figura 13. Imagen de Google Earth en donde se muestra la localizacion de los principales campos volcdnicos
monogenéticos y su distribucion en la FVTM. Campo volcdnico Mascota (CVM), Campo volcdnico Michoacdn-Guanajuato
(CVMG), Campo volcdnico Valle de Bravo (CVVB), Campo Volcdnico Sierra Chichinautzin (CVSC), Campo Volcdnico de
Serddn Oriental (CVSO) y Campo volcdnico Los Tuxtlas (CVLT).

El Campo Volcanico Sierra Chichinautzin se ubica en los limites del sector central y
oriental de la FVTM (Fig. 13), a ~350 km de la trinchera (Marquez et al., 1999;
Meriggi et al., 2008), se conforma por un grupo de volcanes monogenéticos,
distribuidos en una direccion preferencial este-oeste (Bloomfield, 1975; Marquez et
al., 1999; Siebe, 2000; Mazzarini et al., 2010). Velasco-Tapia y Verma, 2001a, b;
Arce et al., 2013).

Todas las estructuras volcanicas suman 221, siendo los més abundantes los conos
de escoria (~91%), volcanes tipo escudo (~4.5%), domos (~4.5%) y flujos de lava
fisurales (Marquez et al., 1999; Velasco-Tapia y Verma, 2001b). Las lavas cubren
un espectro amplio de tipos, varian desde pahoehoe, aa y en bloque en menor
proporcién (McGehee, 1976; Martin del Pozzo, 1982; Martin del Pozzo et al., 1997;
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Marquez et al., 1999). La parte central del CVSC presenta una densidad de ~0.15
conos/km? (Martin del Pozzo, 1982) mientras que la parte occidental, donde se

ubica el Cono Santa Martha, la densidad es de ~0.10 conos/km? (Bloomfield, 1975).

La determinacion de las edades de los volcanes del CVSC se ha realizado por
diversos métodos, en su mayoria por radiocarbono en material carbonizado o
paleosuelos, datos paleomagnéticos, 4CAr/*°Ar y recientemente métodos
cosmogénicos (*¢Cl y °Be). La actividad volcanica mas reciente corresponde a la
erupcion del volcan Xitle, ubicado al sur de la Ciudad de México, que tuvo lugar
hace ~1670 + 35 afos, antecedida por el volcan Chichinautzin hace ~1835 * 55
afos (Siebe, 2000; Siebe et al., 2004b; Siebe, 2009), asi como la actividad del

volcan Jumento hace ~2010 + 30 afios (Arce et al., 2015b).

Las edades mas antiguas obtenidas por el método “°Ar/*°Ar son de 1.2, 1.0, 0.9, 0.8
Ma (conos Villa Guerrero, Tenancingo, Juchimilpa y Tlacotepec) (Arce et al., 2013).
De modo que la temporalidad del vulcanismo en el CVSC pudo iniciar hace 1.2 Ma
hasta el Reciente, por lo que se infiere que en un futuro cercano podria surgir una

nueva erupcion en este campo volcanico.

Desde el punto de vista tectonico se ha propuesto un sistema de fallas normales E-
O que buzan al norte (Fig. 14), constituido por las fallas Xicomulco, Xochimilco y
Azteca (Campos-Enriquez et al., 2015). Mientras que en el limite sur se ha deducido
un conjunto de fallas normales E-O que buzan al sur, llamado sistema de fallas La
Pera (Alaniz-Alvarez y Nieto-Samaniego, 2005; Campos-Enriquez et al., 2015). De
manera similar, en la porcién oeste se reporta el alineamiento de conos y flujos de
lava que han permitido proponer otro sistema de fallas normales E-O que buza hacia

el norte, denominado Falla Tenango (Garcia-Palomo et al., 2008).
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Figura 14. Mapa de los Valles de Toluca y México, donde se representan los principales sistemas de fallas dentro del
CVSC. Los circulos representan la ubicacion de algunos sismos de baja magnitud que se han detectado (Campos-Enriquez
et al., 2015). En el recuadro azul se representa la ubicacion del cono Santa Martha.

La actividad sismica en el area de CVSC ha sido poco estudiada debido a que los
sismos son de baja magnitud (<4 Mc) y poca profundidad (<20 km) (Campos-
Enriquez et al., 2015). Basado en el registro de la actividad sismica desde 1970,
se ha definido a la zona de Xochimilco-Milpa Alta como la méas activa en toda el area
de la Cuenca de México (Figueroa, 1971; Prince, 1974; Bravo et al., 1998; Campos-
Enriquez et al., 2015), cuyo evento de mayor magnitud fue registrado el 21 de enero
de 1995 (UNAM y CENAPRED Grupo Sismologico 1995).

3.3 Estratigrafia General
El Cono Santa Martha, que forma parte de la porcion suroeste del CVSC, sobreyace
varios tipos de rocas metamorficas, marinas y volcanicas (Fig. 15). Los primeros
trabajos que describen la estratigrafia por debajo del CVSC son los de Fries (1956,
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1960) ademéas de ser el primero en denominar a este campo como Grupo
Chichinautzin. La columna estratigrafica, ordenada de las unidades mas antiguas a

las mas jovenes lleva la siguiente secuencia:
Terreno Guerrero: (Jurasico superior—Cretacico inferior)

Esta caracterizado por una secuencia de rocas volcano-sedimentarias, con edad de
Jurasico superior—Cretacico inferior (Centeno-Garcia et al., 1993), conformado
principalmente por tres formaciones: Ixtapan-Teloloapan la cual es una secuencia
volcano-sedimentaria metamorfizada, que aflora en los alrededores de Ixtapan de
la Sal, Zumpahuacan y Coatepec de Harinas (Campa et al., 1974); Acuitlapan que
se conforma de una interestratificacion de arcillas grises-verdosas con areniscas
pobremente seleccionadas, compuestas por cuarzo y feldespato, derivadas de
rocas metamorficas y volcanicas (Fries, 1966). La Formacion Amatepec consiste de
calizas de color gris azulado a negras intercaladas con bandas de calcita, cuarzo y
lutitas, con interestratificacion de la caliza con bandas de pedernal y pizarra, de edad

Albiano-Cenomaniano (De Cserna, 1983).
Plataforma Guerrero-Morelos

El Cretacico esta representado por una secuencia sedimentaria plegada de estratos
calcareos de ambiente marino de plataforma continental y se conforma por las
Formaciones Xochicalco, Morelos, Cuautla, Mezcala (Fries,1956; Fries, 1960; De
Cserna et al., 1988).

La formacion Xochicalco consiste de una sucesion plegada de capas de caliza de
espesor variable con estratos muy delgados a medianos con laminacion paralela,

generalmente, con superficies de estratificacion planas (Fries, 1960).

La Formacion Morelos consiste de una sucesion de calizas y dolomias
interestratificadas que varian de mudstone a boundstone, con nddulos de pedernal,
y fésiles silicificados (Fries, 1960; Garcia-Diaz, 2004). La parte mas antigua de esta

unidad corresponde a una anhidrita de coloracion blanco a gris oscuro (Fries, 1960).
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El espesor de la Formacion Morelos es muy variable de 250 a 1000 metros (De
Cserna, 1978). La presencia de Dicyclina schlumbergeri y Nummoloculina heimi

permiten ubicarla dentro del Albiano—Cenomaniano (Juarez-Arriaga et al., 2008).

La Formacion Cuautla fue definida por Fries (1956, 1960) y dividida en tres facies
principales: la primera facies presenta una estratificacion de calizas tipo banco
calcareo, muy similares a la Formacion Morelos; en la segunda facies las calizas
presentan estratificacion mediana a delgada y en la tercera facies la estratificacion
es aun mas delgada. Se calcula que el espesor de esta unidad es de 120 a 750
metros. La edad estimada para esta unidad es del Cenomaniano-Coniaciano
(Pérez-Martinez y Lopez-Palomino, 2014).

La Formacién Mezcala esta compuesta por una interestratificacion de areniscas,
limolitas y lutitas calcareas con escasos lentes de caliza (Fries, 1958; Fries, 1960).
La parte basal es de naturaleza calcarea y consiste de caliza arcillosa o limolita
calcarea, sobreyacida por una sucesion de capas interestratificadas de lutita y
limolita calcarea, con menor cantidad de arenisca. Hacia la cima de esta sucesion,
se encuentran estratos de areniscas y conglomerados. En el estudio de Guerrero-
Suastegui (2004) se documenta que la formacion Mezcala consiste de areniscas
interestratificadas con lutitas, caliza y pedernal. Debido a la erosién y a la intensa
deformacion de esta unidad, su espesor original no ha sido medido exactamente en
ningun lugar (Fries, 1960), aunque Ontiveros—Tarango (1973) reportd espesores de
67 a 980 m, y una edad Cenomaniano-Maaestrichtiano (Ramirez-Garza et al.,
2014).

Grupo Balsas

El Grupo Balsas fue definido por Fries (1960) para un grupo de rocas que se
presentan en la cuenca del rio Mezcala-Balsas, ubicada en el centro sur y suroeste
de México. Consta de una sucesion de depodsitos continentales, constituida por
conglomerados calcareos y volcanicos, areniscas, limolitas, calizas lacustres, asi

como depasitos piroclasticos vy flujos de lava en menor proporcion, con un espesor
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de 500 m (Fries, 1960; Schlaepfer, 1968; De Csernay Fries, 1981; Arce et al., 2019).
También incluye a una serie de rocas intermedias—acidas interestratificadas con
conglomerados (Ortega-Gutiérrez, 1980). Algunos estudios reportan edades por 4°
Ar/ 2 Ar entre 60-69 Ma (Cerca et al., 2007; Ortega-Gutiérrez, 1980) pero también
se han reportado edades K-Ar entre 31-34 Ma en muestras de pozos profundos
perforados por PEMEX (1987).

Era Periodo
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Figura 15. Columna estratigrdfica en el drea de estudio tomado y modificado de Meza (2020) y Arce et al., (2015a; 2019).
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Formacion Tilzapotla

Estas rocas fueron inicialmente descritas por Fries (1960) quien las denominé como
Rolita Tilzapotla. Posteriormente Moran-Zenteno et al. (2004) la hombran como
Ignimbrita Tilzapotla (35.5 a 32.6 Ma) y la describen como una ignimbrita vitrea, con
masas microcristalinas compuestas por cuarzo y plagioclasa, fantasmas de
esferulitas, pequefios cristales de circon y 6xidos de Fe-Ti, mientras que la fracciéon
de fenocristales consiste de cuarzo, sandino y biotita euhedral. Esta formacion
sobreyace discordantemente a las formaciones Morelos, Cuautla, Mezcala y
subyace a la Andesita Buenavista (Fries, 1960; De Cserna y Fries, 1981, Moran-
Zenteno et al., 1988; Moran-Zenteno et al., 2004).

La Ignimbrita Tilzapotla estd sobreyacida por flujos de lava y rocas hipabisales
(Moran-Zenteno et al., 2004). Los flujos de lava constituyen a la formacion El Salto
con composiciones de dacita y andesita intercaladas con depdsitos de flujos de
escombros, con edades K-Ar de 34.4 a 32.8 Ma. Las rocas hipabisales tienen
composiciones de andesitas a riolitas y se sugiere que son los diques alimentadores
de la formacion El Salto estas afloran en las cercanias de Coxcatlan y Buenavista
(Moran-Zenteno et al., 2004).

Formacion Tepoztlan

La Formacion Tepoztlan estd compuesta por una intercalacion de depdésitos de
lahar, depésitos fluviales, flujos piroclasticos y flujos de lava de composicion
andesitica—dacitica (Fries, 1960; De Cserna y Fries, 1981; Garcia-Palomo et al.,
2002a; Lenhardt et al., 2010; Arce et al.,, 2019). Esta formacién se encuentra
expuesta en las localidades de Tepoztlan, Cocoyoc y Oaxtepec, Morelos, asi como
en Malinalco, Estado de México. Los depdsitos fluviales muestran una gran variedad
de estructuras sedimentarias, fallas sinsedimentarias y diques clasticos, y un
espesor que ronda los 200 a 700 m (Garcia-Palomo et al., 2002a). La edad
inicialmente fue establecida como del Mioceno por Fries (1960), posteriormente fue
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fechada por el método %° Ar/ 3° Ar entre 22.8-18.8 Ma (Garcia-Palomo et al., 2000;
Lenhardt et al., 2010).

Sierra de las Cruces

La Sierra de las Cruces presenta una orientacion NNO-SSE, separa a la Cuenca de
México de la Cuenca de Lerma, esta constituida por ocho estratovolcanes
traslapados, que de sur a norte son Zempoala, La Corona, San Miguel, Salazar,
Chimalpa, Iturbide, La Bufa, y La Catedral, pero también existen otros de menor
dimensién como el volcan Ajusco (Garcia-Palomo et al., 2008). Algunos de estos
volcanes varian en composicion de andesitica a dacitica. Cada volcan se compone
de flujos piroclasticos, flujos de lava, depdsitos de caida, depdsitos de avalanchas
de escombros y lahares (Garcia-Palomo et al. 2002b; Arce et al., 2008). El volcan
mas antiguo es La Catedral, ubicado al norte de la sierra, que también se ha llegado
a clasificar como una caldera de composicion dacitica cuya edad es de 3.7 Ma
(Aguirre-Diaz, et al., 2006; Garcia-Palomo et al.,, 2008). Los demas volcanes
ubicados en el centro de la sierra muestran edades de 3.0, 2.0 y 1.9 Ma, mientras
que los volcanes mas al sur como La Corona y Zempoala presentan edades entre
1.1-0.4 Ma (Mora-Alvarez et al., 1991; Osete et al., 2000; Mejia et al., 2005; Arce et
al., 2008; Arce et al., 2015a; Arce et al., 2019).

Adicionalmente, el abanico ubicado al sur de la Sierra de las Cruces, conocido como
Formacion Cuernavaca, esta conformada por una secuencia compleja de depdsitos
de lahar, fluviales, depoésitos piroclasticos y avalanchas de escombros, con
espesores de 300 m, aparentemente esta asociado a la misma sierra (Arce et al.,
2008).

Sierra Nevada

La Sierra Nevada tiene una longitud de ~45 km, esta compuesta de sur a norte por
los volcanes Popocatépetl, Iztaccihuatl, Telapén y Tlaloc, los cuales limitan a la

Cuenca de Meéxico con la Cuenca de Puebla. Los volcanes Telapon y Tlaloc
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presentan una direccion NE-SO mientras que el Popocatépetl e Iztaccihuatl N-S
(Macias et al. 2012). Se ha propuesto que la actividad volcanica migro con el paso
del tiempo del volcan Tlaloc al Popocatépetl (Cadoux et al., 2011). Sin embargo,
nuevas evidencias sugieren que tanto el volcan Tlaloc como el Popocatépetl
estuvieron activos simultdneamente durante el Pleistoceno tardio (Macias et al.,
2012).

Con base en datos bibliogréaficos, trabajo de campo y datos radiométricos, Macias
et al. (2012) proponen que la actividad en la Sierra Nevada inicié con la construccion
del volcéan paleo-Tlaloc (1.82 Ma). Posteriormente, comenzé la actividad del volcan
Telapdn con la formacion del domo riolitico Tlatelpa (1.4 Ma) y la dacita Rio Frio
(0.946 Ma). ElI Complejo Volcanico Iztaccihuatl comenz6 su actividad hace 1.09 Ma
(Cadoux et al., 2011), con el desarrollo de los volcanes Pulpito del Diablo, Caldera,
Llano Grande y los Pies Ancestrales. Posteriormente, la construccion del Teyotl, La
cabeza, El Pecho, Las Rodillas y Los Pies Recientes (0.45-0.34 Ma) (Nixon, 1989)

y culminé con la lava Buenavista fechada en 9 000 afios (Siebe et al., 1995).

El Popocatépetl comenzé su actividad hace 331 000 afios A.P. con la edificacion
del volcan Ventorrillo compuesto por la andesita Nexpayantla (331 31 Ka) y los
domos Yoloxochitl (267 £31 Ka), Microwave (227 6 Ka) (Sosa-Ceballos et al.,
2015), la actividad volcanica continué hasta que dos colapsos (22.8 +0.9 Kay 14.1
Ka) destruyeron el edificio e implementaron columnas eruptivas plinianas y los
depdsitos de la POmez Blanca y la Pémez Tutifruti, respectivamente (Sosa-Ceballos
et al., 2015).

4 Metodologia
La metodologia que se sigui6 para el desarrollo de la presente tesis consistié en las

siguientes etapas: trabajo de gabinete, salidas de campo al area de estudio, trabajo

de laboratorio y analisis e integracion de datos.
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4.1 Trabajo de gabinete

Se realizé un mapa del &rea de estudio utilizando las cartas topograficas del INEGI
Tenango de Arista (E14A48) y Tenancingo de Degollado (E14A58), ambas a escala
1: 50,000. Posteriormente, en el mapa topografico se ubicaron muestras de los
productos del cono Santa Martha reportados en trabajos previos (Bloomfield, 1975;
Meriggi et al.,, 2008) para asi definir nuevos sitios estratégicos de muestreo y
conocer si existen variaciones quimicas a lo largo de los productos emitidos.
Finalmente, se realiz6 una recopilacion bibliografica del Campo Volcanico Sierra
Chichinautzin (CVSC), en particular de la porcion suroeste, relacionados a la
estratigrafia, geocronologia y composiciéon de las estructuras de esta area. El cono
Santa Martha emitié ocho flujos de lava, pero para fines practicos en esta seccion,
se agrupan de acuerdo con la direccidn preferencial en que se emplazaron siendo
sur y norte, de esta manera se tienen a los Flujos de Lavas Sur (FLS) y Flujos de
Lavas Norte (FLN) (Fig. 16; ver capitulo VI para la descripcion de las diferentes
unidades).

En gabinete también se elaboraron figuras y gréficas diversas (con los datos de
geoquimica y mineralogia) utilizando los programas Corel draw, Igpet y Minpet, asi

como tablas de datos y la redaccién del manuscrito.

4.2 Trabajo de campo
Se llevaron a cabo cuatro salidas de campo para realizar descripciones de
afloramientos, asi como el muestreo de las distintas unidades de lava y depdsitos
piroclasticos distribuidas alrededor del cono Santa Martha (Fig. 16).

Durante el trabajo de campo se muestrearon seis sitios, desde lo mas distal de los
Flujos de Lava Sur (como la muestra STM-1901; Fig. 16), como en la parte
intermedia de los mismos flujos (STM-1902, STM-1903, STM-1904a, STM-1904B).
Mientras que para los Flujos de Lava Norte (FLN) se muestrearon en dos sitios
(STM-1905 y STM-1906), en la parte intermedia y distal de los flujos

respectivamente.
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Figura 16. Imagen tomada de Google Earth del drea de estudio con la ubicacion de las muestras recolectadas en distintos
afloramientos. Asi mismo, se muestra la distribucion espacial de los flujos de lava. FLS= Flujos de lavas sur. FLN= Flujos de
lavas norte.

En la parte media de los FLS se encuentra un banco de material que esta siendo
explotado actualmente (Fig. 17). En este afloramiento, los FLS descansan sobre un
paleosuelo de color café-rojizo de ~1 m de espesor (Figs. 17 y 18) en algunas partes
llega a ser mas delgado de ~50 cm, del cual se recolecté una muestra de
fragmentos de carbon (STM-2116-B) asi como una muestra de paleosuelo (STM-
2004-PS), con el fin de fecharla por el método de radiocarbono y también se
muestreé el flujo de lava (STM-1904B), cabe sefialar que algunas muestras de esta
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lava contenian xenolitos de color blancuzco, los cuales se describen a detalle en el

capitulo VI.

& ;ﬂ Suelo [

Sy moderno

Figura 17. Afloramiento STM-1904 correspondiente a un banco de material. Se puede observar la unidad de Flujo de Lava
Sur (FLS) con el desarrollo de un suelo moderno en la cima. Las personas en la imagen miden 1.62 m.

Subyaciendo al paleosuelo, se encuentra un depdsito de caida constituido por
fragmentos de escoria (Fig. 18), del cual se recolectd una muestra (STM-1904A)
fresca. Para ambas muestras se realizaron laminas delgadas. La columna

estratigrafica de este afloramiento se describe a detalle en el capitulo VI.
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Figura 18. Detalle del afloramiento donde se recolecté una muestra de paleosuelo (STM-2004-PS) y fragmentos
individuales de carbon (STM-2116-B). El paleosuelo en esta foto tiene ~40 cm de espesor y se encuentra subyacido por
un depdsito de caida de escorias y sobreyacido por el Flujo de Lava Sur (FLS).

4.3 Trabajo de laboratorio

Las muestras de roca fueron procesadas en los talleres de preparacion de muestras
y laminacion del Instituto de Geologia, UNAM y posteriormente fueron enviadas a
distintos laboratorios. Los andlisis quimicos fueron realizados por fluorescencia de
rayos X, en el Laboratorio Nacional de Geoquimica y Mineralogia, del Instituto de
Geologia, UNAM, para la determinacion de elementos mayores, mientras que para
elementos traza, las muestras pulverizadas fueron enviadas al Laboratorio de
Estudios Isotdpicos del Centro de Geociencias, en Juriquilla, Qro. Los analisis con
la microsonda electronica se llevaron a cabo en el Laboratorio Universitario de
Petrologia (LUP) del Instituto de Geofisica, UNAM.
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Taller de laminacién

Las laminas delgadas se elaboraron en el taller de laminacion del Instituto de
Geologia. Se emple6 una cortadora para elaborar fragmentos tabulares con
dimensiones aproximadas de: 4.5 cm x 3 cm x 3.5 cm (Fig. 19).
Posteriormente estos fragmentos tabulares fueron pulidos en una superficie
con abrasivos de carburo de tungsteno de #400, #600, #1000 vy
posteriormente fueron pegados a un portaobjetos con resina epoéxica.

Una vez adherido al portaobjetos, se cort6 la parte restante del fragmento de
rocay se pulié nuevamente con los abrasivos: #320, #400, #600, #1000 hasta
conseguir que tuvieran un espesor de 30um, para poder observar los
minerales que componen a la roca con un microscopio petrografico.

Se pulieron tres laminas delgadas (STM-1903, STM-1904B, STM-1906) para
ser analizadas con la microsonda electronica. Esto se llevd a cabo con
alimina de 5 pm, posteriormente fueron pulidas utilizando la pulidora
Buehéler y la suspensién de diamante de 3um y se culmind con pasta de
diamante de 1um.

Después, se empled nuevamente la pulidora Buehéler y la suspension de
diamante de 1p observando con un microscopio de luz reflejada que todos
los minerales se encontraran correctamente limpios y pulidos. Finalmente,
las muestras fueron recubiertas con una capa de grafito para hacerlas

conductivas durante los analisis de microsonda electrdnica.
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Figura 19. Fotografia de fragmentos de las muestras seleccionadas para elaborar Iéminas delgadas y /o pulidas.

Microsonda electrénica

Con la microsonda electronica se llevaron a cabo andlisis quimicos cuantitativos de
las distintas fases minerales y vidrio de la matriz de las laminas seleccionadas. Este
se obtiene a través de la incidencia de un haz de electrones en una superficie de la
muestra, generando la emision de un espectro de rayos X que a su vez es detectado
por un espectrometro que de acuerdo a la longitud de onda detectada puede
identificar y definir la concentracion de cada elemento que componen la superficie
analizada (Reed, 2005). Ademas, el equipo permite obtener imagenes a detalle del

area que se esta analizando en la seccién pulida.

Por lo tanto, la alta calidad en los analisis quimicos, la excelente resolucién espacial
(aproximadamente de 1 um) y la gran profundidad de campo, convierten a este

equipo en una herramienta invaluable en muchas ramas de la geologia.

El equipo utilizado en el Laboratorio Universitario de Petrologia (LUP) fue una
microsonda JEOL modelo JXA-8900R, el Ing. Carlos Linares Lopez supervisé la

realizacion correcta de los analisis de las muestras.
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El proceso inicié con el montaje de las secciones pulidas en un portamuestras
(Fig. 20).

Posteriormente, se definieron las fases minerales que se deseaban analizar
para asi calibrar el equipo con una serie de estandares y en ocasiones con
muestras grabadas en la memoria (Tablas 1, 2, 3).

El siguiente paso fue ubicar espacialmente con la microsonda, las fases
minerales de interés las cuales habian sido previamente identificadas con un
microscopio petrogréfico.

