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Resumen

El 17 de julio de 1999, una fuerte explosion en