Se defini6 si se deseaba analizar el borde del mineral o el centro-borde.
Finalmente, se repiti6 el proceso para cada fase mineral (clinopiroxeno,

ortopiroxeno, plagioclasa) y vidrio tanto en el xenolito como en la matriz de la

roca.

Tabla 1. Estadndares empleados para los andlisis de la composicién de piroxeno

Elemento Estandar Localidad Clave

Sio2 Diépsido rico en Cr Batbjerg. 16SPI#2753-AB
(Mg, Cr)CasSi206 Groenlandia

TiO2 Kaersutita Ca2Na Kangerdlugssuag. | 29SPI#2753-AB
(Mg,Fe)4TiSi6AI2022(0OH)2 Groenlandia

Al203 Kaersutita Ca2Na Kangerdlugssuag. | 29SPI#2753-AB
(Mg,Fe)4TiSi6AI2022(0OH)2 Groenlandia

FeO Olivino (Mg,Fe)2Si04 Desconocido 34SPI#2753-AB

Cr203 Diopsido rico en Cr Batbjerg. 16SPI#2753-AB
(Mg, Cr)CasSi206 Groenlandia

MnO Olivino (Mg,Fe)2Si04 Desconocido 34SPI#2753-AB

MgO Olivino (Mg,Fe)2Si04 Desconocido 34SPI#2753-AB

CaO Diépsido rico en Cr Batbjerg. 16SPI#2753-AB
(Mg, Cr)CasSi206 Groenlandia

Na20 Plagioclasa Sonora, México 35SPI#2753-AB
(An65)

Tabla 2. Estandares empleados para los analisis de la composicion de plagioclasa
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Elemento Estandar Localidad Clave

Si02 Plagioclasa Sonora, México 35SPI#2753-AB
(An65)

Al203 Plagioclasa Sonora, México 35SPI#2753-AB
(An65)

FeO lImenita rica en Mn Maiss, Rusia. NMNH96189
(Fe, Mn, Mg) TiO3

CaO Plagioclasa Sonora, México 35SPI#2753-AB
(An65)

Na20 Plagioclasa Sonora, México 35SPI#2753-AB
(An65)

K20 Biotita rica en K Localidad 7SPI#2753-AB

(Mg, Fe)3,Al, Si3010(0H)2

desconocida

Tabla 3. Estandares empleados para los analisis de la composicion de vidrio

Elemento Estandar Localidad Clave

P Apatito (Ca5(P0O4)3F) Ontario, Canada | 4SPI#2753-AB

Sio2 Vidrio de silicato de Na, K Al, Desconocida 33SPI#2753-AB
Fe (Obsidiana)

K20 Sanidino (KalSi308) Hohenfels, 41SPI#2753-AB

Alemania

TiO2 Kaersutita Ca2Na Kangerdlugssuag. | 29SPI#2753-AB
(Mg,Fe)4TiSi6Al2022(0H)2 Groenlandia

Al203 Vidrio de silicato de Na, K Al, Desconocida 33SPI#2753-AB
Fe (Obsidiana)

Cr203 Diopsido rico en Cr Batbjerg. 16SPI#2753-AB
(Mg, Cr)CasSi206 Groenlandia

CaO Vidrio de silicato de Na, K Al, Desconocida 33SPI#2753-AB
Fe (Obsidiana)

Na20 Vidrio de silicato de Na, K Al, Desconocida 33SPI#2753-AB

Fe (Obsidiana)
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Figura 20. Montado de los estdndares y de las secciones pulidas para su andlisis cuantitativo empleando la microsonda
electronica.

Taller de Molienda

Se seleccionaron siete muestras para analisis quimicos, las cuales fueron trituradas
y pulverizadas en el Taller de Molienda del Instituto de Geofisica-UNAM a cargo del

Ing. Teodoro Hernandez.

- Cada muestra fue triturada empleando una prensa hidraulica para obtener
esquirlas, y posteriormente, las esquirlas se recolectaron en bolsas de
plastico para evitar contaminacion.

- Para cada muestra se seleccionaron 55 g de esquirlas frescas, de tamafio
entre 2-3 cm.

- Las esquirlas fueron lavadas con agua destilada para eliminar cualquier
contaminacion que pudiera haber preservado durante la trituracion y despueés

fueron secadas en un horno a una temperatura de 40°C.
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Posteriormente, se empled un pulverizador de anillos de acero inoxidable tipo
Herzog para pulverizar las esquirlas de cada muestra durante 30 s. El primer
polvo que se obtiene se desecha, ya que es para precontaminar los discos,
mientras que el polvo obtenido de la segunda molienda se colecta en frascos
con su respectiva clave de muestra.

Empleando una balanza de precision, se separaron 20 g de cada muestra y
fueron enviadas al Centro de Geociencias-UNAM en Juriquilla (Querétaro)
para ser analizadas por Espectrometria de Masas y Plasma Acoplado
Inductivamente (ICP-MS) para la determinacion de elementos traza, mientras
gue la muestra restante fue analizada por Fluorescencia de Rayos X en el
Laboratorio Nacional de Geoquimica y Mineralogia del Instituto de Geologia,
para determinar la concentracion de elementos mayores y algunos

elementos traza.

Laboratorio de fluorescencia de rayos X (FRX)

La FRX es una técnica analitica que permite detectar y cuantificar la composicion

de una muestra al irradiarla con una fuente de rayos X. Cuando la muestra y la

radiacion entran en contacto, los rayos X se descomponen y se emite un espectro

de rayos X fluorescentes con diferentes longitudes de onda y fotones, los cuales

representan a los diferentes elementos que componen a la muestra (Taggart et al.,
1987; Oyedotun, 2018).

Una vez pulverizadas las muestras, fueron llevadas al Laboratorio de
Fluorescencia de Rayos X del Instituto de Geologia, con la supervision de la
Quim. Maria Patricia Giron Garcia; el analisis de FRX se realizé para
determinar la concentracion de elementos mayores (SiOz, Al203, CaO, Naz0,
K20, TiO2, Fe203;, MnO, MgO, P20s) y algunos elementos traza en las
muestras. En primer lugar, cada muestra se colocé en crisoles de porcelana

para ser secados en un horno durante 4 hrs a 110 °C
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Posteriormente, se pes6 1 g de cada muestra en otro crisol y fueron
introducidas en una mufla a una T ~1000 °C; al cabo de 1 h fueron pesadas
nuevamente, obteniendo asi la pérdida por calcinacion (PxC): PxC= (peso
seco—peso calcinado) X (100)

Empleando una balanza de alta precision se peso6 8 g de fundente y 0.4 g de
muestra y fueron mezclados utilizando un mortero de agata

La mezcla resultante se vertio en un instrumento de fusion tipo Claisse; este
instrumento cuenta con crisoles hechos de una aleacion de Pt-Au los cuales
giran mientras la muestra se funde y homogeniza por 15 min. Posteriormente,
la muestra liquida es vaciada en recipientes que mediante unos ventiladores
bajan subitamente la temperatura de la muestra y la cristalizan en un vidrio o

perla representativa de la composicién de la muestra (Fig. 21).

Figura 21. Equipo de fluorescencia de rayos X. A Espectrometro de rayos X. B vidrios o perlas representativos de las rocas

STM.

Elementos traza por FRX

Para el analisis de elementos traza se pesaron 5.6 g de muestray 1 g de
cera, los cuales se mezclan en un mortero de agata hasta obtener una

mezcla homogénea
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- Posteriormente, esta mezcla se lleva a una prensa hidraulica la cual
compacta la muestra aplicAndole 20 toneladas de peso por 25 segundos,
obteniendo asi, una luneta.

- Los vidrios y las lunetas son montados en posiciones estratégicas del
espectrometro de rayos X, después el equipo es calibrado mediante
estandares cargados en la memoria del equipo. Finalmente se programa el
equipo y se deja operando (Fig. 21).

Espectrometria de Masas con Plasma de Acoplamiento Inductivo (ICP-MS)

Las muestras pulverizadas se analizaron por la técnica de Espectrometria de Masas
con Plasma de Acoplamiento Inductivo (Inductively Coupled Plasma Mass
Spectrometry, ICP-MS) para determinar la concentracion de elementos traza, a
cargo de la M. en C. Ofelia Pérez Arvizu. Se empled un instrumento Thermo Series
X" en el Laboratorio Ultralimpio del Centro de Geociencias, UNAM en Juriquilla
(Querétaro). Detalles de la metodologia empleada se encuentran en Mori (2007).

Analisis por radiocarbono

El isétopo radiactivo de carbono-14 (**C) se forma continuamente en la atmésfera
superior, como resultado de la interaccién entre los neutrones (n) de la radiaciéon
césmicay los &tomos de nitrégeno (N) del aire, esta interaccion genera una reaccion

nuclear, formando carbono-14 mas protones (p) (Fig. 22; Bernal et al., 2010).
n+ BN—>YC+p

Posteriormente, el carbono-14 reacciona con el oxigeno de la atmosfera y forma
c0, que, a su vez, baja a la tropésfera y se mezcla con el *2€0, y *C0,, entrando
asi en el ciclo del carbono (Bernal et al., 2010). Al ser un isétopo radiactivo, el **C
decae de manera espontanea, emitiendo una particula beta negativa y
transformandose en *N (Bernal et al., 2010). Este proceso de decaimiento ocurre

con una vida media de 5,730 afios +40 afios (Godwin, 1962).
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En la biésfera, las plantas asimilan carbono-14 a través de la fotosintesis y los
animales por medio de la alimentacion de plantas y tejidos vegetales. Sin embargo,
cuando los procesos metabodlicos de los seres vivos cesan por la muerte del
organismo, la cantidad de carbono-14 comienza a disminuir exponencialmente
debido al decaimiento radiactivo (Bernal et al., 2010; Lockwood y Hazlett, 2010). Por
esta razén es necesario aplicar una calibracién a los datos (Bernal et al., 2010;
Lockwood y Hazlett, 2010).

radiacién césmica

neutrén

“COZ fotosintesis

17 muerte

h ) org::ilsmo h

B
P :
-
“C 14N

Figura 22. Esquema que representa la formacion de carbono-14 en capas altas de la atmdsfera y su posterior oxidacion
formando **C0, y su incorporacion en la bidsfera. Modificado de Bernal et al., 2010.

Para calibrar una edad es necesario conocer los niveles atmosféricos de carbono-
14, en la escala temporal del radiocarbono, lo cual es posible gracias al analisis de
anillos de crecimiento de arboles, corales y sedimentos varados de origen marino
gue han sido fechados con métodos alternativos al carbono-14. Esto ha permitido
construir curvas de calibracién que muestran la relacion de las edades de *C y la
edad absoluta a través del patrén de variacion de los niveles de carbono-14

atmosfeérico (Reimer, et al., 2004).
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A las edades corregidas se les conoce como edades convencionales y se expresan
en afos antes del presente (A.P) tomando como presente el afio de 1950 (Bernal et
al., 2010).

De esta manera, si se mide la concentracion de carbono-14 presente en una
muestra, se puede calcular el tiempo que ha pasado desde que el organismo dejo

de asimilar carbono a través de la ecuacion:
t = 8033In (4,,/A¢)

Donde t es la edad de la muestra, 4,, es la actividad del **C en la muestra, 4, es la
actividad inicial (al momento de la muerte del organismo y en equilibrio con la
atmosfera) que, por convencion, equivale a la concentracion de **C atmosférico en
el afio de 1950 (Bernal et al., 2010).

En general, existen tres técnicas para la determinacion de carbono-14: el Conteo
Proporcional de gases (CPG), la Espectrometria de Centelleo Liquido (LSC) y la
Espectrometria de Aceleracion de masas (AMS). Para conocer mas detalles de las
diferentes técnicas analiticas se pueden consultar a Bernal et al. (2010) y

BetaAnalytic (https://www.radiocarbon.com/).

5 Lavas Santa Martha
Durante el desarrollo de la erupcion de un volcAn monogenético, es comun que el

estilo eruptivo sea moderadamente explosivo con erupciones de tipo hawaiano,
estromboliano, estromboliano violento y en raras ocasiones sub-pliniano (Kereszturi
y Németh, 2013).

En México se han realizado algunos trabajos que abordan el estilo eruptivo de conos
de escoria y volcanes escudo en campos monogenéticos, como es el caso de las
erupciones histéricas del Paricutin (Luhr y Simkin, 1993) y Jorullo (Rowland et al.,
2009) y de erupciones mas antiguas como la del volcan Metate (Chevrel et al.,
2016), los conos las Cabras (Guilbaud et al., 2021), y el Malpais Zacapu (Reyes,
2018), todos ellos localizados dentro del CVMG. En el CVSC también se han
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estudiado algunas erupciones como la del Xitle (Siebe, 2000), Pelado (Lorenzo et
al., 2018), Pelagatos, Cerro del Agua y Dos Cerros (Flores et al.,, 2011). En la
mayoria de estos trabajos se ha reconocido actividad explosiva en las partes
iniciales de la erupcion y actividad efusiva en las fases eruptivas finales, aunque en

ocasiones también puede ser simultanea.

2104000

2108000

\noale Farth

454000 457000

Figura 23. Imdgenes de Google Earth del drea de estudio en donde se muestra la distribucion de los multiples flujos de
lava del cono Santa Martha (STM).

Desafortunadamente no se cuenta con datos LIDAR (Light Detection and Ranging)
o de resolucion comparable para el area de estudio, por lo que se emplearon
varios visualizadores de imagenes satelitales y fotografias aéreas de acceso
gratuito de Google Earth (Fig. 23) y el Servicio Geoldgico de Estados Unidos
(USGS). También se manejo un modelo de elevacion digital de tipo ALOS
PALSAR obtenido de las bases de datos de la estacion Alaska Satellite Facility
(ASF) con una resolucién de 12.5 m (Fig. 24A). Ademas de una ortofoto tomada
en el aflo de 1999 a escala 1:20 000, con una resolucion de 1.5 m y una capa de
curvas de nivel a cada 50 m de equidistancia, estos dos ultimos complementos se

obtuvieron de la base de datos del INEGI.
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Figura 24. A) Modelo de falso relieve sombreado del drea de estudio en donde se observa el relieve producido por el cono
STM y sus respectivos flujos de lava. También se muestran las trazas de secciones (A-A’, B-B’, C-C’). B) Imagen de Google
Earth se presentan las distintas unidades de flujo de lava (Flv), el cono STM y conos antiguos (CA-STM).

De esta manera, se pudieron identificar ocho flujos de lava, de los cuales, tres se
canalizaron hacia el sur y cinco se emplazaron de manera radial hacia el NO-N-NE
(Fig. 24B). A continuacion, se describe la secuencia de los flujos de lava, basado en

relaciones estratigraficas y resultados geoquimicos.

Descripcion de flujos de lava

De acuerdo con el analisis morfologico, los flujos de lava que se desplazaron hacia
el sur fueron emitidos desde el crater del cono Santa Martha, mientras que los flujos
de lava del sector norte probablemente fueron emitidos desde una ventila en la base
del cono (Fig. 24B).
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5.1 Flujos de lava del sector sur

Los flujos de lava del sector sur se conforman al menos por tres unidades: I, Il 'y Il
En este sector existe una pendiente continua, por al menos 7.6 km (Figs. 25A y B)
de aproximadamente 14° (Figs. 26A y B). Es probable que la pendiente esté
asociada con algun evento tectonico, aunque no se tienen evidencias de campo.
Pero se observa un alineamiento de estructuras volcénicas con los conos Tezontle,
El Castillo, Tepetzingo, la lava antigua STM y el cono STM y el cono antiguo STM
(Figs. 26C y 27).
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Figura 25. A) Ortofoto y B) perfil topogrdfico del cono STM y de los flujos de lava del sector sur. Se puede observar la
importante diferencia de elevacion del terreno subyacente a 460 m en una distancia de 7 km. También resalta un
contraste en la pendiente relativamente plana al N del cono STM y una pendiente pronunciada al sur.
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Figura 26. A) Mapa de pendientes del drea de estudio. B) y C) Modelos tridimensionales elaborados con el visualizador
ArcScene del software ArcGis, en donde resalta la diferencia de elevacion del terreno y su relacion con el emplazamiento
prolongado de los flujos de lava del sector sur (1, 11, Ill).
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Figura 27. Alineamiento con direccion E-O y SE-SO de las estructuras 1. Tezontle, 2. Tepetzingo, 3. El Castillo, 4. Cono
STM, 5. Cono Antiguo STM-2 (CA-STM-2), 6. Lava Antigua STM (LA-STM).
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El flujo de lava I tiene una longitud de 4.4 km y un espesor promedio de 35 m. Este
flujo al inicio se canalizé (Griffiths et al., 2003) a partir de la formacion de levées bien

definidos en su margen O y un poco menos en el E.

De acuerdo con las observaciones morfologicas, este flujo fue emitido desde el
crater del cono STM, y durante su emplazamiento rode6 un cono previo (CA-STM-
2) provocando su desplazamiento hacia el SE. Posteriormente, se encontré con la
estructura de la lava antigua STM (LA-STM), que genero el confinamiento del flujo

a un valle hacia el sur (Fig. 28).

Lébulo %,

Figura 28. Imagen de Google Earth en donde se muestra el desplazamiento del flujo de lava I que fue confinado en un
valle bordeado por la lava antigua STM (LA-STM) y un cono antiguo (CA-STM-2). Asi mismo, se observa un Iébulo en su
margen E y levées bien desarrollados al O. También se muestra la traza de la seccion C-C.

A pesar de los diferentes cambios en la direccion del flujo, la continuidad de los
levées en el margen O se mantuvo. De hecho, a medida que el flujo de lava se alej6é
del CA-STM-2, el levée se desarroll6 de manera mas uniforme, ensanchandose

hasta 475 m y con 7 m de espesor (Fig. 29). También se observa un cambio en la
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orientacién de las estructuras de la superficie del levée producto del cambio de
direccién del flujo hacia el SO.
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Figura 29. Seccion transversal C-C’ (proporcion 1:30; ver Fig. 24A y Fig. 28) que muestra el emplazamiento del flujo de
lava I, en el sector sur. Asi mismo, resalta la morfologia regular de un canal abierto con un levée bien desarrollado en el
margen O del flujo.

Posteriormente a 2600 m de la fuente, el levée desaparece e inicia el desarrollo de
I6bulos en la parte O y en el margen E, que se extienden a los 659 m hacia el SE.
Sin embargo, el flujo principal se desplaz6 hacia el SO hasta alcanzar los 4.4 km.
En el margen E del flujo, se desarroll6 un I6bulo de 790 m de longitud y 10 m de
espesor (Fig. 30).

En la porcion distal del flujo de lava I, se formd un Iébulo, que se emplazé hacia el
S-SE, con una longitud de 1164 m y espesor de 35 m, cuyo frente desarrollo
estructuras de rompimiento o breakout (Fig. 30) y también se derivo el flujo de lava
Il (aparentemente alimentado por el flujo de lava I) (Fig. 30).
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Figura 30. Modelo tridimensional de los flujos de lava de sector sur interpretado sobre una ortofoto. Se puede observar
que a partir del flujo de lava I, se formo el flujo de lava Il (en forma de lengua) y un Iébulo al SE. Sin embargo, el flujo de
lava Il fue el que alcanzé una mayor extension.

Las estructuras de breakout, son porciones de lava que emergen al romper la
corteza del frente o de los margenes del flujo, como resultado de una sobrepresién
ejercida por la lava que aun permanece fluida en la parte interna del flujo (Walker,
1993; Lockwood y Hazlett, 2010; Maeno et al., 2016).

El flujo de lava Il (Figs. 30y 31), se desplazé a lo largo de 3043 m, tiene un ancho
promedio de 597 m y un espesor de 25 m. En general, este flujo se emplaz6

principalmente hacia S-SO.
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Figura 31. Imagen de Google Earth que muestra la morfologia del flujo de lava Il (sector sur). Se observa también un
I6bulo que se dirigié hacia el SE cuyo frente desarrollé estructuras de rompimiento. El flujo de lava Il y el I6bulo se
derivaron el flujo de lava I.

Cerca de la fuente de emision, el flujo de lava Il se emplazé con un ancho de 178
m, con levées pequefos de 5 m, lo que permitié que el flujo se desplazara a través
de un canal, pero en su parte distal el flujo se expandi6é alcanzando un ancho de
615 m. También se formaron algunos l6bulos en la margen E, mientras que en el

margen O algunos sectores de levées laterales fueron rotos. (Fig. 31).

El flujo de lava lll aprovechd el canal construido por el flujo de lava |, debido a que
se éste observa por encima de la lava |. En general, el flujo Il esta constituido por
dos Iébulos principales, uno en forma de lengua que se dirigié hacia el S-SE,
alcanzé 1918 m de longitud, con un espesor promedio de 8 m, confinado hacia el
SE; y otro de forma irregular que se extendié de manera radial hacia el E-SE. En la
superficie del I6bulo que se dirigié S-SE, se pueden observar estructuras de tipo
ojivas rectas y perpendiculares al desplazamiento principal del I6bulo.

El I6bulo irregular que se dirigié hacia el E, también tiene numerosas estructuras de
ojivas, pero con mayor separacion entre ellas. Este I6bulo detuvo su avance debido
a la presencia de la lava antigua STM, lo que provocé el engrosamiento del frente y
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que todo el I6bulo se extendiera hacia el sur. El I6bulo E esta sepultado en la porcién

N-NE por el flujo de lava VIII.

5.2 Flujos de lava del sector norte
Se delimitaron cinco flujos de lava que se emplazaron hacia el sector norte (IV, V,
VI, VII, VIII), con base en las caracteristicas morfolégicas se definié que el flujo de
lava IV es el mas antiguo ya que esté cubierto por el flujo de lava V, como se aprecia

en su parte proximal y media.

La unidad de lava IV tiene una longitud de 1914 m y un espesor promedio de 80 m,
con fracturas de enfriamiento, crestas de compresion con formas semi-parabdlicas,
las cuales se forman debido a diferencias en la tasa de avance entre la corteza
superficial y el interior del flujo (Fink y Fletcher, 1978; Fink,1980; Griffiths et al., 2003,
Lescinsky y Merle, 2005; Applegarth, 2008; Suh et al., 2010). Sin embargo, en las
imagenes satelitales (Fig. 32) no se pueden distinguir entre fracturas o crestas de

compresion, ya que la morfologia de ambas estructuras es muy similar.

[] FlujodelavalV
Bl  Flujo de lava VIl
] CA-STM-1

Figura 32. Imagen que muestra la morfologia del flujo de lava IV. Este flujo posee estructuras de tipo ojivas y también se
aprecia que el frente del flujo sepulté a un cono antiguo (CA-STM-1) en la porcion norte.

Otro rasgo importante de la unidad IV, se aprecia en la parte norte, donde

aparentemente sepultd la ladera sur de un cono (CA-STM-1; Fig. 33), el cual
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funcion6 como una barrera para el avance del flujo, provocando la formacién de dos

[6bulos.

El flujo de lava V se emplazo por encima de la parte proximal del flujo 1V, se desplazo
1978 m en direccion SO-O, con un espesor promedio de 95 m. Aparentemente se
desarroll6 como una sola unidad. Al igual que el primer flujo de este sector, tampoco
fue canalizado, ya que no se observan margenes laterales. Al inicio el flujo se
emplazo6 con un ancho de 274 m, pero a medida que avanzo hacia el O, se expandio

hasta que se encontré con el margen SO del flujo de lava IV.
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Figura 33. Seccidn transversal A-B (1:20; ver Fig. 24A) que muestra el emplazamiento de los flujos de lava IV, VI, VI. El
perfil estd trazado en la Fig. 24A. Ademds, se muestran los dos Iobulos del flujo de lava IV que se formaron como
resultado del emplazamiento sobre el cono antiguo (CA-STM-1)

En la parte superficial de esta unidad se observan algunas estructuras de ojivas,
pero desde el frente hacia el interior del flujo resalta un rasgo relativamente lineal
de 938 m de longitud, con direccién NE-SO (Fig. 34A), probablemente se trata de
un conjunto de fracturas que se desarrollaron en los inicios de la formaciéon de la
corteza del flujo. En la interseccion entre el cono STMy el flujo de lava V se observa
una estructura abombada y alargada de 700 m de longitud, con direccion NE-SO,

que puede corresponder con una estructura de inflacion (Fig. 34A)

También se observan algunos monticulos pequefios de 5-20 m (Fig. 34B) en los

margenes del flujo, constituidos por bloques de lava producidos por el
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autobrechamiento, muy comun en los frentes de flujos de lava. Estos fragmentos
son continuamente volcados hacia el frente del flujo y a medida que el flujo continda
avanzando, los sepulta y comienza a formar una brecha de traccion basal
(Lescinsky y Merle, 2005).

Flujo B)
de

lava VI

Brechas

Google Earth N | Google Earth

Figura 34. Imdgenes de Google Earth donde se observa la morfologia del flujo de lava V. A) Resalta un rasgo lineal con
direccion SO-NE con apariencia de fracturas. Cerca del cono STM hay una porcion del flujo que tuvo un efecto de
inflacién. B) En esta imagen se aprecian algunos monticulos de baja elevacion en el frente del flujo de lava V. Estos
monticulos corresponden con autobrechas.

El flujo de lava VI tiene una longitud de 2350 m. Inicialmente se emplazé como una
sola unidad hasta que en un punto se dividio en tres l6bulos principales (Fig. 35A).
El mas extenso se dirigié hacia el N, otro I6bulo hacia el E-NE y el tercero con
direccién E. También se observan dos pequefios breakouts en el margen NO del
flujo. El I6bulo del norte, tiene una extension de 1226 m y un ancho de 550 m, con
un frente elongado y desviado por el cono Coyoltepec, lo que generd que se
extendiera solo unos metros por delante hacia el N (Fig. 35A). El I6bulo E-NE fue
alimentado por dos frentes de lava, los cuales, al encontrarse con un cambio en la
pendiente, se expandieron de forma radial hasta por 807 m (Figs. 35A, B). En este
I6bulo resaltan estructuras de ojivas, principalmente en el frente. El I6bulo E tiene
un ancho menor y es elongado. De acuerdo con el mapa de la Fig. 24B, la parte sur
del I6bulo E estéa sepultado por el flujo de lava VIII.
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Figura 35. A) morfologia del flujo de lava VI, dividido en tres I6bulos principales. También se representa el cono
Coyoltepec el cual influyo en el emplazamiento del Iobulo N. B) Perfil topogrdfico del flujo de lava VI en donde se observa

un cambid en la pendiente, aunque en menor grado comparado con el Flujo de Lava Sur.

El flujo de lava VIl es el mas extenso del sector norte, con 4312 m de longitud y un
espesor promedio de 45 m, cuya direccion de emplazamiento fue hacia el norte. De
acuerdo con el analisis morfologico (Fig. 36) este flujo no fue emitido a partir del
crater, mas bien se observa una secuencia continua de ojivas, que inician en la parte
basal del cono y contintan hasta el frente. Por lo tanto, es probable que haya sido
emitido a partir de una ventila en la base del cono, como es comudn en este tipo de
estructuras (Kereszturi y Németh, 2013). En la parte proximal, el flujo de lava se

subdividio formando un l6bulo menor que se emplazo hacia el NE, mientras que el

flujo principal se desplazo6 hacia el N.
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Figura 36. Imagen de Google Earth donde se muestra la morfologia del flujo de lava VII. Se aprecia que el flujo fue
emitido hacia el norte, desde la base del cono. También se muestra un pequefio Iobulo que se dirigio hacia el NE y una
secuencia de ojivas desde la parte proximal hasta la parte distal.

En la parte media del flujo principal (unidad VII), se pueden observar al menos 6
estructuras de breakout en su margen O, de 305 m de longitud, los cuales, se
encontraron con el primer flujo de lava (IV). Asi mismo, parte de la lava emitida a
través de los breakouts terminé de sepultar parte del cono antiguo (CA-STM-1).
Posteriormente, el canal del flujo fue ensanchado (cambi6é de 242 m a 756 m),

permitiendo que el flujo de lava se expandiera hacia el N-NE.

También se observan estructuras de breakouts en la margen O del flujo VII, los

cuales se extendieron hasta encontrar el relieve producido por las lavas Esperanza
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(Fig. 36). Particularmente en este flujo, resaltan las estructuras de ojivas, los cuales

son transversales al sentido principal del flujo y son mas abundantes en el frente.
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Figura 37. Seccion transversal C-C’ (1:10; ver Fig.24A) del flujo de lava V, en el sector O. Asi mismo, se observa el flujo de
lava VIl por encima del flujo de lava Ill. También resalta la morfologia irregular del cono STM.

El flujo de lava VIl aparentemente fue emitido desde la base del cono en la parte E,
ya que no se observa su continuacion hasta el crater del cono. Este flujo posee un
espesor promedio de 20 m y una extension de 1911 m, principalmente hacia el E
(Fig. 38).

Brechas

Google Earth

Figura 38. Imagen de Google Earth que muestra monticulos de baja elevacion en el frente del flujo de lava VI, los cuales
corresponden con brechas de traccion.
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El flujo VIl esté por encima del flujo de lava lll en el sector sur y del flujo de lava VI
en el sector norte. Asi mismo, en el frente del flujo VIII, resaltan, algunos monticulos
de 5-10 m en el frente del l6bulo, que representan autobrechas similares a los
observados en el flujo de lava V (Fig. 38).

El edificio del cono STM (Fig. 39) posee dos ventilas, una principal con altura
promedio de 50 m y otra ubicada al este con 45 m, lo cual permite catalogar a este
volcan como un cono compuesto con dos crateres amalgamados probablemente
por una ligera migracion de la ventila (Kereszturi y Németh, 2013). El cono principal

tiene un crater de 162 m de diametro, y una depresion en la parte oeste (Fig. 39).
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Figura 39. Perfil topogrdfico del cono STM. En el perfil se puede observar que el cono posee una morfologia irregular e
incluso se pueden distinguir dos crdteres.
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5.3 Datacion por radiocarbono
El afloramiento STM-1904 corresponde a una cantera ubicada en el margen E del
flujo de lava lll, en donde se muestrearon fragmentos de carbén y un paleosuelo

(ver Fig. 16 para la ubicacion).

En este sitio, se elaboré una columna estratigrafica (Fig. 40) conformada por las
siguientes unidades: En la base se encuentra un depdésito de caida de color café
rojizo y gris rojizo, conformado por fragmentos de escoria, con formas subangulosas
de tamafio lapilli a bloques. En general, la escoria tiene una textura afanitica,
aungue en algunos fragmentos se observan escasos fenocristales de clinopiroxeno
de grano fino, también posee un ~60% de vesiculas con formas redondeadas de

hasta 1 cm de diametro.

Figura 40. Fotografia del afloramiento STM-1904 (ver Fig. 16 para la ubicacion) en donde se observa un depdsito de
caida de escoria, sobreyacido por un paleosuelo, que a su vez es cubierto por el flujo de lava Il y el suelo moderno. La
persona de la fotografia mide 1.80 m.
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Posteriormente, se encuentra un paleosuelo de color café-rojizo, sobreyaciendo al
depdsito de caida (Fig. 40). El paleosuelo posee un espesor irregular de 1 m y se
extiende de manera continua en la base del flujo de lava. Se tomaron dos muestras
de este paleosuelo, una de todo el paleosuelo y otra muestra de fragmentos de
carbon que se encontraron justo en el contacto de la lava con el paleosuelo.

Por encima del paleosuelo, se encuentra el flujo de lava Il (Fig. 41), el cual posee
un espesor promedio de 3 m y esta constituido por un nucleo de bloques no
meteorizados, densos y fracturados de color gris oscuro. Tanto en la base como en
la cima del flujo, se encuentran bloques de lava pequefios (autobrechas) con formas
angulosas y subangulosas y oxidadas, por lo que se clasific6 como un flujo de lava
en bloques. Finalmente, en la cima del flujo de lava lll, se encuentra un suelo

moderno de color café claro con un espesor aproximado de 1 m.

Figura 41. Detalle del contacto entre el flujo de lava Il y el paleosuelo. Resalta una coloracion rojiza en el paleosuelo que
fue provocada por el emplazamiento de la lava a una alta temperatura.
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Las muestras recolectadas de carbon (STM-2116-B) y del paleosuelo (STM-2004-
PS) fueron enviadas al laboratorio Beta Analytic con sede en Miami, Florida, E.U.A.,
donde se realiz6 la datacion por radiocarbono, mediante la técnica de

Espectrometria de Masas con Acelerador (AMS).

Los resultados de los andlisis de radiocarbono arrojaron una edad convencional
(calibrada) de 9710 = 30 AP (AP: antes del presente) para el paleosuelo y de 8070
+ 30 AP para los fragmentos de carbon. Esto tiene sentido, ya que el paleosuelo
pudo haberse desarrollado a lo largo de varias décadas por lo que alberga materia
organica de distintos tiempos, mientras que los fragmentos de carbon seguramente
se formaron cuando el flujo de lava con alta temperatura, se emplazé y carbonizo la

materia organica al pasar por encima del suelo (Lockwood y Lipman, 1987).
6 Petrografiay geoquimica

6.1 Petrografia y mineralogia
Las lavas emitidas por el cono Santa Martha en muestra de mano son de color gris
oscuro e hipocristalinas (Fig. 42A). A pesar de que en general son afaniticas, vitreas
y vesiculares, presentan algunos fenocristales subhedrales de ortopiroxeno y
clinopiroxeno (<10% en volumen), de 0.5-1 mm de didmetro. Con base en su
mineralogia se pueden clasificar a estas rocas como andesitas de ortopiroxeno y
clinopiroxeno. Estas lavas también contienen algunos xenolitos con una
mineralizacién de tipo skarn subredondeados de color blanco, asi como algunos de

color marron claro, los cuales se encuentran muy meteorizados (Figs. 42B y 42C).
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Figura 42. A) Fotografia de muestra de mano de las lavas del cono Santa Martha. La lupa mide 3 cm. B) Xenolito irregular
de color blanco. C) Xenolito subredondeado de color café-amarillento. En ninguno de los xenolitos se logré identificar
minerales empleando la lupa debido a su grano fino y alto grado de alteracion. La moneda mide 3 cm de didmetro.

Para realizar la caracterizacion petrogréafica de las lavas emitidas por el cono Santa
Martha se realizaron siete laminas delgadas (STM-1901, STM-1902, STM-1903,
STM-1904-A, STM-1904-B, STM-1905, STM-1906) y tres secciones pulidas (STM-
1903, STM-1904-B, STM-1906).

Las muestras con clave STM-1901, STM-1902, STM-1903, STM-1904-B
corresponden al Flujo de Lava Sur, mientras que las muestras STM-1905, STM-
1906 corresponden a los Flujos de Lava Norte. Por otro lado, la muestra STM-1904-
A corresponde a un depdsito de caida de escoria que subyace a las lavas del cono
STM. Cabe sefalar que el depdsito de caida y el flujo de lava sur estan separados
por un paleosuelo color café-rojizo (Fig. 40), por lo tanto, este depdsito de caida

corresponde a otro evento eruptivo, distinto al que dio origen al flujo de lava sur.

Para la descripcion petrogréafica se utiliz6 un microscopio Leica con una camara
digital adaptada al ocular. Ademas, se empled la escala utilizada por Meriggi et al.
(2008) que es similar a la de Gonzalez (2008) para clasificar microlitos (<0.03 mm),
microfenocristales (0.3-0.03 mm) y fenocristales (>0.3 mm). Los porcentajes
modales fueron determinados mediante una estimacion visual cualitativa a partir de

varias tomas de cada muestra.
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Flujo de Lava Sur

Las muestras son hipocristalinas, porfidicas con una matriz vitrea y microlitica. La
fase mineral dominante es la plagioclasa (20 % vol.), se encuentra como microlito
(0.006-0.026 mm) y como microfenocristal (0.033-0.141 mm). También se observan
microfenocristales (0.035-0.270 mm) y fenocristales (0.326-0.589 mm) de
ortopiroxeno (12% vol.) y de clinopiroxeno (8% vol.) (Figs. 43 Ay B). Los é6xidos de
Fe-Ti estan en la matriz, son de grano fino y representan menos del 1 % vol. Se

observan huecos que pueden corresponder con fenocristales de cuarzo, pero

debido al pulido de las muestras éstos no se preservaron.

Figura 43. Microfotografias de la muestra STM-1903. A) Nicoles paralelos y B) Nicoles cruzados. Se puede observar la
textura porfidica, con la presencia de fenocristales y glomerocristales de ortopiroxeno y clinopiroxeno.

La plagioclasa presenta macla de tipo carlsbad, con formas tabulares y euhedrales,
cuya composicion es principalmente labradorita y en menor cantidad andesina
(Ang7_41) (Fig. 44; Anexo 1). En todas las rocas se observa que los cristales de
plagioclasa se encuentran orientados en la direccion de flujo, incluso rodeando a las

coronas de reaccion o a fenocristales grandes.

65



flujo de lava

Anortoclasa norte <
i . . \4,
. AQi % abradonta\/ Bltownlta\j’O \
Ollgeclasa e\as O ¥ gy
80 An
flujo de lava 20
Anortoclasa sur
Oligoclasa A"de%%ma\/ Bitownita \?@,&
\/ v = v %
80 An
flujo de lava
Anortocl 20
ortoclasa sur A STM-1903
p ] STM-1904
i i Labradorita i i I,
Oligoclasa Andjsma : : i:::é : § Bltowclta \/o,;”k O STM-1906
Ab 20 40 60 80 An

Figura 44. Diagramas de clasificacion de plagioclasa para las rocas del cono STM. Abreviaciones: An= Anortita, Ab=
Albita.

La composiciéon del ortopiroxeno varia de Eng,_-9 €n los centros de los cristales y
de Eng;_-g enlos bordes (Fig. 45; Anexo Il). Algunos cristales de ortopiroxeno, estan
reabsorbidos en la parte interna y en los bordes, llegando a formar bahias de
disolucién (Fig. 46A, B, C) y otros se presentan zoneamiento (Fig. 46 D). Asi mismo,
cristales subhedrales de ortopiroxeno también forman glomerocristales, de grano
medio-grueso (0.294-0.602 mm) (Fig. 47A). También resalta la presencia de
fenocristales de ortopiroxeno con sobrecrecimiento de clinopiroxeno (Fig. 47B, D),

en ocasiones, los bordes de estos ortopiroxenos se observan corroidos (Fig. 47B).
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Figura 45. Diagrama de clasificacion de ortopiroxeno de las rocas de los conos STM: Abreviaciones: En=Enstatita. Fs=
Ferrosilita.
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Figura 46. Microfotografias tomadas con nicoles cruzados de muestras del Flujo de Lava Sur. A) STM-1901, se distinguen
varios microfenocristales anhedrales de clinopiroxeno (cpx) y ortopiroxeno (opx). Asi como la matriz con una proporcion
importante de vidrio. B) STM-1901, se observa un fenocristal ehuedral de ortopiroxeno con disolucion en el centro. C)
STM-1901 se observan fenocristales subhedrales de ortopiroxeno con bahias de disolucion en el centro. D) STM-1903, en
la parte central se observa un cristal subhedral de ortopiroxeno con zoneamineto.
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Figura 47. Microfotografias en nicoles cruzados de muestras del flujo de lava sur. A) STM-1904, glomerocristal
constituido por fenocristales de ortopiroxeno. B) STM-1903, microlitos de plagioclasa formando una textura traquitica.
También se aprecia un fenocristal de ortopiroxeno rodeado de clinopiroxeno. C) STM-1904, fenocristales de ortopiroxeno
y clinopiroxeno con zoneamiento de tipo reloj de arena. D) STM-1903, fenocristales de ortopiroxeno con sobrecrecimiento
de clinopiroxeno.

El clinopiroxeno se encuentra como microlito, microfenocristal en mayor proporcion,
y como fenocristal y representa un 8 % en volumen. En general, los cristales
presentan formas subhedrales y anhedrales. Los microfenocristales poseen
tamafios de 0.033-0.258 mm, mientras que los fenocristales de 0.320-0.633 mm.
Asi mismo, el clinopiroxeno también se encuentra formando glomerocristales
subhedrales y anhedrales de grano medio, con tamafios que van de 0.205-0.320

mm. La composicibn quimica de los cristales de clinopiroxeno varia de
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Eng,_47Wo03g_45 €n los centros y de Eng;_,3Wo44_4s €n los bordes (Fig. 48. Anexo

[I) por lo que se clasifica como augita.

Algunos fenocristales presentan macla de tipo simple, asi como zoneamiento de
tipo reloj de arena. También se observa una menor proporcion de cristales con
texturas de desequilibrio (bordes reabsorbidos y bahias de disolucion) en
comparacion con los cristales de ortopiroxeno, aunque hay escasos cristales de
clinopiroxeno que si presentan bahias de disolucién (Fig. 49A).

Los microfenocristales y fenocristales de clinopiroxeno, a menudo se presentan en
los bordes de fenocristales de ortopiroxeno (Fig. 49B). El sobrecrecimiento de
clinopiroxeno en los bordes de ortopiroxeno también se ha observado en otras rocas
del CVSC como lo ha reportado Bloomfield (1975) y Meza (2020).
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Figura 48. Diagrama de clasificacion de clinopiroxeno para las rocas del cono STM. Abreviaciones: En=Enstatita,
Fs=Ferrosilita, Wo=Wollastonita.
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Figura 49. Microfotografias tomadas con nicoles cruzados del flujo de lava sur (Idmina STM-1903). A) Fenocristales de
clinopiroxeno (cpx) con bahias de disolucion y ortopiroxeno (opx) con bordes corroidos. B) Fenocristales corridos de
ortopiroxeno con sobrecrecimiento de clinopiroxeno.

En las muestras también se observaron coronas de reaccion constituidas por
cristales de clinopiroxeno, 6xidos de Fe-Tiy vidrio. La composicion del clinopiroxeno
gue forma las coronas de reaccién es de En,,_,sWo,3_4c €n l0os centros de los
cristales y de Eng;_,;Wo,4_49 €n los bordes (Fig. 50. Anexo IV). De manera
particular los cristales de clinopiroxeno de estas coronas son euhedrales y

subhedrales, de grano medio con tamafos de 0.076-0.653 mm (Fig. 51).
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Figura 50. Diagrama de clasificacion de clinopiroxeno de las coronas de reaccion observadas en las rocas del cono STM.
Abreviaciones: En=Enstatita, Fs=Ferrosilita, Wo=Wollastonita.
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Cabe sefialar, que en otros trabajos del CVSC también se ha descrito la presencia
de coronas de reaccidon conformadas por cristales de clinopiroxeno, las cuales,
comunmente se encuentran rodeando a xenocristales de cuarzo (Marquez et al.,
1999; Siebe et al., 2004b; Meriggi et al., 2008; Meza, 2020).

La matriz (75-80% del volumen total de la roca) esta constituida principalmente por
vidrio en mayor proporcion, asi como por microlitos de plagioclasa, clinopiroxeno y
ortopiroxeno. El vidrio es de color café claro, mientras que los microlitos desarrollan

una textura traquitica.

Figura 51. Microfotografias del flujo de lava sur, tomadas con nicoles cruzados. Ay B) STM-1901, corona de reaccion
constituida por microfenocristales y fenocristales subhedrales de clinopiroxeno. Cy D) STM-1903, corona de reaccion
constituida por cristales subhedrales de clinopiroxeno. Ademds, se observan algunas zonas con vidrio de color café claro
(vid) y algunos dxidos (oxd).
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También se muestred un xenolito en la lava del sector sur, de aproximadamente 3
cm de diametro, de forma ovalada, de color claro y se encuentra muy alterado (Fig.
42B). En lamina delgada, el xenolito presenta una textura porfidoblastica y en orden

de abundancia esta constituido por epidota, calcita, clinopiroxeno y vidrio.

Figura 52. Microfotografia del xenolito contenido en el flujo de lava sur (STM-1904B). A) Nicoles paralelos donde se
observa el contacto de la lava huésped y el xenolito; B) Nicoles cruzados donde se aprecia el contacto del xenolito con la
lava. Se aprecia una banda de grano fino constituida por cristales de epidota y clinopiroxeno(cpx). En la parte mds
interna del xenolito se observan cristales de calcita.

La epidota se encuentra como microfenocristal (0.018-0.270 mm) y fenocristal
(0.360-0.445 mm). Los cristales poseen un color verde-amarillento, tienen alta
birrefringencia y se encuentran dispersos en todo el xenolito, pero también se hallan
en forma de glomerocristales con tamaifios de hasta 0.154 mm; los cristales poseen
formas anhedrales y subhedrales, de grano fino-medio y representa el 40% en
volumen (Figs. 53A, B).

La calcita también se encuentra en todo el xenolito, representa un 25% en volumen,
con dimensiones de 0.027-0.63 mm y en general los cristales poseen alta
birrefringencia. Asi mismo, se observa que en algunos sectores la calcita ha sido

remplazada por epidota o ha sido disuelta parcialmente (Fig. 53B y C).

El clinopiroxeno en el xenolito se encuentra como agregados, de grano fino (0.027-

0.090 mm), con una textura granular y representa el 20% en volumen. Algunos
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cristales se encuentran reabsorbidos y en general presentan formas anhedrales y
subhedrales (Figs. 53D y 54A). En menor medida, también se encuentra formando
glomerocristales de 0.0921-0.289 mm y 0.315-0.444 mm. Estos glomerocristales

estan rodeados por una delgada banda de reaccion compuesta principalmente por
epidota y oxidos (Fig. 54A).
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Figura 53. Microfotografias en nicoles cruzados del xenolito de skarn encontrado en el flujo de lava sur (STM-1904). A)
Cristales de calcita (cal) con altos colores de birrefringencia, asi mismo, se observan dreas sin una estructura definida
(probablemente dreas que han sido fundidas). Ademds, se observan abundantes cristales de epidota (epid). B) Detalle del
contacto xenolito-lava, en donde resalta una banda de 0.4 mm, conformada por cristales de epidota y calcita. C) Cristales
subhedrales de epidota de grano fino (0.054-0.18 mm) dispersos y en contacto con cristales de calcita. D) Detalle del
contacto xenolito-lava. En la porcion del xenolito resaltan cristales de epidota y clinopiroxeno. En el sector de la lava se
observa un glomerocristal constituido por fenocristales de clinopiroxeno.

En la matriz del xenolito predomina la calcita como microlito y microfenocristal, pero

también se observa vidrio de color café claro (15% en volumen) rellenando
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intersticios, cuyo origen pudo haber sido por la fusion de las fases minerales de baja
temperatura del xenolito al entrar en contacto con el magma (Fig. 54B). Con base
en la paragénesis del xenolito y la abundante presencia de calcosilicatos, se puede
clasificar como una mineralizacion de tipo skarn, formado a partir de metamorfismo
de contacto que afecté a un protolito de rocas carbonatadas o lutitas y areniscas

calcareas, similares a las rocas en el basamento regional que corresponden a las

formaciones Morelos y Mezcala (ver seccion de geologia y estratigrafia general,
Capitulo 3).

Figura 54. Microfotografias del xenolito del flujo de lava sur (STM-1904), ambas fotografias fueron tomadas con nicoles
cruzados. A) Cristales anhedrales de clinopiroxeno, rodeados por una corona de microlitos de epidota. B) Textura
granular constituida por pequefios cristales (0.027-0.63 mm) de epidota (epid), clinopiroxeno (cpx) y oxido. En el sector
izquierdo de la foto se pueden observar cristales de calcita (cal), epidota y una fraccion de vidrio (vid).

Flujo de lava norte

Las rocas de los flujos que se desplazaron hacia el norte son muy similares al flujo
de lava del sur, son hipocristalinas, porfidicas, con una matriz vitrea y microlitica. La
fase mineral mas abundante es la plagioclasa y se presenta como microlitos (0.009-
0.027 mm) y microfenocristales (0.031-0.118 mm). Los fenocristales comprenden
cerca del 20% y consiste principalmente de fenocristales de ortopiroxeno y

clinopiroxeno. La matriz comprende entre el 77 y 80% en volumen.
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Los microfenocristales de plagioclasa tienen formas subhedrales y representan el
25% en volumen, cuya composicion quimica varia de labradorita a andesina Angg_s-
(Fig. 44; Anexo 1). De igual manera, los microlitos y microfenocristales de
plagioclasa despliegan una textura traquitica y algunos microfenocristales

presentan macla polisintética.

El ortopiroxeno se presenta como microfenocristal (0.036-0.295 mm) y fenocristal
(0.309-0.727 mm), con formas anhedrales y subhedrales y representan el 14% en
volumen. Una buena fraccion de los cristales de ortopiroxeno presentan disolucion
en los bordes y en la parte interna (Fig. 55 C, D). Al igual que en el flujo de lava sur,
se presentan cristales de ortopiroxeno con sobrecrecimiento de clinopiroxeno. La
composicién quimica de los cristales de ortopiroxeno varia de Eng;_,g €n los centros
de los cristales a Engs;_g, en los bordes (Fig. 45. Anexo IlI). En ocasiones el
ortopiroxeno forma glomerocristales anhedrales y subhedrales con tamafio
promedio de 0.209 mm.

El clinopiroxeno se encuentra principalmente como microlito (0.009-0.027 mm),
microfenocristal (0.031-0.254 mm) y en menor proporcién como fenocristal (0.4272
mm) y representa un 6% en volumen. Los microlitos y microfenocristales son
subhedrales y anhedrales, mientras que los fenocristales son anhedrales. La
composicién quimica varia de En,,_,csWo,4_4c €n la parte central de los cristales
(Fig. 48; Anexo Ill). También se observaron agregados similares a las coronas de
reaccion del flujo de la lava sur (Fig. 55 Ay B). Estos agregados estan constituidos
por vidrio de color café claro, asi como por microlitos (0.0181-0.027) y
microfenocristales (0.036-0.218 mm) de clinopiroxeno con formas euhedrales y
subhedrales. La composicion quimica de estos glomerocristales de clinopiroxeno

varia de En,,_,sWo44_46 €N los centros de los cristales (Fig. 50. Anexo IlI).

La matriz (70-80% en volumen) esta compuesta principalmente por vidrio, vesiculas
y microlitos de plagioclasa, clinopiroxeno, ortopiroxeno. El vidrio que constituye la

matriz es de color café y representa un 45% en volumen. En la matriz, los microlitos
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de plagioclasa (25% de vol.) poseen formas tabulares, subhedrales con tamafios de
0.009-0.118. Los microlitos de clinopiroxeno presentan tamafios de 0.009-0.022 mm
y formas subhedrales. El ortopiroxeno también se encuentra como microlitos

anhedrales con tamafos promedio de 0.027 mm.

Figura 55. Microfotografias A, By C pertenecen al flujo de lava norte (STM-1906). La fotografia A) fue tomada con nicoles
paralelos y la fotografia B) con nicoles cruzados. Se observa un glomerocristal constituido por cristales subhedrales de
clinopiroxeno. Ademds, se distinguen fracciones de vidrio de color café claro. C) Fotografia toma con nicoles cruzados. Se
observa un fenocristal con disolucion en la parte central y con bordes corroidos. D) muestra de flujo de lava sur (STM-
1904) con nicoles cruzados. Se observan cristales de ortopiroxeno con disolucion en la parte central del cristal.
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Depdsito de caida de escoria

La muestra de escoria del depdésito de caida es hipocristalina, con una matriz vitrea
y microlitica. La fase mineral mas abundante es la plagioclasa (8% de vol.) y se
encuentra como microlitos en la matriz y microfenocristales con tamafos de 0.032-
0.075 mm.

Los microfenocristales y fenocristales de ortopiroxeno (5% en vol.) son de grano
medio (0.053-0.281 mm) y presentan formas subhedrales y anhedrales. También se
aprecian cristales de ortopiroxeno con bordes y bahias de disolucion, aunque en
una baja proporcién. Los microfenocristales y fenocristales de clinopiroxeno (3% en
vol.) presentan formas subhedrales, son de grano medio (0.04-0.17 mm). Asi
mismo, hay cristales de clinopiroxeno que se encuentran formando glomerocristales

con tamanos de 0.13 mm.

La matriz esta constituida por vidrio de color café claro (17% en vol.) y una
proporcion importante de vesiculas (67% en vol.) con formas subredondeadas,
elongadas, aunque la gran mayoria tienen formas irregulares (Fig. 56). En general,

la escoria y los flujos de lava sur y norte de STM, poseen una mineralogia muy

similar.

Figura 56. Microfotografia del fragmento de escoria (STM-1904A). Se observa una textura porfidica y vesicular. A) la

fotografia A) fue tomada con nicoles paralelos y la fotografia B) con nicoles cruzados. Se observan que cristales de

ortopiroxeno (opx) clinopiroxeno (cpx) con formas subhedrales inmersos en una matriz compuesta por microlitos de
plagioclasa, vidrio y vesiculas (vesi).
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6.2 Geoquimica
Los resultados de los andlisis quimicos de los flujos de lava del cono Santa Martha
se compararon con datos de trabajos previos, dos muestras analizadas por Meriggi
et al. (2008), asi como dos mas reportadas por Bloomfield (1975). También se
consideraron datos geoquimicos de flujos de lava y conos circundantes. Todos los
datos considerados en esta tesis fueron recalculados libres de volatiles al 100%.

Por definicion, los elementos mayores son aquellos que se encuentran por encima
del 1% en peso de la composicién de la roca, mientras que los elementos menores
se encuentran entre 0.1-1% (Rogers y Hawkesworth, 1999). En general, los
elementos mayores y menores son expresados en términos de o6xidos y en
porcentaje en peso que incluyen al Si0,, Al,05, FeO, Ca0O, MgO y Na,0 (mayores)
y MnO, K,0, TiO,, P,0s (menores).

La clasificacion quimica de las rocas se realiz6 empleando los elementos mayores
y con base en las recomendaciones de la Unidn Internacional de Ciencias
Geolégicas (IUGS). Los resultados fueron representados en el diagrama de
variacion Na,0 + K,O0 (alcalis) vs Si0, (silice) (TAS; Le Bas et al., 1986).

En el diagrama TAS (Fig. 57), se observa que las rocas del cono STM son andesitas,
con concentraciones de silice entre 59.9-61.7% en peso y concentraciones de
alcalis de 5.5-6.9% en peso (Anexo V). Las rocas menos evolucionadas del area
corresponden con los productos emitidos por los conos Tepetzingo (LC-1169), El
Cerrito (LC-1170) y El Tezontle (219), los tres ubicados al SO del cono STM (ver
Fig. 27 para la ubicacion de las estructuras).
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Figura 57. Diagrama de dlcalis total vs silice (TAS) para la clasificacion quimica de las rocas estudiadas (Le Bas et al.
1986). La linea (A-B) divide los campos alcalino y subalcalino para las rocas estudiadas (Irvine y Baragar, 1971). Los datos
fueron recalculados libre de voldtiles con el factor de correccidn: Total del andlisis % (total del andlisis % - PXC %) (Gill,
2010). Datos de otros volcanes fueron aportados Dr. Arce Saldarfia sin publicar.

De acuerdo con la division propuesta por Irvine y Baragar (1971) la mayoria de las
rocas, incluyendo las del cono STM se encuentran en el campo de rocas
subalcalinas (Fig. 57). Solo una muestra del cono El Tezontle (219) se encuentra en

el campo de rocas alcalinas con concentraciones de 6.4% en peso.

Por otra parte, el diagrama de variacion Si0, vs K,0 (Fig. 58), ampliamente utilizado
para caracterizar rocas de arcos volcanicos debido a que usualmente el contenido
de potasio incrementa proporcionalmente con la distancia de la trinchera o
concretamente con la profundidad a la que se encuentra el slab (Gill, 2010). En los
resultados se observa que los productos del cono STM se agrupan en el campo de
la serie calcialcalina de medio potasio (1.6-1.9% en peso), solo una muestra del

cono STM (205) presenta una concentracion de 2.3% en peso, ubicandose en la
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serie calcialcalina de alto potasio. Asi mismo, las rocas del cono El Tezontle (219)
y la lava Esperanza (202) son las Unicas que se encuentran claramente en el campo

de alto potasio con contenidos de 1.7 y 2.9%, respectivamente.

1 .
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Figura 58. Diagrama de variacion K20 vs SiO2 (Peccerillo y Taylor, 1976). Se observa que los productos del cono STM
pertenecen a la serie calcoalcalina de medio potasio.

En el diagrama alcalis-hierro-magnesio (AFM) se observa que las rocas del cono
STM se agrupan siguiendo una sola trayectoria parcialmente calcoalcalina, solo una
de las muestras (205) se encuentra en el campo de rocas toleiticas debido a que
presenta un mayor enriguecimiento de FeO (Fig. 59). La tendencia desplegada por
las muestras del cono STM (Fig. 59) esta relacionada con la cristalizacién temprana
de minerales méaficos ricos en magnesio como el ortopiroxeno y clinopiroxeno (Frost
y Frost, 2014). Sin embargo, no se observa una tendencia clara de disminucién de
FeO y enriquecimiento en Aalcalis, esto probablemente se debe a que no

fraccionaron fases como anfibol, biotita y plagioclasa en estas rocas.
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Figura 59. Diagrama ternario AFM empleado para distinguir los campos de rocas toleiticas y calcoalcalinas (Irvine y
Baragar, 1971). El contenido de FeO* es total, FeO*= (0.9*Fe203t/1.11) o FeO*= (0.9*FeOt) (Gill, 2010).

También se realizaron otros diagramas de variacion de elementos mayores y
menores versus silice debido a la utilidad del Si0, como un éxido monitor de la
diferenciacion magmatica (Frost y Frost, 2014). En general, se observa que
elementos como FeO,Ca0,TiO,,Mg0,P,05, describen una trayectoria con
pendiente negativa a medida que se incrementa la silice (Fig. 60). Mientras que
otros elementos como el K,0 y Na,0, tienden a enriquecerse conforme el contenido
de silice incrementa. En cambio, el Al,0; muestra un comportamiento diferente, ya

que los datos se encuentran dispersos.
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De manera general, las rocas del cono STM tienen composiciones homogéneas, sin
embargo, cuando se comparan con muestras de otros volcanes aledafios se
observa una tendencia negativa en 0xidos de Mg0, FeO, CaO la cual, se relaciona
con la cristalizacion de clinopiroxeno y ortopiroxeno. Particularmente, se observa
que las rocas STM primero comienzan a enriquecerse en Ti0,, de 0.7%-1.0% en
peso. Asi mismo, el K,0 presenta un comportamiento de enriquecimiento gradual
de 1.6%-2.3% en peso, conforme el contenido de silice incrementa. El CaO es de
los elementos que muestra un empobrecimiento mas marcado de 6.6%-5.8% en

peso. Al igual que el empobrecimiento marcado de FeO de 7.9%-5.5% peso.

Por otro lado, resaltan los productos del cono El Cerrito (LC-1170), El Tezontle (219)
y Tepetzingo (LC-1060), ya que poseen mayores concentraciones de CaO,
MgO0,TiO, a menores concentraciones de Si0, en comparacion con los productos
del cono STM. De la misma manera, se observa que los datos del cono STM y la
lava antigua STM presentan comportamientos similares, principalmente en
Fe0,Ca0, P,0c y Na,O pero hay diferencias en la concentracién de Ti0, y K,0. En
cambio, los productos de las estructuras El Cerrito (LC-1170) y Tepetzingo (LC-
1169) presentan enriquecimientos marcados de Al,05,Fe0O,Ca0 en comparacion

con las demas rocas.

En todos los diagramas se puede observar que los productos de los conos STM,
Tepetzingo, El Tezontle, El Castillo, Tepecingo, El Cerrito y Santa Lucia no se
encuentran agrupados de manera uniforme ni despliegan tendencias de evolucion
claras, lo cual es normal ya que se trata de distintos eventos eruptivos, cuya fuente
de los magmas puede ser distinta y ademas los procesos de evolucién también

pudieron ser diferentes para cada volcan.
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Figura 61. Diagrama de variacion de #Mg vs SiO2 para las rocas estudiadas. Resalta que los productos del cono STM
presentan valores altos de #Mg= 61-64. Las muestras de STM que tienen un recuadro de color en el centro fueron
tomadas de la bibliografia de Bloomfield (1974) y Meriggi et al., (2008). #Mg= 100*MgO/(MgO + FeO) en fraccion molar
y el contenido de FeO* es total, FeO*= (0.9*%Fe203t/1.11) o FeO*= (0.9*FeOt) (Gill, 2010).

En el diagrama de #M g0 vs Si0,, se observa que los productos del cono STM son
los que presentan valores mas altos en comparacion con los otros volcanes
aledafios con valores promedio de #Mg: 63 (Fig. 61). Sin embargo, hay algunas
muestras de STM que fueron tomadas de la bibliografia y poseen valores menores,
esto puede deberse a los procesos del laboratorio en donde se llevaron a cabo los
analisis 0 a que las muestras procesadas se encontraban meteorizadas. Algunos
petrélogos proponen que los magmas parentales tienen un valor de #Mg de 68,
aungue otros autores aceptan 65 (Gill, 2010), por lo que se puede sugerir que los

magmas de STM han sido poco modificados.
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Elementos traza

Los elementos trazas son componentes de las rocas que se encuentran en
concentraciones menores a 0.1% en peso. Por lo tanto, convencionalmente sus
concentraciones en las rocas se reportan en partes por millon (ppm). Entre ellos se
incluyen los metales de transicién: Sc, Ti, V, Cr, Mn, Co, Ni, Cuy Zn, los elementos
de tierras raras: La, Ce, Nd, Sm, Eu, Gd, Tb, Dy, Ho, Er, Tm, Yb, Lu y otros
elementos incluyendo al Ba, Cs, Rb, Sr, Y, Zr, Hf, Nb, Ta, Pb, Th, U (Frost y Frost,
2014).

La importancia en el estudio de los elementos traza radica en que son altamente
sensibles durante procesos como la fusion parcial y la cristalizacion fraccionada, por
lo que pueden registrar la presencia de minerales residuales y la abundancia de
elementos en la fuente original. La correcta interpretacion de estos elementos puede
esclarecer los procesos que originaron a los magmas (Rogers y Hawkesworth,
1999).

La distribucién de los elementos traza en un sistema magmatico, también se puede
describir en términos del coeficiente de particibn que se define como: la
concentracion de un elemento en una fase mineral entre la concentracion del mismo

elemento en el fundido coexistente.

KA fundido _ Concentracion del elemento i en el mineral A

l Concentracion del elemento i en el fundido coexistente

De manera general, los elementos que tienen un valor de coeficiente de particion
>1 poseen un comportamiento compatible, por lo que son incorporados en ciertas
fases minerales, en cambio, los elementos con valores <1 son incompatibles y

tienen una afinidad mayor con el fundido (Rogers, 2015).

Los elementos incompatibles a menudo se clasifican en dos grupos: los “elementos
litéfilos de ion grande (LILE)” y los “elementos de alta carga i6nica (HFSE)”. Los

LILE estan caracterizados por poseer un radio iGnico muy grande por lo que no
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pueden ser incorporados facilmente a la estructura de la mayoria de los minerales
formadores de roca, en este grupo se incluye al K, Rb, Cs, Ba, y Sr (Rogers y
Hawkesworth, 1999; Gill, 2010). Por otra parte, los HFSE se caracterizan porque su
relacion carga idnica/radio ionico, crea un intenso campo electrostético provocando
que sean inestables en la estructura i6nica de los minerales, en este grupo se
incluyen los elementos P, Y, Yb, Lu, Zr, Hf, Ti, Th, Sn, Nb, Ta. Cabe sefalar que los
LILE son mas susceptibles a ser disueltos en fluidos acuosos producidos durante el
intemperismo, alteracibn o metasomatismo. En cambio, los elementos HFSE son
resistentes a la disolucion, siendo menos maviles en fluidos acuosos (Gill, 1981;
Gill, 2010; Rogers, 2015).

Con los datos de las muestras del cono STM se realizaron diagramas de variacion
de elementos traza (Fig. 62; Anexo V). En los cuales se aprecia que el Ce, Sr, Dy,
Y, Sc, Cr y Co despliegan una tendencia negativa conforme aumenta el SiO,,
mientras que el La, Pb, Rb y Ni muestran un enriquecimiento con el aumento en
Si0,. También resalta que los productos de los conos STM poseen altas
concentraciones de Sr (586.0-691.1 ppm), Cr (200-585 ppm) y Ni (74.0-93.2 ppm) y
bajas concentraciones de Dy (3.2-3.5 ppm) y Sc (13.0-14.9 ppm) (Anexo V).

Los productos del cono STM despliegan enriguecimientos relativos de Pb (6.0-8.83
ppm), Rb (39.7-46.0 ppm) y Cr (167.0-585.3 ppm) y bajas concentraciones de La
(23.9-26.2 ppm), Sc (13.0-14.9 ppm), Dy (3.2-3.5 ppm), e Y (14.0-19.9 pm), en
comparacion con las estructuras de El Tezontle, El Cerrito, El Castillo y Santa Lucia.
Llama la atencion que los productos del cono STM vy la escoria STM despliegan
comportamientos similares en los elementos de La, Ce, Sr, DY, Y, Co, Nl y Rb. Asi
mismo, los productos del cono STM y Tepetzingo, presentan las concentraciones

mas bajas de Y, Dy y Sc, entre las rocas estudiadas (Fig. 62).
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Figura 62. Diagramas de variacion de elementos traza (ppm) vs silice (%peso) de las rocas estudiadas. Resaltan los
productos del cono El Castillo, El Cerrito y Tepecingo que poseen las mayores concentraciones en la mayoria de
elementos trazas.

Diagramas multielementos

En los diagramas multielementales normalizados con los valores del manto primitivo
(Sun y McDonough, 1989) se observa que las rocas del area de estudio presentan
patrones tipicos de arcos volcanicos continentales (Fig. 63; Pearce, 1983; Saunders
et al., 1991; ver capitulo VIlI: Génesis de magmas). Las rocas presentan altas
concentraciones de LILE, altamente moéviles como Cs, Rb, Ba, Ky Sr, poseen una
fuerte anomalia positiva de Pb y enriquecimientos de otros elementos altamente
incompatibles como Th, U y Nd. Resalta que los HFSE y REE estan en menores

proporciones respecto a los LILE, esto es notable en las fuertes anomalias
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negativas de Nb, Ta, Ce, P y Ti. Sin embargo, elementos como Ti, Dy, Y, Yby Lu

se encuentran mas empobrecidos (Fig. 63).

1000 =D DT T T s Tepetzingo {) SantaLucia O El Tezontle
= A El Castillo ¢ Escoria STM -+ El Cerrito
- 1 Cono STM @ Tepecingo
100 =
10 = ==
1 1 1 ¢ ¢ &+ 1 &+ &- 011111l

Rb Th Nb K Ce Pr P Zr Eu Dy Yb
Cs Ba U Ta La Pb Sr Nd Sm Ti Y Lu

Figura 63. Diagrama de elementos traza normalizados con los valores del manto primitivo (Sun y McDonough, 1989).
Resalta un enriquecimiento relativo en los LILE para todas las rocas y una prominente anomalia positiva de Pb en las
rocas de STM y cono El Castillo.

En la figura 63 se aprecia que los productos del cono STM y Tepetzingo son de los
gue presentan enriquecimientos en los elementos LILE, Th, Uy Pb, en cambio, las
anomalias negativas de Nb, Ta, Ce y Ti no son tan pronunciadas como lo son para
los productos de El Cerrito y Santa Lucia. Sobresale que los productos del cono El
Cerrito son los que presentan la menor concentracion en la mayoria de los
elementos incompatibles con excepcion del Y, Yb y Dy. Ademas, los productos de
El Cerrito son los Unicos que presentan una anomalia negativa de Zr y una positiva
de Y. Las anomalias negativas de Nb y Ta son una caracteristica comun de muchos

magmas de arcos continentales (Gill, 2010).




Tierras raras

Las tierras raras (REE) son una serie de elementos que comprenden del nimero
atomico 57 al 71 es decir, de lantano (La) a lutecio (Lu) (Fig. 64). A menudo, el itrio
(Y) también es considerado dentro de este grupo ya que posee un radio idnico muy

similar a las tierras raras de radio i6nico grande (Rollinson, 1993; Gill, 2010).
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Figura 64. Diagrama de elementos de tierras raras normalizado con los valores de una condrita (Sun'y McDonough,
1989) de las rocas estudiadas. Resalta el enriquecimiento de las tierras raras ligeras en comparacion con las tierras raras
pesadas para todas las muestras.

En general, las REE que poseen un niumero atémico bajo son denominadas tierras
raras ligeras (LREE), mientras que las tierras raras con numero atdbmico mas alto
son designadas como tierras raras pesadas (HREE), el samario (Sm) es el elemento
gue marca el término medio entre los dos grupos de tierras raras (Rollinson, 1993).
Cabe sefialar que los elementos de tierras raras son considerados de los elementos

traza los menos solubles, por lo que son relativamente inmoviles durante el
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intemperismo, metamorfismo de bajo grado y alteracion hidrotermal (Rollinson,
1993).

Para las muestras estudiadas se realizaron diagramas de tierras raras normalizados
con los valores de una condrita, debido a que estas rocas primitivas son la mejor
representacion de las concentraciones medias de elementos no-volatiles durante la
formacién del sistema solar (Rollinson, 1993; White, 2005). En la figura 64 se
observa que todas las rocas exhiben un enriquecimiento relativo en las tierras raras
ligeras con respecto a las tierras raras pesadas para los productos del cono STM.
En general, todas las rocas graficadas muestran una anomalia negativa en la
concentracion de Eu, mientras que las tierras raras pesadas exhiben un patrén
relativamente plano. Este patrén se observa menos marcado en los productos del
cono El Cerrito y El Tezontle, que muestran un patron mas plano en las tierras raras
ligeras y un menor empobrecimiento en las concentraciones de tierras raras

pesadas.

Por otra parte, resaltan los productos de los conos Tepetzingo y Tepecingo, ya que
poseen las concentraciones mas altas de tierras raras ligeras y pesadas. Ademas
de comportarse de manera similar, ambos presentan una anomalia negativa en la

concentracion de Eu.

Llaman la atencién los productos de los conos Santa Lucia y El Cerrito, debido a
que son los Unico que muestra una anomalia negativa en la concentracion de Ce y
presenta menores enriquecimientos en las concentraciones de tierras raras ligeras.
A su vez EIl Cerrito posee mayores concentraciones en las tierras raras pesadas,
formando un patron relativamente plano con respecto a las demas rocas. De
acuerdo con Patino et al. (2003), la anomalia de Ce en este tipo de rocas puede ser
un reflejo de la movilizacion de REE en fase trivalente durante procesos de

intemperismo.

92



7 Discusioén

7.1 Presion y temperatura del magma
Las condiciones de presion y temperatura del magma fueron calculadas mediante
el geotermobarometro de dos piroxenos (Putirka, 2008) y clinopiroxeno-liquido
(Putirka et al., 2003; Putirka, 2008; Neave y Putirka, 2017). También se estimé el
contenido de H,0 en el magma, empleando los higrémetros propuestos por Putirka
(2008) y el de Waters y Lange (2015). Estos modelos se construyen mediante
regresiones lineales de datos experimentales de fusién parcial, donde las fases
minerales cristalizan en un intervalo de presiones y temperaturas a partir de

diferentes fundidos de composiciones quimicas conocidas (Putirka et al., 2003).

Para usar estos modelos fue necesario determinar la composicidon quimica de las
principales fases minerales de las rocas de STM (plagioclasa * ortopiroxeno *
clinopiroxeno) y del vidrio de la matriz. Los analisis de la quimica mineral se
realizaron en tres secciones pulidas empleando una microsonda electronica JEOL
modelo JXA-8900R en el Laboratorio Universitario de Petrologia (LUP) del Instituto
de Geofisica de la UNAM, bajo la supervision del Ing. Carlos Linares Lépez.

Las secciones pulidas STM-1903 y STM-1904-B corresponden al flujo de lava Il
que fue emitido hacia el sector sur y la seccién pulida STM-1906 pertenece al flujo
de lava VII que se emplaz6 hacia el sector norte (Ver Fig. 24B para las distintas
unidades de lava). Los analisis se realizaron en los centros y bordes de 11 cristales
de clinopiroxeno y 17 de ortopiroxeno, con el fin de identificar variaciones
composicionales (Fig. 65). También se analizaron microfenocristales vy

microcristales de plagioclasa.

Asi mismo, se analizaron cristales de clinopiroxeno que conforman las coronas de
reaccion (STM-1903 y STM-1906). Como ya se mencion6 en el capitulo de la
petrografia, las coronas de reaccion en las rocas de STM no se encuentran

rodeando ningun cristal, en su lugar presentan un hueco en el centro. Sin embargo,
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estos cristales de clinopiroxeno tienen un interés particular, pues en otros volcanes
del CVSC se han encontrado coronas muy similares rodeando xenocristales de
cuarzo (Wittich, 1919; Bloomfield, 1975; Marquez et al., 1999; Meriggi et al., 2008;
Meza, 2020), y su origen se ha atribuido a procesos de asimilacion de rocas de la

corteza superior.

Figura 65. Ay C) Microfotografias con nicoles cruzados con microscopio petrogrdfico; B y D) Fotografias tomadas con la
microsonda electronica. Se pueden observar algunos de los centros (puntos amarillos) y bordes (puntos blancos) que fueron
analizados. En Ay B se observa un cristal subhedral de ortopiroxeno con disolucion en el centro y bordeado por cristales
de clinopiroxeno. En Cy D se aprecia un aglomerado de cristales de ortopiroxeno subhedrales.
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Una vez obtenidos los analisis de la quimica mineral, se corroboré que los
resultados presentaran valores coherentes con las composiciones esperadas de
cada mineral y que la suma total de 6xidos mayores se encuentre en un rango de
97.5-101.0% en peso.

Dos piroxenos

Debido a que las rocas estudiadas contienen cristales de clinopiroxeno y
ortopiroxeno, es posible aplicar de manera adecuada el geotermobarémetro de dos
piroxenos de Putirka (2008). Para ello fue necesario comprobar el equilibrio (K;)
entre los cristales de orto y clinopiroxeno basado en el intercambio de Fe-Mg

mediante la siguiente ecuacion.

Kq(Fe — Mg)Px=oP% = (X{D¥ /X7P%) [ (XoE™ 1 XF5).

Donde X:2* y X;P* es la fraccién molar de hierro en clinopiroxeno y ortopiroxeno
respectivamente. Los autores determinaron un valor de Kd= 1.09 +0.14 para 311
datos experimentales. Por lo tanto, se realizé la misma prueba para los piroxenos
estudiados con el fin de descartar aquellos datos que no pasen esta prueba de

equilibrio y obtener valores confiables (Fig. 66).
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Figura 66. Diagrama de equilibrio para el modelo de dos piroxenos, donde Kd (Fe-Mg) = 1.09 +0.14. Los datos dentro del
drea delimitada por las lineas de incertidumbre estdn en equilibrio.
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Putirka (2008) menciona que, de todos los geotermdmetros basados en el modelo
de dos piroxenos, el mas preciso es el formulado por Brey y Kéhler (1990). Por lo
gue realizé una nueva calibracion basada en el coeficiente de particion de enstatita
+ ferrosilita (Fm,Si,0 = EnFS; FmO = FeO + MgO + MnO) entre clinopiroxeno y
ortopiroxeno que aumenta la precision y esta definido por la siguiente expresion
(ecuacion 36 en Putirka, 2008):

cpx

X
=112- 1.961n< f,’;is) — 3.3 (XP") — 25.8(XPegrs) +33.2 (Xph1) — 23.6(Xpe)

a
EnFs

10*
T(°C)

—2.08(X;h") — 8.33(Xpr ") — 0.05P (kbar)

Como se observa, el geotermémetro es dependiente de la presién, por lo tanto,
también se aplicé un geobarémetro que es dependiente de la temperatura, el cual

esta definido por (ecuacion 39 de Putirka, 2008):

P(kbar) = —94.25 + 0.045T(°C) + 187.7 (X{hv ) + 246.8 (X0 o, ) — 212.5(X7P)

66

1.
+127.5(agh") — o 69.4(Xzh7) — 133.9(a;t™)

Los términos X es la fraccion molar de enstatita en ortopiroxeno, X, es el

cpx

contenido de Al (VI) en ortopiroxeno y ap;” es la actividad del diopsido en

clinopiroxeno definido por:
ap; = Xeg )/ Keg. + 05X, 07 + 0.5 X200 + X0 + X305).
El téermino K; esta definido por

Kp = Xcg' / (1-Xcq)

Para mas detalles de las variables en las ecuaciones consultar el trabajo de Putirka
(2008).
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Ambas ecuaciones se resolvieron simultdneamente mediante calculos iterativos
para estimar la presion y la temperatura. Adicionalmente, todos los clinopiroxenos
de las rocas STM, poseen #M g°P*=78-87. Esto es importante pues se ha visto que
el geotermdémetro arroja mejores resultados para sistemas magmaticos con #M g<P*
>0.75 (Putirka, 2008). De esta manera, los resultados obtenidos (Tabla 4) para el
flujo de lava Il (sector sur), indican una temperatura de 1006 +17°C y una presién
de 5.2 £0.4 kbar (~19.6 km de profundidad) en los centros de los cristales, mientras
que en los bordes se obtuvo una temperatura de 980° £13°C con una presion de
3.7 £0.6 kbar (~13.9 km de profundidad).

Para el flujo de lava VIl (sector norte) la temperatura calculada en los centros fue de
1013 +8°C a una presion de 4.4 £0.5 kbar (~16.6 km de profundidad), la temperatura
en los bordes fue de 1004 +7°C, mientras que la presion calculada fue la misma de
4.4 £0.5 kbar.

Higrometro de plagioclasa

Para determinar el contenido de H,0 en el magma se utilizd la composicion quimica
de microfenocristales de plagioclasa, sin embargo, solo se realizé un analisis por
cada cristal (presumiblemente en los bordes) debido a las pequeiias dimensiones
de éstos. El equilibrio en el modelo de Putirka (2008), se basa en el coeficiente de
intercambio de anortita—albita con el liquido residual (vidrio) y puede ser calculado

mediante la siguiente expresion:
1-lig _ pl yliq lig pl liq lig
Ky(An — Ab)PT™ = (XAbXAlOLSXCa /XAnXNaOO_SXSiOZ)'

Donde x¥} y X*! es la fraccién molar de albita y anortita en la plagioclasa. Putirka
(2008) calculd un valor de kd = 0.1 +0.05 para 390 experimentos (la mayoria
hidratados) a T<1050°C. Con base en este valor se calculd el equilibrio para las

plagioclasas de las rocas STM (Fig. 67).
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Figura 67. Diagrama de equilibrio para el modelo de plagioclasa-liquido (Putirka, 2008). Se realizé un previo filtrado de los
datos para considerar solamente los datos en equilibrio (campo definido por las lineas punteadas). Asi mismo, se pueden
observar dos posibles poblaciones de microfenocristales de plagioclasa, la primera muestra un rango de temperatura de
890-920°C y la otra de 960-980°C.

De esta manera, el higrémetro de plagioclasa (ecuacion 25b en Putirka 2008)

considera la siguiente expresion:

l
H,0(% en peso) = 25.95 — 0.0032T(°C) ln< I quf"Z T 2) —18.9(Xyd
XCaO (XAIOLS) (XSL'OZ '

+14.5(X 12

vbo) — 40.3(Xpd,) +5.7(X5)? + 0.108 P(kbar)

Es importante notar que el higrémetro es dependiente de la temperatura y de la
presion. Por lo tanto, se empled la presion obtenida en los bordes de los cristales
con el método de dos piroxenos (3.7 kbar y 4.4 kbar). La ecuacion del higrémetro
se solucioné simultaneamente con el geotermémetro plagioclasa-liquido que a su
vez es dependiente del contenido de agua y esta definido por (ecuacion 23 en
Putirka, 2008):
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10* X2

—612—0257ln< )—3166 (x49.) —3.137 (%>
- : lig lig lig : Cao : liq lig
T(K) XCaO (XAlol_s)z(Xsioz 2 XA101_5 + Xsio2

+1.216 (X21)2 — 2.475x1072(P(kbar)) + 0.2166(H,01%)

pl _ ypl pl pl pl pl _ ypl pl pl pl
Donde Xy, = Xcao/Xcao + XnaogsXk06s) Y Xab = XNaoes/ Xcao T XnaosXko,s) €S 12

fraccion molar de anortita y albita en la plagioclasa.

Ambas ecuaciones fueron resueltas simultdneamente mediante calculos iterativos
para obtener los valores de temperatura y contenido de agua. Los resultados
obtenidos muestran una temperatura de 948°C +28°C y un contenido de H,0 de 4.8
+1.6 % en peso para el flujo de lava lll (sector sur). Para el flujo de lava VIl (sector
norte) se obtuvo una temperatura de 915 +27°C y un contenido de H,0 de 4.0 £1.5

% en peso (Tabla 4).

Waters y Lange (2015) y Lange et al. (2009) también propusieron un higrometro con
base en 214 experimentos, de los cuales 107 fueron hidratados y 107 anhidros con
un error de 0.35 % en peso. Para el modelo, la constante de equilibrio esté definida

por la expresion:

all’quido qSristal
_ CaAZZSiZOS NaAlSi308
In(kd) = In liquido +1In cristal

NaAlSi308 CaAIZSi203
acl:iqu Siy0 afiEsizo
Donde | <222 ( Nadithy 8) son términos que relacionan la fraccion molar de
ANaAlSiz0g Acaal,siy0g

anortita y albita y los coeficientes de actividad. En ambos términos los coeficientes
de actividad fueron determinados por las autoras con el programa THERMOCALC
(Waters y Lange, 2015).

Por otra parte, el higrometro también esta basado en la reaccion de intercambio de

anortita-albita con el liquido magmatico y esta definido por la siguiente ecuacion:
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12

H,0 (% enpeso) =m'x+a" + T + X x;d;"”

Donde a, b,y d; son parametros ajustables durante los experimentos del modelo
plagioclasa-liquido, x; es la fraccion molar de los componentes (SiO,,Al,05,
etcétera), “i” esta definido por i = 1 a n, donde n es el nimero de componentes. El

término b/T es un factor que agrega la dependencia del H,0 con la temperatura y

“ ” L4 H . 1 7 -
el factor “m” esta definido por m = - Para mas detalles de las variables

H,0

consultar a Waters y Lange (2015).

Dado que el higrometro de Waters y Lange (2015) requiere una presion y una
temperatura como datos de entrada, se emplearon las condiciones calculadas en
los bordes de los cristales con el método de dos piroxenos (Putirka, 2008). Es decir,
3.7 kbar y 980°C para el flujo de lava Ill (sur), asi como 4.4 kbar y 1004 °C para el
flujo de lava VII (norte). Los resultados arrojaron un contenido de H,0 de 4.0 £1.9

% en peso para el flujo de lava lll y de 1.8 £0.7 % en peso para el flujo de lava VII.

Tabla 4. Condiciones de Py T del magma STM

Flujo de lava # Datos Textura Condiciones Modelo
T(°C) P (kbar) H20 (%peso)

Dos piroxenos
Il (Sur) 12 Centros 1006 +17 5.2+0.4 (Putirka, 2008)

14 Bordes 980 +13 3.7 +0.6

Clinopiroxeno-
12 Centros 932+6 4.6+1.0 liquido

(Putirka, 2008)
10 Bordes 929 +4 4.310.6

Geotermémetro-
Higrémetro de
plagioclasa
(Putirka, 2008)

39 948 +28 48 1.6

Higrometro de
plagioclasa
39 40119 (Waters y Lange,
2015)

100



Corona Clinopiroxeno-

11 de 912 +15 2.8 1.0 liquido
reaccién (Putirka, 2008)
VIl (norte) 7 Centros 101338 4.4205 Dos piroxenos

(Putirka, 2008)
Bordes 1004 +7 4.4+0.5

Clinopiroxeno-
- - - - liquido
(Putirka, 2008)

Geotermoémetro-
Higrometro de
plagioclasa
(Putirka, 2008)

16 915 +27 4015

Higrometro de
plagioclasa
(Waters y Lange,
2015)

16 1.8 +0.7

Recapitulando, para el flujo de lava lll, se obtuvieron contenidos de H,0 similares
con ambos métodos 4.8 +1.6 % en peso (higrometro de Putirka, 2008) y 4.0 £1.9 %
en peso (higrometro de Waters y Lange, 2015). En cambio, para el flujo de lava VII
los resultados fueron muy distintos, con el modelo de Putirka (2008) se obtuvo 4.0
+1.5 % en peso, mientras que con el modelo de Waters y Lange (2015) result6 1.8
+0.7 % en peso (Tabla 4).

A pesar de que ambos higrometros se basan en el coeficiente de intercambio de
anortita—albita, las ecuaciones fueron calibradas con diferentes bases de datos. Asi
mismo, el modelo de Waters y Lange (2015) fue calibrado con datos cuyas
presiones maximas corresponden a 3.5 kbar, siendo una presion menor a la
obtenida para el flujo de lava VIl con el método de dos piroxenos (4.4 kbar) y que
fue empleada como un dato de entrada para el calculo del agua con este modelo.

Por lo tanto, estos factores pueden ser la razon de las discrepancias en el contenido
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de H,0 en el flujo de lava VII. Por lo anterior, se considera que los resultados

obtenidos mediante Putirka (2008) son los mas precisos para este trabajo.

Contenido de H,0 en volcanes de México
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Figura 68. Grdfica de barras que muestra el contenido de H20 en diferentes volcanes monogenéticos del centro de México.
Particularmente, dentro de los Campos Volcdnicos Sierra Chichinautzin (CVSC) y Michoacdn-Guanajuato (CVMG). Las
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referencias de los datos de cada volcdn se encuentran en la tabla 5.

En la figura 68, se muestra una comparacion de datos de contenido de H,0 en
diferentes volcanes monogenéticos del Campo Volcanico Sierra Chichinautzin
(CVSC) y Campo Volcanico Michoacan-Guanajuato (CVMG). Cabe destacar que el
resultado obtenido en este trabajo es consistente con otros valores obtenidos en
volcanes del CVSC como el cono Tuxtepec y Pelagatos o con el Metate, Jorullo, La
Loma y Paricutin del CVMG, algunos de ellos incluso obtenidos mediante otra

metodologia como las inclusiones de vidrio (Tabla 5).
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Tabla 5. Condiciones de presion, temperatura y H20 para distintos volcanes

P

H20 (%

Volcan (kbar) T (°C) peso) Mineralogia Método Fuente
ST™M 5.2 1006.00 4.80 Opx + Cpx = Pg Higrémetro-pg
Xitle . - 1.30 Ol + Pg 1. Vidrio-ol V&;{;’?gt%é’g
Tepetlapa - - 3.20 - I. Vidrio-ol V&;{;’?g};%g?)
Tuxtepec - - 5.20 - I. Vidrio-ol V\(/:;{;/?:,n;%g?)
Las Tetillas - - 3.60 - I. Vidrio-ol V\(/:a?{;/c?:,tzzgi’u
Jumiltepec - 3.00 - I. Vidrio-ol V&;{;’?g’tzségs
Pelado 1.70 1175.00 2.75 Ol £ Pg + Aug * Hip I. Vidrio-ol Vazquez, A. 2017
Pelagatos ~ 6.00 120000  5.20 Ol + Cpx + Pg 1. Vidrio-ol Guilbaud etal.
Metate lote 1 6.10  972.00 6.10 Hbl + Pg Higrémetro-hbda Che‘z’gel'gt al.
Metate lote 2 8.00 1176.00  3.50 Ol+Opx+Cpx+Pg  Higrémetro-plg Che‘z’gel'gt al.
Paricutin 1 2.45 1160.00 4.00 Ol + Pg * Cpx + Opx I. Vidrio-ol Luhr, 2002
Paricutin 2 - - 4.50 Ol £ Pg £ Cpx + Opx I. Vidrio-ol Johnzsggget al.
Jorullo ; ; 5.70 Pg + Ol + Cpx 1. Vidrio-ol J°h“238899t al.
San Juan - - 2.40 - I. Vidrio-ol Johnzsggget al.
Hungaro - - 3.80 - I. Vidrio-ol Johnésggget al.
Astillero . . 3.80 . 1. Vidrio-ol Johnson etal
San Miguel - - 3.70 - 1. Vidrio-ol Johnson etal
El Pel6n . . 3.60 . 1. Vidrio-ol Jonson et al
La Loma - - 4.60 - I. Vidrio-ol John;‘ggget al.
Hoya Alvarez - - 0.70 - I. Vidrio-ol JOhn§8896t al.
Lavas infiemillo  8.00 118600 040  O'F Hi‘_’;ﬁfg *PY  igrémetro-pg  Reyes, N (2020)
M‘\i/'?s;fatas 240 101720  1.38 Hip + Aug + Pg Higrémetro-pg  Reyes, N. (2020)
Malpais Prieto 4.60 1092.00 2.80 Opx + Pg + Opac Higrometro-pg Reyes, N. (2020)
El Capaxtiro 5.00 1065.00 2.30 Hip + Aug + Pg Higrometro-pg Reyes, N. (2020)

Ol=olivino; Aug=augita; Hip=hiperstena; Pg=plagioclasa; Cpx=clinopiroxeno; Opx=ortopiroxeno; |. Vidrio= inclusiones de vidrio
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Clinopiroxeno-liquido

Recientemente, Neave y Putirka (2017) calibraron un barémetro de clinopiroxeno-
liquido, con base en 113 experimentos con datos saturados en clinopiroxeno +
olivino + plagioclasa + ortopiroxeno + espinela. Este modelo se basa en la
incorporacion de jadeita dentro de clinopiroxeno, ya que la jadeita es un mineral
fuertemente dependiente de la presion (Putirka et al., 1996)

El geobarometro es aplicable para composiciones que van desde ultrabasicas a
intermedias, en un rango de presiones de 0.001-20 kbar y temperaturas de 950-
1400°C, asi como para fundidos anhidros e hidratados. El barémetro estéa definido

por la siguiente expresion:

P(kbar) = —26.27 + 39.16

T(k) X
In
X

104 lig Xliq (Xliq

2) — 4.22In(X5PY,
SiOz)

NaOg s AlOy 5
+78.43X10 4+ 393.81(x}14, X149 2

Dado que el barémetro es dependiente de la temperatura, se puede combinar con
un termdémetro que sea dependiente de la presién. De acuerdo con Neave y Putirka
(2017) el termémetro mas preciso de clinopiroxeno-liquido esta definido por la
ecuacion 33 de Putirka (2008):

10% cpxXliq lig ) .
7o = 753 - 0.141n (%) +0.07(H,017) — 14.9(X¢dp Xsih,)
DiHd“*Na“ Al

—0.08In(Xpd,
—3.62(Xydy, . + Xga ) — 1.1(#Mg0"a) — 0.18In(Xh%,) — 0.027P (kbar)

Para el flujo de lava lll, los resultados en los centros de cristales despliegan una
presion de 4.6 £1.0 kbar (~17.3 km) y una temperatura de 932 +6 °C, valores
parecidos a los obtenidos con el geotermobarometro de dos piroxenos. En los

bordes se calculé una temperatura de 929 +4°C y una presion de 4.3 +0.6 kbar
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(~16.2 km). Al aplicar las férmulas a los datos de clinopiroxeno-vidrio para el flujo
de lava VII, no se obtuvieron condiciones de presion y temperatura coherentes por

lo que fueron descartados.

Las condiciones de P y T calculadas con clinopiroxeno-liquido son ligeramente
inferiores a las obtenidas con el método de dos piroxenos (Tabla 4). Es posible que
estas discrepancias se deban a dos factores: el primero es que de acuerdo con las
observaciones petrograficas los clinopiroxenos cristalizaron después de los
ortopiroxenos. Esto es evidenciado porque los cristales de ortopiroxeno presentan
un sobrecrecimiento en los bordes de cristales de clinopiroxeno. Asi mismo, los
cristales de clinopiroxeno generalmente no muestran texturas de desequilibrio,
mientras que los cristales de ortopiroxeno, frecuentemente presentan bahias de
disolucién y bordes corridos, que sugieren un desequilibrio con las etapas finales
del magma mientras, que los clinopiroxenos probablemente eran estables. La
segunda razon, y tal vez la mas importante, es que los pares de cristal-liquido

empleados no se encuentren en equilibrio (Fig. 69).
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Figura 69. Diagrama de equilibrio para el modelo de clinopiroxeno-liquido. Kd (Fe-Mg) = 0.28 +0.08. Se observa que los
datos de clinopiroxenos del flujo de lava Ill (sur) no se encuentran en equilibrio con el liquido residual. Los datos del flujo
de lava VIl no se consideraron porque arrojaron errores grandes en los resultados.
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Neave y Putirka (2017) proponen que los datos a menudo estan en desequilibrio
porque los clinopiroxenos pueden ser muy primitivos para estar en equilibrio con las
etapas finales del liquido residual (vidrio). Ademas, el magma pudo haber
presentado procesos de mezcla (o contaminacion) provocando un cambio en la
composicion original. A pesar de eso, los autores también mencionan que si la
suma de todos los componentes (DiHd: Diopsido + Hendenbergita, EnFs: Enstatita
+ Ferrosilita, CaTS: Ca-Tschermakita, Jd: Jadeita, CaTi: CaTiAl206) arroja un valor
cercano a 1, se puede inferir que los datos estan en equilibrio (Putirka et al., 2003;
Neave y Putirka, 2017). En ese sentido, todos los datos empleados en este método

si cumplen con ese requerimiento.

Sin embargo, dado que el método de dos piroxenos considera el equilibrio entre
cristal-cristal (clinopiroxeno-ortopiroxeno) y todos los datos considerados se
encuentran en equilibrio, se asume que las condiciones obtenidas por el método de
dos piroxenos son mas robustas para las etapas iniciales del magma (Fig. 70; Tabla
4).
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Figura 70. Grafica de temperaturas calculadas con los diferentes geotermémetros. Se observa que el lote de magma-2

(norte) tiene un rango ligeramente mayor que el lote de magma 1 (sur). D-P: Dos piroxenos, C-L: Clinopiroxeno-liquido, P-
L : Plagioclasa-liquido.
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El método de clinopiroxeno-liquido (Neave y Putirka, 2017) también se aplic6 a
cristales de clinopiroxeno que conforman las coronas de reaccion (Fig. 71 B, C, D).
Por desgracia, la mayoria de los cristales no se encontraron en equilibrio, sélo
algunos que arrojaron una temperatura de 912 15 °C y una presion de 2.76 +1.0
kbar (~10.1 km; Tabla 4).

Como ya se menciond anteriormente, estas coronas han sido observadas en otras
rocas del CVSC alrededor de xenocristales de cuarzo (Fig. 71 E y F), pero en las
rocas de STM todas estas coronas presentan un hueco en el centro, sin rastro de
algun tipo de xenocristal. Aun asi, es claro que estos cristales de clinopiroxeno
nuclearon como resultado de una reaccién entre el magma y un componente

externo (xenocristal).

Por ello, lo mas probable es que si estos xenocristales fueron de cuarzo o fases de
baja temperatura, se pudieron haber disuelto por completo debido a la alta
temperatura del magma STM (1006 — 1013 °C temperatura calculada en los centros

de los cristales de piroxeno).
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Figura 71. Microfotografias tomadas con el microscopio petrogrdfico. A) Cristales de ortopiroxeno con sobrecrecimiento
en los bordes de clinopiroxeno (ldmina STM-1904-B). B) Aglomerado de cristales de clinopiroxeno (ldmina STM-1906) muy
similar a las coronas de reaccion observada en otras rocas de las lavas STM, resaltan unos huecos subredondeados con
fragmentos de vidrio de color café claro, probablemente debido a la fusion de fases de baja temperatura. C) Corona de
reaccion constituida por cristales de clinopiroxeno (ldmina STM-1901), resalta que el centro de la corona estd vacio, a
diferencia de algunas coronas encontradas en otras rocas del CVSC que se encuentran rodeando cristales de cuarzo. D)
Aglomerado de cristales de clinopiroxeno, se observa que también hay un hueco con forma subredondeada donde
probablemente hubo un xenocristal (Idmina STM-1903). E y F ldminas delgadas tomadas de Meza (2020). Ambas son
muestras de lava del cono Tezontepec en el CVSC. En ambas microfotografias se observan xenocristales de cuarzo rodeados
por una corona constituida por cristales de clinopiroxeno.
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En la figura 72 se graficaron las condiciones de P y T calculadas con los
geotermometros y geobarémetros mencionados. Resalta que los datos
correspondientes con el flujo de lava Il (sur) registra un intervalo de 4.3-5.2 kbar y
de 929-1006 °C. Mientras que el flujo de lava VIl tiene un solo intervalo de presion
restringido a 4.4 kbar, con un intervalo corto en temperatura de 1004-1013 °C (Tabla
4).

P-T del magma
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Figura 72. Diagrama de presion y temperatura calculados con los distintos geotermobarémetros. Los simbolos de color
amarillo son datos del flujo de lava Ill (sur), mientras que los simbolos de color azul representan los datos del flujo de lava
VIl (norte).

7.2 Modelo Eruptivo
Empleando los resultados de los geotermobarémetros se calcularon las

profundidades del magma con la ecuacién de la presion litostéatica.

Pn = pgh

Donde B, es la presion del reservorio, p es la densidad promedio de las rocas sobre
el reservorio o lote de magma (en este trabajo se consideré una densidad promedio

de la corteza superior de 2700 kgm~3; Roberge et al., 2009), g es la aceleracion
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gravitatoria de 9.807ms~2? y h es la profundidad de emplazamiento (m) siendo

equivalente al espesor de las rocas sobreyacentes (Jaupart, 2000; Gill, 2010).

El cono Santa Martha fue alimentado por un magma generado en la cufia del manto,
que se estaciond dentro de la corteza y cristalizé piroxenos. Este magma se
encontraba a una profundidad de 19 km (5.2 £0.4 kbar) con una temperatura de
1006 +17°C (condiciones calculadas en los centros de los piroxenos; Fig. 73-1).
Posteriormente, este magma se separd en dos lotes, uno de los lotes ascendio
hasta una profundidad de 13.9 km (3.7 £0.6 kbar) en donde continuaron creciendo
los cristales de piroxeno a una temperatura de 980 +13°C (valores calculados en los
bordes de los cristales; Fig. 73-2). Desde esta profundidad el magma ascendié hasta
la superficie con un contenido de H,0 de 4.8 £1.6% en peso y con la disminucion
de la temperatura inici6 la cristalizacion de plagioclasa a 948 +28°C, posiblemente
también como un evento previo a la erupcion que produjo a los flujos de lava del
sector sur (FLS: I, I, Ill) (Fig. 73-3).

El segundo lote que magma se estacion6 a 16.6 km (4.4 £0.5 kbar), en donde
cristalizaron piroxenos a una temperatura de 1013-1004 +8°C (condiciones
calculadas en centros y bordes de los cristales; Fig. 73-2, 3). Es probable que este
magma haya hecho erupcion en un tiempo diferente, separado por un tiempo
considerable (meses o0 afios). Asi mismo, se traté de un magma que ascendié hacia
la superficie por otro conducto y se encontraba mas somero y mas desgasificado
con un contenido de H,0 de 4.0 £1.5% en peso (Fig. 73-2, 3). La temperatura,
obtenida de los cristales de plagioclasa indica que estos cristalizaron a una
temperatura de 915 £27°C por lo que es posible que igualmente se hayan formado
momentos antes de la erupcién, cuando el magma ascendié hacia la superficie y

origind a los flujos de lava del sector norte (1V, V, VI, VII, VIII; Fig. 73-4).
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Figura 73. Modelo esquemdtico para el magma (flujos de lava sur y norte). Asi mismo, se muestra la secuencia de

ascenso del magmay las profundidades en las que se encontraba, de acuerdo con los resultados de
geotermobarometria. El Recuadro verde representa la posible profundidad de rocas carbonatadas del basamento cuya
evidencia fue el xenolito de skarn encontrado en un flujo de lava del sur (STM-1904B) (modificado de Murcia et al. 2019).
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En ambos lotes de magma se observa que hubo procesos de asimilacién de la
corteza evidenciado por xenolitos y coronas de reaccion constituidas de cristales de
clinopiroxeno. Sin embargo, solamente en el lote de magma sur se logré determinar
la profundidad de las rocas asimiladas, las cuales son ricas en cuarzo y se
encuentran a una profundidad cercana a los ~10 km. Esto con base en los
resultados obtenidos al aplicar el geotermobarometro de clinopiroxeno-liquido en

los cristales que constituyen las coronas de reaccion.

7.3 Viscosidad
La viscosidad de un magma es una de las propiedades fisicas mas importantes, ya
que controla procesos como el transporte, la cristalizacion y el comportamiento
explosivo o efusivo de una erupciéon (Russell et al., 2002; Giordano y Dingwell,
2003a).

Se han propuesto algunos modelos para calcular la viscosidad de fundidos
silicatados (1,;4), aunque calibrados con una base de datos limitada (menos de 2600
experimentos) y la mayoria a altas temperaturas (Shaw, 1968; Bottinga y Weill,
1972; Russell et al., 2002). Con base en estos primeros modelos, se determiné que
la viscosidad posee una dependencia de la temperatura de tipo Arrhenius, es decir
que la relacién log (n) vs 1/T, describe un comportamiento lineal (Shawn, 1968;
Bottinga y Weill, 1972).

El desarrollo de modelos mas robustos (Hess y Dingwell, 1996; Giordano y Dingwell,
2003b) han permitido visualizar que la viscosidad de los fundidos silicatados, en
realidad describe un comportamiento no-Arrhenius (Dingwell et al., 2004) por lo
tanto, los modelos previos tienen un error importante cuando se calculan valores de

viscosidad para bajas temperaturas (Giordano y Dingwell, 2003b).

El modelo de Giordano et al. (2008) es multicomponente y se basa en multiples
mediciones experimentales que abarcan un rango amplio de temperaturas y

composiciones, incluyendo componentes volatiles como el H,0 y F. Para esto, se
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utilizaron 1774 experimentos (Giordano et al., 2008) y la viscosidad fue calculada
mediante la ecuacion de Vogel-Tammann-Fulcher (VTF; Vogel, 1921; Fulcher,
1925; Tammann et al., 1926; Giordano et al., 2008).

B

logn =(A +T(K)—C

)

El modelo acomoda el efecto de la composicion a través de parametros empiricos
denominados “modificadores de estructuras o redes” (Giordano y Dingwell, 2003b;
Dingwell et al., 2004). La ecuacién de VTF introduce tres parametros ajustables que
dependen de la composicion (Russell et al., 2002), donde A es el “factor de cambio”
y representa la viscosidad en el valor limite de alta temperatura (infinita), B es la
pseudo-energia de activacion y C es la temperatura absoluta (Russell et al., 2002;
Giordano et al., 2004; Giordano et al., 2008). Asi mismo, los parametros By C son
expresados como ensambles lineales que comprenden diferentes combinaciones
de los componentes de 6xidos mayores (Giordano et al., 2008) y estan definidos

por:

[b1j(M1,;M2,))]

3
=1

7
B = [bLMl] +
=1

i

J

6
C= Z[Q’Ni] + [c11(N111N241)]

i=1

donde M, y Ny son combinaciones de componentes calculados en porcentaje molar
(Tabla 6). Este novedoso modelo incluye diez coeficientes en el parametro B y siete
coeficientes para el parametro C, todos los coeficientes son dependientes de la
composicion y ademas dos de los coeficientes involucran el logaritmo del contenido
de volatiles (Giordano et al., 2008).
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Tabla 6. Coeficientes para calcular los parametros B y C a partir de la composicién del fundido
expresada en % molar de los componentes

Coeficientes Comp. Oxidos Valores Coeficientes Comp. Oxidos Valores
b1 SiO2 + TiO2 159.6 (7) cl Sio2 2.75 (0.4)
b2 AI203 -1(253 c2 TA (c) 15.7 (1.6)
b3 FeO(T) + MnO + P203 72.1 (14) c3 FM (d) 8.3 (0.5)
b4 MgO 75.7 (13) c4 caO 10.2 (0.7)
b5 CaO -39.0 (9) c5 NK (e) -12.3 (1.3)
b6 Na20 + V (b) -84.1 (13) c6 Ln (1 +V) -99.5 (4)
b7 c11 (Al203 + FM + CaO - 0.30

V +Ln (1 + H20) 141.5 (19) P205) *(NK + V) (0.04)
b11 (SiO2 + Ti02) *(FM) -2.43(0.3)
b12 (Sioz + TAJZF(’)Z)OQ "INK+ 501 (0.3)
b13 (A1203) *(NK) 17.6 (1.8)

(b)
(€)
(d)
()

Los numeros en paréntesis indican el 95% de los limites de confianza en valores de los coeficientes del

modelo

Suma de H20 + F20-1

Sum de TiO2 + Al203

Suma de FeO(T) + MnO + MgO
Suma de Na20 + K20

Para el célculo de la viscosidad de los magmas STM se emplearon las condiciones

de temperatura mas altas que se calcularon en este trabajo con el método de dos

piroxenos (Ver Tabla 4). También se empled el contenido de H,0 calculado con el

higrometro de Putirka (2008) debido a que el contenido de agua calculado en ambos

lotes de magma (flujos de lava sur y norte) es consistente (ver Tabla 4).

Estas condiciones se interpolaron a los otros flujos de lava de los mismos sectores,

con el objetivo de calcular la viscosidad del magma que alimento a las diferentes

unidades de lava. De modo que las condiciones de T y H,0 del flujo de lava Ill se

emplearon también para calcular la viscosidad del magma que alimento a los flujos
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de lava I, 1l y las condiciones del flujo de lava VIl se emplearon también para el

magma que alimentd al flujo de lava VI (Fig. 74).
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Figura 74. Grafica de viscosidad vs temperatura. Se observa el comportamiento de la viscosidad para ambos lotes de
magma. Como era de esperarse, los valores de viscosidad son menores a mayor temperatura, siendo las lavas del sur las
que registran menor viscosidad en comparacion con los del norte. También se representan las lineas de tendencia de los
datos, los cuales describen claramente un comportamiento no Arrhenius como los postulé Dingwell et al. (2004). Las letras
FL representan las muestras en los diferentes flujos de lava.

Los valores de viscosidad (7,;,) obtenidos para el fundido que alimento a los flujos
de lava sur fue de 10237 Pa s (4.8 H,0, 1006 °C) y la viscosidad del fundido que
alimento a los flujos de lava norte fue mayor con un valor de 102> Pa s (4.0 H,0,
1013 °C).

Cabe senalar, que por definicion el magma es una “masa silicatada” con cristales
suspendidos y burbujas en una matriz fundida, por lo que, si la fraccion de cristales
incrementa, la viscosidad relativa a los cristales (n,-) y la viscosidad del fundido (7,;4)
también tendera a incrementar (Spera, 2000; Takeuchi, 2011; Lesher y Spera,

2015). Esto se puede apreciar en la siguiente ecuacion:

Nmezcla = Mr 77liq (1)

115



Es por ello que para calcular la viscosidad relativa a la fraccion solida (cristales) se
empleo la ecuacion de Krieger y Dougherty (1959) quienes consideran el efecto de
la viscosidad con base en el empaquetamiento de las particulas sélidas y su

volumen en la porcién fundida (Maller et al., 2010):
me = (1= 575 (2)

Donde 7, es la viscosidad relativa al contenido de cristales, ¢ el volumen de cristales
en el fundido, ¢,, es la “fraccidn maxima de empaquetamiento” es decir, la fraccion
de volumen donde ya no se pueden acomodar mas patrticulas, y B es el coeficiente

de Einstein.

Para emplear la ecuacion 2, se considerd una familia de cristales conformada por
“esferas” de clinopiroxeno y ortopiroxeno con su respectiva fracciéon de volumen en
el fundido (Takeuchi, 2011; Cheuvrel et al., 2016; Reyes, 2020; Ramirez-Uribe et al.,
2022) y los pardmetros calculados por Miller et al. (2010) cuyos valores son de
¢=0.641y B= 3.27 para particulas esféricas. Los resultados de la viscosidad relativa

a los cristales se encuentran en el anexo VI.

Es importante sefialar que so6lo se consideraron los cristales de piroxeno para
calcular la viscosidad relativa (n,). Ya que, con base en los resultados de la
geotermobarometria, los microfenocristales y microlitos de plagioclasa cristalizaron
a menores temperaturas que los piroxenos (948° en el flujo de lava sur y 915°C en
el flujo de lava norte, temperaturas calculadas con termémetro de plagioclasa de
Putirka, 2008). Por lo tanto, si existian algunos microfenocristales o microlitos de
plagioclasa entre 1006-1013°C no debieron influir de manera importante en la
viscosidad relativa. Sin embargo, no se descarta que hayan existido microlitos de
plagioclasa en el reservorio magmatico antes de la descompresion como se han
reconocido en volcanes poligenéticos como en el Monte Pelée (Martel et al., 2000)

pero lo mas posible es que la gran mayoria hayan nucleado durante la
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descompresion antes de la erupcion y a medida que el magma se enfriaba después

de la erupcién (Couch et al., 2003; Andrews y Befus, 2020).

De esta manera, la viscosidad del magma como una mezcla de fundido + cristales
fue calculada mediante la ecuacion 1, con la que se obtuvo una viscosidad de 1021
Pa s para el magma que alimento a los flujos de lava sur y una viscosidad mayor de

10%27° Pa s para el magma que alimenté a los flujos de lava norte (Anexo VI).

Estos valores de viscosidad son consistentes, ya que se han observado que los
magmas andesiticos en particular tienen un rango amplio de viscosidades que va
de 102-107 Pa s (Anexo VII; Takeuchi, 2011), debido a un rango amplio en el
contenido de fenocristales de 0 (fundido andesitico libre de fenocristales) a 50%
(50% de fundido riolitico + 50% fenocristales) (Takeuchi, 2011).

En lafigura 75, se muestran algunos valores de viscosidad de magmas en diferentes
volcanes del mundo (Anexo VII). También se observa que existe una ligera
tendencia negativa de la viscosidad a medida que aumenta el contenido de agua
(incluyendo los magmas de STM), esto tiene sentido pues el agua es un
despolimerizador. Una excepcion son los productos del cerro Pelagatos que posee
contrastantes valores de viscosidad con contenidos de agua similares, pero la alta
viscosidad se debe al alto grado de cristalinidad que pudo experimentar el magma
(Guilbaud et al., 2009). Igualmente resalta que la viscosidad del magma STM es
relativamente baja entre los magmas andesiticos, probablemente también por el alto
contenido de agua. Finalmente, la viscosidad del magma de STM es muy similar al
del volcan Pelagatos (andesitico baséltico), EI Metate (andesitico), Infiernillo
(andesitico) y Capaxtiro (andesitico) siendo todos volcanes monogenéticos.

117



7
A
2 6.0
6T ® > cristalinidad
STH PELAG-2
5.2
*
5+ SNP
= 45 4.6
® 43 PY
o coL
o [ ] PO
S 4 fna
@ Teees
£ S el
2 e
2,90
% 3t 2.8: 2-.72 @t 2570 (norte) 2..34
= N cAP g 243 247 ~"'24?_'?. ST™.2 2.61 (sun) MET-1
& 263 ® @ AT ©
3 1.9 wviB PRI MET2 ETN H*‘--._ s
g 2 A “eee.. @190
% KIL S ~aRELAG-1
1.20 .
A b S
17 EST
0 } } } } } }
0 1 2 3 4 5 6
H50 (%peso)
7.0
B 6.1
@ 6.0 4 ®
D STH
2504 *®
= LSNPS
©
Ea04
©
E
T 304 25 A Basaio
° |
Rl A ig @ Andesita
g 20 + el A @ Dacita
‘»
) 12 L
2 401 A
> oesT
0.0 t } } }
45.0 50.0 55.0 60.0 65.0 70.0
SiO2 (% peso)
A Estromboli (EST) @ Negro de Aras (NA) @ Elinfiemnillo (INF) @ Pelagatos-1 (PELAG-1) @ Popocatépetl (PO)
A Etna (ETN) @ Rancho Seco (RNS) @ Las Viboras (VIB) @ Pelagatos-2 (PELAG-2) @ Santa Helena (STH)
A Kilavea (KIL) @ Metate-1 (MET-1) @ Prieto (PRI) @ STM-1-sur (STM-1)

@ san Pedro (SNP)
@ \olcan de Colima (COL) @ Metate-2 (MET-2) @ Capaxtiro (CAP) @ STM-2-norte (STM-2)

Figura 75. A. Grafica de viscosidad vs contenido de agua. B. Grdfica de viscosidad vs contenido de silice. A Se observa que
la viscosidad tiene un comportamiento independiente en relacion con el contenido de agua, entre volcanes monogenéticos
y volcanes poligenético, a pesar de no ser una excelente comparacion. B En cambio, el contenido de silice tiene un efecto
mds importante en la viscosidad, ya que los volcanes con composiciones similares tienden a tener viscosidades
equivalentes, como se observa en los basaltos y dacitas. Sin embargo, resalta que el grupo de andesitas es ampliamente
variable segtn su rango de viscosidad. Por lo tanto, el contenido de silice y la cristalinidad tienen un efecto mds importante
en la viscosidad que el contenido de agua. Asi mismo, las viscosidades del cono STM (2.6-2.7 Pa s) son muy similares con
otros volcanes monogenéticos como El Pelagatos, Rancho Seco, El Infiernillo o las lavas del CV(CV) Negro de Aras. Los datos
y referencias de cada trabajo estan en el Anexo VII.
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7.4 Génesis de magmas
En el capitulo I, se describi6 de una manera breve el proceso de generacion de
magmas en margenes convergentes. Esta claro que la zona de subduccién puede
ser vista como una fabrica donde las materias primas principales son el slab y el
manto debajo del arco volcénico. Por esta razén, es conveniente centrar una mayor
atencioén en la informacién que podemos adquirir a partir de la composicion quimica
de las rocas de STM, el manto que se encuentra por debajo del CVSC y la estructura

del slab que subduce en México.
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Figura 76. Diagrama multielemental normalizado con los valores del manto primitivo de Sun y McDonoughm (1989). En el
diagrama se representan las concentraciones de elementos traza en los sedimentos ocednicos y corteza basdltica que
subducen en la TM. Datos de los sedimentos y placa de Cocos (Verma, 2000; LaGatta, 2003); Koloa (Maaloe et al., 1992 en
Gill, 2010); Basalto de Dorsal Meso-Atldantico (BDMA; LaGatta, 2003).
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Asi mismo, en el capitulo lll, también se describieron algunas caracteristicas
petroldgicas de los sedimentos y la corteza oceanica que subducen por debajo de
México. En la figura 76 podemos observar la composicion quimica de estas
secuencias, donde se observa que los sedimentos terrigenos poseen relativamente
altas concentraciones de LILE (Rb, Cs, Li, U, K) y bajas concentraciones de REE
(LaGatta, 2003). Mientras que los sedimentos pelagicos estan enriquecidos en
algunos elementos traza en comparacion con los sedimentos terrigenos, en
especial en Ba, Pb, Sry REE (Fig.77; LaGatta, 2003; Mori, 2007). Por ejemplo, la
unidad pelagica posee concentraciones de Ba: 5716 ppm, mientras que los

sedimentos terrigenos alcanzan 1154 ppm (LaGatta, 2003).

Las rocas del cono Santa Martha muestran en el diagrama de multielementos
normalizado con los valores del manto primitivo (Fig. 76), un enriquecimiento
importante en LILE (Rb, Cs, Ba, K, Sr), Pb y algunos LREE (La, Ce, Pr), asi como
bajas concentraciones de HFSE (Nb, Ta, Ti) y HREE (Dy, Y, Yb, Lu), con anomalias
negativas de Nb y Ta. Este comportamiento es comunmente referido como un
“patrén tipico de arco volcanico continental” (Pearce, 1983; Tatsumi et al., 1986;
Zheng, 2019).

El paradigma actual que busca explicar el magmatismo en margenes convergentes,
propone que a medida que el slab subduce hacia la cufia del manto, la presiény la
temperatura comienzan a incrementar bajo condiciones de metamorfismo. Esto
genera gue la estabilidad de los minerales hidratados en el slab sea rebasada y se
liberen fluidos acuosos, primero de los sedimentos y después de la corteza
basaltica, los cuales metasomatizan y enriquecen a la cufia del manto en elementos
incompatibles (Pearce, 1982; Pearce, 1983; Tatsumi et al., 1986; Saunders et al.,
1991; Perfit y Davidson, 1999; LaGatta, 2003; Zheng, 2019; Xu et al., 2020). Dichos
fluidos acuosos ascienden a la cufia del manto a través de los bordes de los cristales
del manto, fracturas o en forma de diapiros (Spandler y Pirard, 2013 citado en en
Xu et al., 2020). De esta manera, la liberacion de fluidos y la introduccion de un slab

frio dentro de la cufia del manto, baja las isotermas del solidus de las peridotitas del
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manto, provocando su fusion parcial y la generacion de magmas (Fig. 77; LaGatta,
2003).

Sedimentos
peldgicos y terrigneos
0 0
Corteza continental
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Manto litosférico 2
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200
Astenosfera
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Aporte de elementos en fase fluida

I Aporte de elementos en fase fundida

Figura 77. Representacion de la cufia del manto y el proceso de deshidratacion del slab. Ademds, se muestra la
transferencia de elementos maviles en fluidos a la cufia del manto. (Tomado y modficado de Xu et al., 2020).

Este proceso explica los enriquecimientos observados en las rocas del cono Santa
Martha, ya que los fluidos acuosos que provienen del slab transportan
preferencialmente LILE (Rb, Cs, Ba, K, Sr) y Pb (Saunders et al., 1980; Pearce,
1983; Gill, 1981 en Saunders 1991; Zheng, 2019). Por lo tanto, se puede concluir
gue la alta movilidad de estos elementos en fluidos acuosos enriquecio a la cufia
del manto en donde los magmas STM fueron generados (Saunders et al., 1980;
Pearce, 1983).
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En los diagramas de multielementos, se aprecia que las rocas STM también exhiben
un enriquecimiento importante en Pb (Fig. 63 y 77). Este elemento es altamente
soluble en fluidos acuosos (Zheng, 2019) y se encuentra enriquecido en los
sedimentos pelagicos y terrigenos con valores promedio de 30-50 ppm, a diferencia
de la corteza oceéanica y continental que apenas alcanzan concentraciones de 0.5y
10 ppm, respectivamente (Sun y McDonough, 1989; Rudnick y Fountain, 1995
citado en LaGatta, 2003).

Por lo tanto, es probable que las altas contribuciones de Pb en las rocas del cono
STM, también hayan sido controladas por la adicion de fluidos derivados de la
cubierta sedimentaria del slab (Gémez-Tuena et al., 2003; Schaaf et al., 2005;
Zheng, 2019), aunque vale la pena sefialar que las rocas STM no exhiben una
anomalia de Pb tan pronunciada en comparacion con las otras rocas estudiadas en

este trabajo (Fig. 63 Capitulo V: Geoquimica).

Las rocas del cono STM también muestran enriguecimientos importantes en Th y
LREE, los cuales se consideran como elementos inmoviles en fluidos acuosos
(Brennan et al., 1995; Plank y Langmuir, 1998 en Gémez-Tuena et al., 2003). Sin
embargo, los experimentos de Johnson y Plank (1999 en Gémez-Tuena et al., 2003)
han demostrado que conforme el slab subduce hacia el manto y las condiciones de
temperatura incrementan, los sedimentos oceanicos pueden llegar a fundirse,

transfiriendo fundidos que enriquecen a la cuiia de manto en estos elementos.

Para comprobar si la fuente del manto en donde se generaron los magmas de las
rocas STM fue afectada por fluidos y/o fundidos provenientes de los sedimentos del
slab, se construyd la grafica: Th/Nb vs Ba/Nb. Esta gréfica describe el
comportamiento de Ba que es considerado un elemento altamente movil en fluidos
acuosos, mientras que Th es un elemento inmovil en fluidos acuosos pero moévil en
fundidos, ambos elementos estan normalizados por Nb debido a que este elemento
no es fraccionado de una manera importante durante la fusion o cristalizacion
fraccionada (Pearce, 1982; Pearce, 1983; LaGatta, 2003; Zheng, 2019).
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Figura 78. Diagrama Th/Nb vs Ba/Nb. Donde se observan dos tendencias. Una conformada por las rocas de los conos El
Tezontle, El Castillo y Tepecingo, El Cerrito y Santa Lucia. Otra tendencia se observa conformada por las rocas del Cono
STM, Escoria STM y Tepetzingo con altas relaciones de Th/Nb. Resalta que las rocas del cono STM se encuentran
completamente en el campo de los sedimentos terrigenos. Datos de MORB-1 es la composicion promedio de la placa de
Cocos (Verma, 2000b), MORB-2 es un basalto de Dorsal Meso-Ocednica tomada de LaGatta (2003), MORB-3 (N—MORB
tomado de Sun y Mcdonough, 1989). Kilauea tomado de Basaltic Volcanism Study Project (1981 citado en Gill, 2010).

En el diagrama 78 se pueden discriminar de una manera eficiente las relaciones de
Th/Nb y Ba/Nb en los sedimentos terrigenos y sedimentos pelagicos, siendo estos
altimos los que estdn mas enriquecidos en Ba/Nb. También se muestra que las
rocas STM, asi como las demas rocas estudiadas en este trabajo, poseen
enriqguecimientos de Ba/Nb y Th/Nb mayores a los Basaltos de Dorsal Meso-

Oceanica (MORB) y Basaltos de Islas Oceanicas (OIB).

En realidad, las bajas o casi nulas concentraciones de las relaciones de elementos
Ba/Nb y Th/Nb en los MORB y OIB refleja que su fuente mantélica no fue afectada

por estos elementos, los cuales comunmente se encuentran hospedados en los
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sedimentos oceanicos, mientras que los enriquecimientos observados en las rocas
estudiadas son el reflejo de un manto que ha sido modificado continuamente por el

proceso de subduccion.

También se muestra que las rocas del presente estudio despliegan dos tendencias
relativas. Por un lado, las rocas de los conos Tepecingo, El Castillo, El Tezontle y
Sta. Lucia, presentan mayores relaciones de Ba/Nb y ligeramente de Th/Nb en
comparacion con los MORB y OIB, lo que sugiere que la fuente del manto en donde
se generaron dichos magmas fue afectada por componentes en forma de fluidos

acuosos.

Por otro lado, la tendencia desplegada por las rocas del cono STM, la escoria STM
y el cono Tepetzingo, presentan una tendencia de enriquecimiento en Th/Nb y
ligeramente de Ba/Nb, probablemente debido a la adicion de fundidos y fluidos
derivados de la cubierta sedimentaria hacia la fuente en donde se generaron estos

magmas.

De hecho, las rocas STM exhiben las mismas relaciones de Th/Nb y Ba/Nb que los
sedimentos terrigenos (Fig. 78) lo que sugiere que la region del manto de los
magmas de STM fue afectada por componentes en fase fundida provenientes de
los sedimentos terrigenos en lugar de los sedimentos pelagicos. Sin embargo, es
probable que los magmas de STM también hayan sido afectados en menor medida

por fluidos acuosos, de acuerdo con la relacion Ba/Nb >50 (Fig. 78).

En el diagrama de multielementos, también se aprecia que las rocas del cono STM
exhiben claras anomalias negativas de HFSE, en especial las de Nb y Ta (Fig. 63
en Capitulo V: Geoquimica). Estas anomalias son una consecuencia del alto
potencial ibnico que poseen los HFSE, provocando que estos elementos no puedan

ser movilizados en fluidos acuosos (Saunders et al., 1991).

Sin embargo, el slab posee concentraciones relativamente importantes de Nb y Ta,

por ello algunos autores sugieren que los HFSE pueden ser retenidos en minerales
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accesorios del slab. Por ejemplo, el Nb y Ta en rutilo, fengita o clinohumita (Gémez-
Tuena et al., 2011; Zheng, 2019), mientras que Zr, Hf, P y HREE tienden a ser
retenidos en clinopiroxeno, granate, circon y apatito (Saunders et al., 1991). Cabe
sefialar que todos estos minerales pueden llegar a ser estables en el slab a
profundidades importantes (Saunders et al.,, 1991; Gémez-Tuena et al., 2011;
Zheng, 2019).

Las rocas STM también presentan una anomalia negativa de Ti. Sin embargo, es
probable que sea menos primitiva y se encuentre relacionada a la cristalizacion
temprana de magnetita (Pearce, 1982; Pearce, 1983) o piroxeno (Saunders et
al.,1991).

Por lo tanto, se concluye que el manto fue la fuente primordial en donde se
generaron los magmas de STM recibiendo un aporte importante de elementos (Fe,
Mg, Ca, Ti, Ta, Nb, Hf. Zr. Ti, Y, Yb), sin embargo dicha fuente fue afectada en
menor medida por fluidos y fundidos provenientes del slab (Si, K, Na, P, Sr, Rb, Ba,
Th, Ce, P, Sm, Al) como una consecuencia natural del proceso de subduccién
(Pearce, 1983; Straub et al., 2013).

Aungue la presencia de xenolitos calcareos con caracteristicas de skarn (STM-
1904-B; ver capitulo VI: Petrografia) en las lavas de STM, pudo haber enriquecido
a los magmas en Sr, como ha sido propuesto para el volcan Popocatépetl (Schaaf
et al., 2005). Por lo tanto, los altos contenidos de Sr en las rocas de STM puede ser
un reflejo de que el magma asimil6 parcialmente rocas carbonatadas o

metasedimentarias durante su ascenso.
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Figura 79. Diagrama Sr vs SiO,. Se representan las concentraciones de las rocas STM, xenolitos de skarn y metasedimentos
encontrados en rocas del volcdn Popocatépet! (Schaaf et al., 2005) y dos xenolitos encontrados en rocas del CVSC (Meriggi

et al., 2008). La linea punteada muestra la concentracion promedio de Sr en las rocas STM.

En el diagrama de Sr vs Si0, (Fig. 79), llama la atencién que los xenolitos de skarn
encontrados en las rocas del volcan Popocatépetl se encuentran muy empobrecidos
en Sr (20-27 ppm) y son extremadamente ricos en MgO (22-31 % en peso; Anexo
V), Sin embargo, también se han encontrados xenolitos de rocas metasedimentarias
con altas concentraciones de Sr (9490C, 95142A: 200-500 ppm) (Schaaf et al.,
2005). Por otra parte, los xenolitos reportados por Meriggi et al. (2008) en rocas del
CVSC (XTN y L2) tienen concentraciones de Sr muy similares a las rocas STM,
incluso la mineralogia del xenolito clasificado como conglomerado por Meriggi et al.
(2008) es similar a la observada en el xenolito de las rocas STM constituida por

cristales de piroxeno, calcita y epidota.
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Es importante sefialar que las rocas del cono STM tienen altos valores de #Mg (~64)
lo que sugiere que derivaron de fundidos primitivos (Gill, 2010). Por lo que el
caracter andesitico de estas rocas probablemente es un reflejo de la mezcla entre
fundidos silicatados derivados de los sedimentos subducidos y fundidos de la cufia
del manto (Straub et al., 2008; 2013). La idea de que las andesitas de STM sean
primitivas no deberia ser descartada, pues anteriormente se ha propuesto que
algunas andesitas de la parte central de la FVTM pueden representar fundidos
directos de la cuiia del manto (Wallace y Carmichael, 1999; Blatter y Carmichael,
2001; Blatter et al., 2001).
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8 Conclusiones

El volcan Santa Martha se encuentra al suroeste del Campo Volcanico Sierra
Chichinautzin, cuya erupcién ocurrié durante el Holoceno hace 8,070 £30 afios A.P.
Su actividad volcanica inicié con fases explosivas que construyeron el cono;
posteriormente, la actividad cambio debido a la desgasificacion del magma, siendo

principalmente efusiva y emitiendo ocho flujos de lava desde diferentes ventilas.

El analisis petrogréafico indica que todos los flujos de lava poseen una textura
porfidica con una mineralogia constituida por cristales de ortopiroxeno (Wosz-2; FS1s-
13; Ensa-79), clinopiroxeno (Woas-3s; Fsi1-s; Ensa-47) y plagioclasa (Ane7-41). También
se encontraron xenolitos subredondeados de skarn con cristales de epidota, calcita,
clinopiroxeno, 6xidos y porciones de vidrio, evidenciando que el magma asimilé

rocas del basamento.

El cono STM fue alimentado por un magma se encontraba a una profundidad de
~19 km (520 MPa) con una temperatura de 1006 £17°C y contenidos de H20: 4.8%
en peso, este magma ascendio hacia la superficie e hizo erupcion, generando tres
flujos de lava que se emplazaron hacia el sur; posiblemente en su ascenso una
parte del mismo magma se separé y permanecié estacionado a una profundidad de
~16 km (440 MPa) con temperaturas y contenidos de agua similares (1013°Cy 4.0%
en peso de H20, respectivamente), este magma también ascendié por otro conducto
hacia la superficie y gener6 cinco flujos de lava que se emplazaron radialmente
hacia el norte.

Las rocas de STM son andesitas calcialcalinas. En los diagramas multielementales,
los elementos traza muestran anomalias positivas de Pb, Sr, K, Ba y negativas de
Nby Ta. Ademas, las relaciones Th/Yb vs Ba/Yb son muy similares a los sedimentos
terrigenos del slab, lo que indica que el magma se gener6 en un ambiente de
subduccion cuya fuente del manto fue afectada por fundidos y fluidos derivados del

slab.
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Composicién quimica y formula mineral de microfenocristales de
plagioclasa de las rocas del cono STM (CVSC) con base en 8 oxigenos.

Composicién quimica y formula mineral de microfenocristales de
ortopiroxeno de las rocas del cono STM (CVSC), con base en 8 oxigenos.

Composicién quimica y formula mineral de microfenocristales de
clinopiroxeno de las rocas del con STM (CVSC) con base en 6 oxigenos.

Composicion quimica y formula mineral de microfenocristales y
fenocristales de clinopiroxeno de las coronas de reaccion de las rocas del
cono STM (CVSC) con base en 6 oxigenos

Andlisis quimicos de roca total. Elementos mayores y traza de las rocas
estudiadas.

Resultados de la viscosidad del liquido, la viscosidad relativa a los
cristales y viscosidad del magma.

Viscosidades de diferentes magmas en algunos volcanes poligenéticos y
monogenéticos en el mundo.
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Anexos

Anexo |. Composicién quimica y férmula mineral de microfenocristales de plagioclasa de las rocas del cono STM (CVSC), con base en 8 oxigenos

STM- STM- STM- STM- STM- STM- STM- STM- STM- STM- STM- STM- STM- STM-

Muestra: 1903 1903 ~ 1903 1903 1903 1903 1903 1903 1903 1903 1903 1903 1903 1903
:2\';'3;‘0 de Sur Sur Sur Sur Sur Sur Sur Sur Sur Sur Sur Sur Sur Sur
Roca Andesita Andesita Andesita Andesita Andesita Andesita Andesita Andesita Andesita Andesita Andesita Andesita Andesita Andesita
Textura mf mf mf mf mf mf mf mf mf mf mf mf mf mf
Si02 57.2 52.1 54.4 56.5 52.7 55.0 55.7 51.9 54.7 54.3 54.5 55.2 55.3 54.9
Al203 26.9 28.3 28.1 25.7 28.6 26.8 25.9 28.9 27.5 27.7 28.8 28.0 26.9 27.9
FeO 1.0 0.6 0.7 0.9 0.8 0.6 0.7 0.6 0.6 0.6 0.7 0.7 1.2 0.8
CaO 11.0 13.1 12.0 10.1 12.9 11.9 10.9 134 11.7 11.8 12.5 15.8 10.8 11.7
Na20 4.3 3.6 4.2 4.9 4.1 4.2 4.8 3.6 4.4 4.3 4.0 4.4 4.5 4.4
K20 0.5 0.1 0.2 0.4 0.2 0.2 0.3 0.1 0.2 0.2 0.2 0.2 0.2 0.3
Total 100.7 97.8 99.6 98.6 99.3 98.7 98.3 98.3 99.2 99.0 100.6 104.3 98.9 100.0
Si 10.2 9.6 9.9 10.3 9.6 10.0 10.2 9.6 10.0 9.9 9.8 9.7 10.0 9.9
Al 5.6 6.2 6.0 5.5 6.1 5.8 5.6 6.3 5.9 6.0 6.1 5.8 5.7 5.9
Fe2 0.1 0.1 0.1 0.1 0.1 0.1 0.1 0.1 0.1 0.1 0.1 0.1 0.2 0.1
Ca 2.1 2.6 2.3 2.0 2.5 2.3 2.1 2.6 2.3 2.3 2.4 3.0 2.1 2.3
Na 15 1.3 15 1.7 15 15 1.7 1.3 1.6 15 1.4 1.5 1.6 1.5
K 0.1 0.0 0.1 0.1 0.0 0.0 0.1 0.0 0.0 0.1 0.0 0.0 0.1 0.1
Ab 40.4 33.1 38.0 45.8 36.2 38.8 43.4 32.2 40.0 39.3 36.3 33.0 42.4 39.9
An 56.7 66.0 60.7 51.8 62.6 60.0 55.0 67.1 58.8 59.4 62.7 65.9 56.1 58.6
Or 2.9 0.8 1.3 2.4 1.2 1.2 1.6 0.7 1.3 1.3 1.0 1.1 15 1.5

Las concentraciones de elementos mayores estan en porcentaje en masa (%). Ab, An, Or estan en fraccién molar. Abreviaciones: STM=Santa Martha, mf= microfenocristales,
CVSC=Campo Volcanico Sierra Chichinautzin. Ab=Albita, An=Anortita, Or=Ortoclasa.




Anexo | (continuacién)

Muestra: STM- STM- STM- STM- STM- STM- STM- STM- STM- STM- STM- STM- STM- STM- STM-
1904 1904 1904 1904 1904 1904 1904 1904 1904 1904 1904 1904 1904 1904 1904
E\L/j;o de Sur Sur Sur Sur Sur Sur Sur Sur Sur Sur Sur Sur Sur Sur Sur
Roca Ande Ande Ande Ande Ande Ande Ande Ande Ande Ande Ande Ande Ande Ande Ande
Textura mf mf mf mf mf mf mf mf mf mf mf mf mf mf mf
Sio2 60.0 55.6 55.0 57.0 56.1 56.9 55.0 57.0 55.4 60.1 55.8 59.6 56.1 53.6 55.2
Al203 22.4 24.2 26.6 25.8 26.5 25.5 26.3 25.3 26.6 22.3 28.5 24.9 27.3 28.7 27.2
FeO 1.4 11 0.7 0.7 0.7 0.9 0.9 1.1 0.8 14 0.8 0.9 0.8 0.7 0.8
CaO 8.3 9.6 10.8 9.7 10.8 9.7 10.6 10.2 114 7.6 11.7 9.0 10.9 12.6 10.8
Na20 5.3 5.0 5.0 5.2 4.7 5.9 4.7 4.8 4.5 5.8 4.3 5.2 4.9 3.9 4.6
K20 0.7 0.4 0.3 0.4 0.3 0.3 0.3 0.3 0.2 0.6 0.3 0.7 0.3 0.2 0.3
Total 98.0 95.9 98.4 98.6 99.0 99.2 97.8 98.8 98.8 97.7 101.3 100.3 100.3 99.7 98.9
Si 10.9 10.4 10.1 10.3 10.2 10.3 10.1 10.3 10.1 10.9 9.9 10.6 10.1 9.7 10.0
Al 4.8 5.3 5.7 5.5 5.7 5.4 5.7 5.4 5.7 4.8 6.0 5.2 5.8 6.1 5.8
Fe2 0.2 0.1 0.1 0.1 0.1 0.1 0.1 0.2 0.1 0.2 0.1 0.1 0.1 0.1 0.1
Ca 1.6 1.9 2.1 1.9 2.1 1.9 2.1 2.0 2.2 15 2.2 17 2.1 2.4 2.1
Na 1.8 1.8 1.8 1.8 1.6 2.1 1.7 1.7 1.6 2.0 15 1.8 1.7 14 1.6
K 0.2 0.1 0.1 0.1 0.1 0.1 0.1 0.1 0.1 0.1 0.1 0.2 0.1 0.0 0.1
Ab 51.0 47.4 45.0 48.1 43.2 51.6 43.6 45.0 40.8 55.5 39.4 49.0 43.9 35.4 42.4
An 44.6 50.2 53.4 49.7 55.0 46.6 54.4 52.9 57.8 40.6 59.1 46.9 54.5 63.5 55.8
Or 4.5 2.5 1.6 2.1 1.8 1.8 2.0 2.1 14 3.9 15 4.1 1.6 1.1 1.8




Anexo | (continuacién)

Muestra STM- STM- STM- STM- STM- STM- STM- STM- STM- STM- STM- STM- STM- STM-
: 1906 1906 1906 1906 1906 1906 1906 1906 1906 1906 1906 1906 1906 1906
:2\';';0 de Norte Norte Norte Norte Norte Norte Norte Norte Norte Norte Norte Norte Norte Norte
Roca Andesit Andesit Andesit Andesit Andesit Andesit Andesit Andesit Andesit Andesit Andesit Andesit Andesit Andesit
a a a a a a a a a a a a a a
Textura mf mf mf mf mf mf mf mf mf mf mf mf mf mf
Si02 54.4 60.5 61.5 57.5 56.3 61.1 61.8 57.1 63.0 58.1 56.4 55.3 60.0 63.8
Al203 27.9 224 22.9 25.2 27.2 21.6 22.0 26.3 20.9 24.2 255 26.2 245 21.4
FeO 0.6 1.2 1.0 25 0.8 1.5 1.1 0.9 1.5 0.8 1.0 0.9 1.3 1.0
CaO 12.1 7.8 7.3 8.7 10.9 6.8 6.5 10.2 6.4 9.1 10.2 11.2 9.0 6.1
Na20 4.2 5.3 5.2 5.4 4.8 5.4 5.7 5.3 5.4 5.9 5.2 4.6 4.5 6.4
K20 0.2 0.9 1.3 0.6 0.3 0.3 1.4 0.4 1.4 0.4 0.3 0.3 0.8 1.1
Total 99.5 98.1 99.2 99.8 100.3 96.6 98.4 100.1 98.6 98.6 98.6 98.5 100.1 99.7
Si 9.9 10.9 11.0 10.3 10.1 11.1 11.1 10.3 11.3 10.6 10.3 10.1 10.7 11.3
Al 6.0 4.8 4.8 5.3 5.7 4.6 4.7 5.6 4.4 5.2 55 5.7 5.1 4.5
Fe2 0.1 0.2 0.1 0.3 0.1 0.2 0.1 0.1 0.2 0.1 0.1 0.1 0.2 0.1
Ca 24 15 1.4 1.7 2.1 1.3 1.3 2.0 1.2 1.8 2.0 2.2 1.7 1.2
Na 1.5 1.9 1.8 1.9 1.7 1.9 2.0 1.8 1.9 2.1 1.9 1.6 1.6 2.2
K 0.1 0.2 0.3 0.1 0.1 0.1 0.3 0.1 0.3 0.1 0.1 0.1 0.2 0.2
Ab 38.1 51.9 515 50.8 43.7 575 b5.7 47.3 54.7 525 47.2 41.7 45.3 61.1
An 60.5 425 40.1 45.6 54.6 40.3 35.2 50.6 35.9 44.9 50.8 56.4 49.3 32.3
Or 1.4 5.6 8.5 3.7 1.7 2.2 9.1 2.1 9.3 2.6 2.0 1.8 5.4 6.6

Pg=plagioclasa, Opx=ortopiroxeno, Cpx=clinopiroxeno; Prom= promedio.




Anexo Il.

Composicién quimica y férmula mineral de microfenocristales y fenocristales de ortopiroxeno de las rocas del cono Santa Martha (CVSC) con base en
6 oxigenos

STM- STM- STM- STM- STM- STM- STM- STM- STM- STM- STM- STM- STM- STM- STM- STM-  STM-

Muestra: 1903 1903 1903 1903 1903 1903 1903 1903 1903 1903 1904 1904 1904 1904 1904 1904 1904
E\L/j;o de Sur Sur Sur Sur Sur Sur Sur Sur Sur Sur Sur Sur Sur Sur Sur Sur Sur
Textura Borde Centro Borde Centro Borde Borde Centro Borde Borde Centro Centro Borde Centro Centro Centro Borde Borde
Sio2 557 545 552 552 538 561 565 561 554 555 560 542 557 554 536 554 551
TiO2 0.1 0.1 0.2 0.2 0.3 0.1 0.1 0.2 0.2 0.1 0.1 0.1 0.1 0.1 0.2 0.2 0.2
Al203 0.9 2.0 1.2 1.3 2.1 1.4 1.1 1.3 1.5 0.5 1.2 1.3 1.5 1.6 2.8 1.3 1.2
FeO 9.8 9.2 9.7 11.0 123 10.0 8.6 108 108 10.1 9.2 9.1 9.3 8.7 11.6 9.7 10.1
Cr203 0.4 0.8 0.3 0.2 0.0 0.4 0.5 0.2 0.3 0.1 0.2 0.5 0.6 0.6 0.3 0.5 0.3
MnO 0.3 0.2 0.3 0.3 0.4 0.2 0.3 0.3 0.3 0.2 0.2 0.3 0.2 0.3 0.2 0.3 0.3
MgO 310 311 308 292 287 307 313 302 302 311 305 304 313 307 286 305 307
CaO 1.6 1.2 1.3 14 1.6 1.3 1.2 1.3 15 14 15 11 1.2 1.3 1.6 1.2 1.3
Na20 0.0 0.0 0.0 0.0 0.1 0.0 0.1 0.0 0.0 0.1 0.1 0.0 0.1 0.0 0.1 0.0 0.0
Total 99.8 991 989 986 99.2 100.3 99.7 100.3 100.1 99.2 99.1 97.0 999 987 989 99.0 99.2
TSi 2.0 1.9 2.0 2.0 1.9 2.0 2.0 2.0 2.0 2.0 2.0 2.0 2.0 2.0 1.9 2.0 2.0
MA1Ti 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0

M1Fe2 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0
M1Mg 1.0 1.0 1.0 1.0 1.0 1.0 1.0 1.0 1.0 1.0 1.0 1.0 1.0 0.9 0.9 1.0 1.0

Ca 3.0 2.2 2.6 2.7 3.1 2.4 2.4 2.5 2.9 2.7 2.9 2.2 2.3 2.5 3.1 2.4 2.5
Mg 820 836 824 800 777 822 842 809 806 820 827 834 835 838 786 825 820
WO 3.0 2.2 2.6 2.7 3.1 2.4 2.4 2.5 2.9 2.7 2.9 2.2 2.3 2.5 3.1 2.4 2.5
EN 820 836 824 800 777 822 842 809 806 820 827 834 835 838 786 825 820
ES 15.0 14.2 151 17.3 19.2 154 134 16.6 16.5 15.2 144 144 143 13.7 18.3 151 155
#Mg 849 858 849 826 806 845 866 833 833 846 8.5 856 857 863 814 849 845

Las concentraciones de elementos mayores estan en porcentaje en masa (%). Wo, En, Fs estan en fraccion molar. Abreviaciones: STM=Santa Martha, CVSC=Campo Volcanico
Sierra Chichinautzin. WO=Wollastonita, EN=Enstatita, FS=Ferrosilita. #Mg= 100*(MgO) / (MgO+FeO) con 6xidos en fraccién molar.




Anexo Il (continuacién)

Composicién quimica y formula mineral de microfenocristales y fenocristales de ortopiroxeno de las rocas del cono
STM (CVSC) con base en 6 oxigenos.

Muestra: STM-1906  STM-1906  STM-1906 STM-1906 STM-1906  STM-1906  STM-1906
Flujo de lava Norte Norte Norte Norte Norte Norte Norte
Roca Andesita Andesita Andesita Andesita Andesita Andesita Andesita
Textura Centro Borde Borde Centro Centro Borde Centro
Sio2 55.9 55.5 56.5 55.5 55.2 55.6 55.5
TiO?2 0.2 0.1 0.2 0.1 0.1 0.1 0.1
Al203 1.9 1.7 1.2 1.9 1.7 1.3 1.7
FeO 125 9.2 10.1 9.8 9.7 9.4 8.9
Cr203 0.1 0.5 0.4 0.6 0.6 0.4 0.6
MnO 0.3 0.3 0.3 0.3 0.3 0.2 0.3
MgO 29.5 30.1 31.0 30.3 30.8 31.0 30.3
cao 1.3 1.2 1.4 1.4 1.2 1.2 1.2
Na20 0.0 0.1 0.0 0.1 0.1 0.1 0.0
Total 101.7 98.7 101.0 100.0 99.7 99.3 98.6
TSi 2.0 2.0 2.0 2.0 1.9 2.0 2.0
M1Ti 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0
M1Fe2 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0
M1Mg 1.0 0.9 1.0 0.9 1.0 1.0 0.9
Ca 25 2.4 2.7 2.8 2.4 2.2 2.3
Mg 78.4 83.0 81.9 81.9 82.6 83.2 83.5
WO 25 2.4 2.7 2.8 2.4 2.2 2.3
EN 78.4 83.0 81.9 81.9 82.6 83.2 83.5
ES 19.0 14.6 15.4 15.3 15.0 145 14.2
#Mg 80.8 85.4 84.5 84.6 84.9 85.4 85.8

Las concentraciones de elementos mayores estan en porcentaje en masa (%). Wo, En, Fs estan en fraccién molar.




Anexo lll.
Composicién quimica y féormula mineral de microfenocristales y fenocristales de clinopiroxeno de las rocas del cono STM (CVSC) con base en 6 oxigenos

Muestra: STM- STM- STM- STM- STM- STM- STM- STM- STM- STM- STM- STM- STM-
1903 1903 1903 1903 1903 1903 1903 1903 1903 1903 1903 1903 1903
:2\';';0 de Sur Sur Sur Sur Sur Sur Sur Sur Sur Sur Sur Sur Sur
Roca Andesita Andesita Andesita Andesita Andesita Andesita Andesita Andesita Andesita Andesita Andesita Andesita Andesita
Textura Centro Centro Centro Borde Centro Borde Centro Borde Borde Borde Centro Centro Borde
Sio2 52.8 53.3 53.0 52.8 53.5 52.0 52.7 51.7 51.0 52.5 60.2 52.9 52.7
TiO2 0.5 0.4 0.3 0.2 0.3 0.4 0.3 0.6 0.7 0.6 0.3 0.5 0.4
Al203 2.2 2.1 1.1 1.2 1.1 1.6 1.8 25 3.4 2.7 1.7 2.4 2.3
FeO 7.0 5.3 4.9 5.2 4.7 5.2 54 6.8 7.3 6.4 55 6.1 6.2
Cr203 0.1 0.5 0.3 0.3 0.4 0.4 0.4 0.1 0.0 0.0 0.2 0.4 0.2
MnO 0.2 0.2 0.2 0.2 0.2 0.1 0.2 0.2 0.2 0.2 0.2 0.2 0.2
MgO 17.1 16.6 17.3 17.1 17.4 16.7 16.9 16.3 15.1 15.7 21.5 16.6 16.5
cao 20.2 22.1 22.1 22.4 21.7 22.3 21.5 21.4 21.9 22.0 21.3 215 21.4
Na20 0.3 0.4 0.2 0.3 0.2 0.3 0.3 0.3 0.3 0.3 0.4 0.4 0.3
Total 100.5 100.8 99.4 99.6 99.4 98.9 99.6 99.8 100.1 100.4 111.2 100.9 100.3
TSi 1.9 1.9 1.9 1.9 2.0 1.9 1.9 1.9 1.9 1.9 2.0 1.9 1.9
M1Ti 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0
M1Fe2 0.0 0.1 0.0 0.0 0.0 0.1 0.0 0.1 0.1 0.1 0.0 0.1 0.1
M1Mg 0.9 0.9 0.9 0.9 1.0 0.9 0.9 0.9 0.8 0.9 1.0 0.9 0.9
Ca 40.6 44.7 44.1 44.4 43.7 449 43.6 43.2 449 44.8 38.3 43.5 43.3
Mg 48.0 46.6 47.9 47.3 48.6 46.8 47.6 45.8 43.1 44.7 53.7 46.7 46.5
WO 40.6 44.7 44.1 44.4 43.7 449 43.6 43.2 449 44.8 38.3 43.5 43.3
EN 48.0 46.6 47.9 47.3 48.6 46.8 47.6 45.8 43.1 44.7 53.7 46.7 46.5
ES 11.4 8.7 8.0 8.4 7.7 8.3 8.9 11.0 12.0 10.6 8.0 9.8 10.2
#Mg 81.3 84.7 86.2 85.4 86.8 85.3 84.7 81.0 78.7 81.4 87.4 83.0 82.6

Las concentraciones de elementos mayores estan en porcentaje en masa (%). Wo, En, Fs estan en fraccion molar. Abreviaciones: STM=Santa Martha, CVSC=Campo Volcanico
Sierra Chichinautzin. WO=Wollastonita, EN=Enstatita, FS=Ferrosilita. #Mg= 100*(MgO) / (MgO+FeQ) con éxidos en fraccion molar.




Anexo lll (continuacion)

Composicién quimica y férmula mineral de microfenocristales y fenocristales
de clinopiroxeno de las rocas del cono STM (CVSC) con base en 6 oxigenos

Muestra: STM-1906 STM-1906 STM-1906
E\L/j;o de Norte Norte Norte
Roca Andesita Andesita Andesita
Textura Centro Centro Centro
Si02 52.1 52.8 51.8
TiO2 0.5 0.5 0.5
Al203 2.3 2.5 2.4
FeO 5.4 5.7 6.2
Cr203 0.7 0.7 0.2
MnO 0.2 0.2 0.2
MgO 16.6 16.4 16.6
cao 21.7 22.2 21.6
Na20 0.3 0.3 0.3
Total 99.7 101.3 99.9
TSi 1.9 1.9 1.9
M1Ti 0.0 0.0 0.0
M1Fe2 0.0 0.1 0.1
M1Mg 0.9 0.9 0.9
Ca 44.0 447 435
Mg 47.1 46.0 46.3
WO 44.0 447 43.5
EN 47.1 46.0 46.3
ES 8.9 9.3 10.2
#Mg 84.5 83.6 82.6

Las concentraciones de elementos mayores estan en porcentaje en masa (%). Wo, En, Fs estan en fraccién molar.




Anexo IV.

Composicién quimica y formula mineral de microfenocristales y fenocristales de clinopiroxeno de las coronas de reaccion de las rocas del cono STM
(CVSC) con base en 6 oxigenos

STM- STM- STM- STM- STM- STM- STM- STM- STM- STM- STM- STM- STM-

Muestra: 1903 1903 1903 1903 1903 1903 1903 1903 1903 1903 1906 1906 1906
E\L/j;o de Sur Sur Sur Sur Sur Sur Sur Sur Sur Sur Norte Norte Norte
Roca Andesita Andesita Andesita Andesita Andesita Andesita Andesita Andesita Andesita Andesita Andesita Andesita Andesita
Textura Centro Borde Centro Borde Centro Borde Borde Centro Borde Borde Centro Centro Centro
Sio2 545 54.3 54.0 54.2 54.4 54.3 52.1 53.4 53.3 51.7 54.9 53.8 54.4
TiO2 0.1 0.1 0.0 0.1 0.1 0.1 0.6 0.3 0.3 0.6 0.1 0.1 0.1
Al203 0.3 0.3 0.1 0.1 0.1 0.1 2.6 2.1 1.6 3.2 0.1 0.2 0.2
FeO 5.3 5.4 5.4 5.9 5.9 6.1 6.7 5.7 5.3 6.5 5.4 5.2 6.0
MnO 0.2 0.2 0.2 0.2 0.2 0.2 0.2 0.1 0.2 0.1 0.2 0.2 0.2
MgO 16.9 17.0 16.9 16.4 16.8 16.8 16.2 16.8 16.7 145 16.8 16.9 17.1
cao 22.4 22.4 22.9 23.1 22.7 22.4 21.7 21.3 21.9 24.1 23.3 22.9 22.4
Na20 0.2 0.2 0.2 0.2 0.2 0.2 0.3 0.5 0.3 0.3 0.2 0.2 0.2
Total 99.9 99.9 99.8 100.2 100.4 100.3 100.4 100.2 99.8 101.0 101.0 99.6 100.5
TSi 2.0 2.0 2.0 2.0 2.0 2.0 1.9 1.9 1.9 1.9 2.0 2.0 2.0
M1Ti 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0
M1Fe2 0.1 0.1 0.1 0.1 0.1 0.1 0.1 0.0 0.1 0.2 0.1 0.1 0.1
M1Mg 0.9 0.9 0.9 0.9 0.9 0.9 0.9 0.9 0.9 0.8 0.9 0.9 0.9
Ca 445 44.4 45.1 45.6 44.6 44.2 43.8 43.4 44.2 48.8 45.6 45.2 43.9
Mg 46.9 46.9 46.3 45.0 46.1 46.2 45.3 47.4 47.0 40.7 45.9 46.5 46.6
WO 445 44.4 45.1 45.6 44.6 44.2 43.8 43.4 44.2 48.8 45.6 45.2 43.9
EN 46.9 46.9 46.3 45.0 46.1 46.2 45.3 47.4 47.0 40.7 45.9 46.5 46.6
FS 8.6 8.7 8.6 9.4 9.4 9.7 10.8 9.3 8.8 10.5 8.5 8.3 9.5
#Mg 85.0 84.8 84.7 83.1 83.6 83.1 81.2 83.9 84.8 79.8 84.8 85.3 83.6

Las concentraciones de elementos mayores estan en porcentaje en masa (%). Wo, En, Fs estan en fraccion molar. Abreviaciones: STM=Santa Martha, CVSC=Campo Volcanico
Sierra Chichinautzin. WO=Wollastonita, EN=Enstatita, FS=Ferrosilita. #Mg= 100*(MgO) / (MgO+FeO) con O6xidos en fraccién molar.




Anexo V.

Analisis quimicos de roca total. Elementos mayores y traza de las rocas estudiadas

STM-

STM-

STM-

STM-

STM-

STM-

STM-

Muestra: 1901 1902 ~ 1903  1904A  1904B 1905 1906  MX42  Mx-46 211 LC-1167 202
E\ljgo de Sur Sur Sur Escoria Sur Norte Norte Norte Norte Sur - -
Estructura STM STM STM STM STM STM STM STM STM STM Tepecingo Esperanza
Lat N 19°00'20" 19°02'10" 19°02'53" 19°03'13" 19°03'13" 19°04'47" 19°05'42" 19°04'31" 19°04'30" 19°00'13" 18°59'59" 19°5'50"
LongW  99°24'46" 99°23'57" 99°24'04" 99°24'06" 99°24'06" 99°24'11" 99°24'29" 99°23'56" 99°25'52" 99°24'53" 99°24'43" 99°26'4"
Sio2 61.2 60.9 61.3 60.6 61.7 61.2 61.3 60.6 60.0 59.9 55.5 60.2
TiO2 0.9 0.9 0.9 1.0 0.8 1.0 0.9 0.9 0.8 0.8 1.4 0.7
AI203 15.8 15.8 15.8 16.1 15.8 16.0 16.2 16.1 16.8 14.7 16.3 15.5
Fe203t 5.7 5.7 5.6 5.6 5.5 5.6 5.6 6.3 6.2 6.4 8.9 6.6
MnO 0.1 0.1 0.1 0.1 0.1 0.1 0.1 0.1 0.1 0.1 0.1 0.2
MgO 4.6 4.7 4.6 45 45 4.4 4.3 3.9 4.2 4.6 5.2 2.5
CaO 6.0 6.0 5.9 6.1 5.8 5.9 5.8 6.1 6.2 6.6 6.8 5.0
Na20 3.9 3.9 3.9 4.0 4.0 4.0 4.1 4.1 4.1 4.2 3.6 5.0
K20 1.6 1.6 1.7 1.7 1.7 1.7 1.7 1.7 1.6 1.9 1.4 2.9
P205 0.3 0.3 0.2 0.4 0.2 0.3 0.2 0.2 0.2 0.3 0.7 0.3
LOI -0.1 0.1 -0.1 0.1 -0.1 -0.1 -0.1 0.4 0.3 - - -
Total 100.1 99.9 100.1 99.9 100.2 100.2 100.1 99.9 100.2 99.6 100.0 98.8
#Mg 64.2 64.5 64.3 63.6 64.4 63.4 62.9 58.0 59.6 61.1 56.3 457
Li 19.4 19.4 18.9 19.0 20.1 20.1 19.6 - - - 12.6 -
Be 1.4 1.4 1.4 1.5 1.5 1.5 1.5 - - - 2.1 -

B 11.8 11.9 11.4 12.4 12.2 13.0 12.0 - - - - -

P 0.3 0.3 0.3 0.3 0.3 0.3 0.3 - - - - -
Sc 14.9 14.7 13.6 14.0 13.1 13.7 13.0 - - - 18.7 -

Ti 0.8 0.8 0.8 0.8 0.8 0.8 0.8 - - - - -

\% 115.0 116.6 110.2 102.0 103.7 106.3 102.7 103.0 110.0 - 132.7 -
Cr 582.1 585.3 574.8 504.7 505.1 610.6 526.4 167.0 200.0 - 210.1 -
Co 19.2 19.4 18.4 19.4 18.5 18.8 18.2 19.0 22.0 - 25.8 -

Ni 83.0 79.0 89.4 83.6 93.2 82.8 82.1 74.0 82.0 - 109.6 -




Cu
Zn
Ga
Rb
Sr

Zr
Nb
Mo
Sn
Sb
Cs
Ba
La
Ce
Pr
Nd
Sm
Eu
Tb
Gd
Dy
Ho
Er
Yb
Lu
Hf
Ta

T
Pb
Th

26.1
69.7
19.5
41.5
655.3
19.4
190.4
6.3
4.2
1.3
0.1
15
550.1
23.9
51.2
6.3
25.6
52
14
0.6
4.4
3.3
0.6
1.8
1.6
0.2
4.3
0.4
0.2
0.2
8.2
4.4

27.0
70.5
19.5
40.3
691.1
19.9
192.1
6.4
4.6
1.3
0.1
14
569.4
24.9
53.5
6.6
27.1
55
14
0.7
4.6
3.4
0.6
1.8
1.6
0.2
4.4
0.4
0.2
0.2
8.2
4.4

27.5
68.9
19.1
40.2
660.7
19.5
191.1
6.5
3.9
1.3
0.1
1.4
555.6
24.3
52.1
6.5
26.6
54
1.4
0.6
4.6
3.3
0.6
1.8
1.6
0.2
4.4
0.4
0.2
0.2
8.2
4.4

314
69.9
19.5
39.4
705.2
20.1
195.0
6.5
3.9
1.6
0.1
15
655.9
28.1
60.9
7.7
31.6
6.4
1.6
0.7
5.2
3.6
0.7
1.8
1.6
0.2
4.5
0.4
0.2
0.2
9.2
4.7

27.3
69.4
19.8
41.7
685.6
19.5
190.7
7.3
3.9
15
0.1
15
557.6
24.5
52.6
6.5
26.3
5.4
14
0.7
4.5
3.4
0.6
1.7
1.6
0.2
4.5
1.0
0.6
0.2
8.4
4.5

27.4
69.8
19.5
41.7
682.8
19.9
199.1
6.8
4.6
1.4
0.1
15
605.0
26.2
56.1
6.9
28.5
5.8
15
0.7
4.8
3.5
0.6
1.8
1.6
0.2
4.5
0.4
0.2
0.2
8.8
4.6

27.0
69.2
19.6
39.7
646.4
18.7
195.5
6.5
3.9
13
0.1
15
556.2
24.3
51.6
6.3
26.0
5.2
14
0.6
4.4
3.2
0.6
1.7
15
0.2
4.4
0.4
0.2
0.2
8.4
4.4

26.0
79.0

46.0
679.0
16.0
184.0

6.0

6.0

28.0
78.0

43.0
586.0
14.0
176.0

6.0

6.0

36.4
102.9
21.2
29.3
634.6
38.0
366.3
23.2
1.2
1.6
0.2
0.7
580.1
43.2
91.4
12.6
50.4
10.4
2.8
13
8.9
7.1
13
3.6
3.3
0.5
7.2
1.2
0.7
0.1
8.3
3.7




U

1.3

1.3

1.3

1.4

1.4

1.4 1.4

1.2

Las concentraciones de elementos mayores estan en porcentaje en masa (%). Las concentraciones de elementos traza estan en

partes por millén (ppm). Abreviaciones: Lat: latitud, Long=longitud, STM=Santa Martha. #Mg=100*MgO /(MgO+FeO).

Anexo V (continuacién)

Andlisis quimicos de roca total. Elementos mayores y traza de las rocas estudiadas

Muestra: 205 LC-1060 LC-1061 209 220 LC-1166 LC-1169 219 LC-1170
Flujo de Norte - Sur - - - - - -
lava

Estructura STM Tepetzingo  El Castillo La\éa_}_,?/lntl. La\é"f‘r&m" Sta. Lucia Tezontle Tezontle El Cerrito
Lat N 19°04'56" 19°03'27" 19°00'51" 19°02'39" 19°02'10" 19°01'42" 19°02'10" 19°02'10" 18°58'52"
Long W 99°24'13" 99°26'15" 99°25'33" 99°23'34" 99°23'26" 99°22'50" 99°27'44" 99°27'44" 99°25'15"
Si02 60.3 60.8 53.6 57.6 58.5 61.7 54.4 53.0 55.4
TiO2 0.7 0.8 1.4 1.1 0.5 0.8 1.5 1.3 0.9
Al203 14.4 16.6 16.5 15.6 14.3 17.4 17.1 15.2 18.3
Fe203t 7.9 5.9 9.0 8.0 6.8 5.8 8.4 9.4 7.8
MnO 0.2 0.1 0.2 0.1 0.1 0.1 0.1 0.1 0.1
MgO 3.6 4.5 5.9 5.0 5.9 3.2 5.9 6.4 4.7
CaoO 6.3 5.7 8.0 6.0 6.8 5.6 6.9 7.5 8.7
Na20 4.6 3.9 3.4 4.4 4.5 3.7 4.0 4.7 2.9
K20 2.3 15 1.3 1.0 1.9 1.4 1.3 1.7 1.0
P205 0.3 0.2 0.7 0.1 0.2 0.2 0.4 0.2 0.2
LOI - - - - - - - - -
Total 100.5 100.0 100.0 99.0 99.5 100.0 100.0 99.5 100.0
#Mg 50.1 62.3 58.9 57.9 65.8 55.2 60.7 60.1 56.7

Li - 17.1 13.8 - - 9.0 12.5 - 5.6
Be - 14 2.1 - - 1.2 1.8 - 1.0

B - - - - - - - - -

P - - - - - - - - -




Sc
Ti

Cr
Co
Ni
Cu
Zn
Ga
Rb
Sr

Zr
Nb
Mo
Sn
Sb
Cs
Ba
La
Ce
Pr
Nd
Sm
Eu
Tb
Gd
Dy
Ho
Er
Yb
Lu

13.1

95.5
170.0
18.6
17.1
28.1
72.4
19.4
33.9
593.3
17.4
175.4
5.8
1.2
11
0.1
1.3
533.6
22.4
48.0
6.3
25.5
5.3
14
0.6
4.4
3.3
0.6
1.6
15
0.2

19.3

138.5
197.6
27.8
110.1
36.9
108.5
21.6
22.2
785.0
41.1
367.5
22.6
1.2
1.6
0.1
0.7
690.3
50.8
107.1
14.9
60.2
12.3
3.2
1.4
10.2
7.7
1.4
3.8
3.3
0.5

15.8

113.5
63.8
14.2
13.4
15.0
67.7
20.4
25.7

809.0
21.4

151.2

4.9
0.9
0.8
0.1
0.6

446.0
20.2
34.6

5.6
23.1
4.8
1.4
0.6
4.5
3.7
0.7
2.0
1.8
0.3

18.4

131.3
206.6
30.8
105.1
35.9
77.3
18.7
21.5
612.6
25.0
200.4
16.5
1.6
1.2
0.1
0.6
422.3
22.8
49.2
6.5
26.7
5.8
1.7
0.8
5.4
4.6
0.9
2.5
2.2
0.3

27.9

209.8
88.4
20.5

8.0
19.1
76.7
19.4
20.9

536.4
32.3

102.2

4.5
0.9
0.9
0.1

0.9

289.4
15.2
22.9

4.1
18.4
4.5
1.4
0.8
5.0
4.7
1.0
2.8
2.5
0.4




Hf
Ta
W
TI

Pb
Th
U

4.2
0.4
1.3
0.2
8.0
3.9
1.2

7.3
1.2
0.8
0.2
9.0
4.0
1.3

3.6
0.3
1.0
0.1
5.8
2.6
0.8

4.5
1.0
15
0.1
5.7
3.0
0.9

2.6
0.3
1.2
0.1
4.5
1.7
0.5

Las concentraciones de elementos mayores estan en porcentaje en masa (%). Las concentraciones de elementos traza estan en
partes por millén (ppm). Abreviaciones: Lat: latitud, Long=longitud, STM=Santa Martha. #Mg=100*MgO /(MgO+FeO).
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Anexo VI. Resultados de la viscosidad del liquido (Giordano et al., 2008), la viscosidad relativa a los cristales (Krieger y Dougherty, 1959; Miiller et al., 2010) y la viscosidad del magma (Spera, 2000; Takeuchi, 2011)

Volumen (%) Composicion quimica normalizada n liquido nr cristales n magma

Muestra flujo de lava Mineralogia Esferas Si02 Ti0O2  Al203 Fe203 MnO MgO CaO Na20 K20 P205 H20 Total (log Pa's) (log Pass) (log Pass)
STM 1901 sur Pg+Opx+Cpx 15 61.18 0.93 15.80 5.66 0.09 4.62 5.94 3.89 1.63 0.27 4.80 100.0 2.29 0.24 2.63
STM 1902 sur Pg+Opx+Cpx 15 60.91 0.93 15.80 5.71 0.09 4.72 6.04 3.90 1.63 0.26 4.80 100.0 2.36 0.24 2.60
STM 1903 sur Pg+Opx+Cpx 15 61.27 0.93 15.74 5.63 0.10 4.62 5.91 3.92 1.67 0.24 4.80 100.0 2.37 0.24 2.61
STM 1904A sur Pg+Opx+Cpx 15 60.65 0.96 16.12 5.63 0.09 4.47 6.07 3.97 1.68 0.38 4.80 100.0 2.33 0.24 2.57
STM 1904B sur Pg+Opx+Cpx 15 61.66 0.83 15.82 5.47 0.09 4.47 6.07 3.97 1.68 0.38 4.80 100.4 2.38 0.24 2.62
Prom 2.61
STM 1905 norte Pg+Opx+Cpx 10 61.12 0.99 15.96 5.58 0.10 4.39 5.89 4.01 1.70 0.27 4.00 100.0 2.55 0.15 2.70
STM 1906 norte Pg+Opx+Cpx 10 61.28 0.87 16.14 5.55 0.10 4.28 5.79 4.12 1.66 0.23 4.00 100.0 2.54 0.15 2.69
Prom 2.70

11



Anexo VII. Viscosidades de diferentes magmas en algunos volcanes poligenéticos y monogenéticos en el mundo

Contenido de

Contenido de

Contenido de

Viscosidad de Viscosidad de

Referencias

Volcan H20 (% peso) Temperatura (°C) silice (% fenocristales (%  fundido (log = magma (log Ubicacién
peso) vol.) Pas) Pas)
Estrémboli 2.6 1150.0 49.4 11.0 1.0 1.2 Italia di Carlo et al. (2006)
Etna 3.0 1010.0 49.3 10.0 2.3 2.5 Italia Goepfert y Gardner (2010)
Santa Helena 4.3 870.0 65.0 46.0 4.5 6.1 EUA Gardner et al. (1995)
Kilauea 0.7 1190.0 50.8 30.0 1.2 1.9 Hawai Wallace y Anderson (1998)
Volcdn de Colima 3.5 985.0 60.0 40.0 3.4 4.6 México Luhr (2002)
Popocatépetl 1.4 1125.0 62.3 39.0 - 4.5 México Ramirez-Uribe et al. (2022)
Volcan San Pedro 5.0 850.0 66.0 29.0 4.5 5.2 Guatemala Costa et al. (2004)
CV-Negros de Aras 0.1 1071.0 60.0 7.0 - 4.3 Chile Vilches et al. (2022)
Rancho Seco 1.9 1094.0 59.64 6.0 5.5 2.9 CVMG-México Ramirez-Uribe et al. (2021)
Metate lote 1 6.0 972.0 62.0 19.0 - 2.8 CVMG-México Chevrel et al. (2016)
Metate lote 2 1.9 1176.0 57.0 19.0 - 2.5 CVMG-México Chevrel et al. (2016)
El Infiernillo 0.6 1176.0 57.5 5.0 2.7 2.8 CVMG-México Reyes (2020)
Las Viboras 1.2 1083.0 61.8 10.0 2.4 2.6 CVMG-México Reyes (2020)
Prieto 1.6 1092.0 62.2 2.6 3.0 2.4 CVMG-México Reyes (2020)
Capaxtiro 1.1 1091.0 62.6 6.0 4.8 2.7 CVMG-México Reyes (2020)
Pelagatos lote 1 5.0 1200.0 54.5 10.0 - 1.9 CVSC-México Guilbaud et al. (2009)
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Pelagatos lote 2 5.0 1200.0 54.5 40.0 - 6.0 CVSC-México Guilbaud et al. (2009)
STM lote 1 (sur) 4.8 1006.0 61.3 35.0 2.4 2.6 CVSC-México Este trabajo

STM lote 2 (norte) 4.0 1013.0 61.3 35.0 2.6 2.7 CVSC-México Este trabajo

CVMG=Campo Volcanico Michoacdn Guanajuato; CVSC=Campo Volcanico Sierra Chichinautzin.
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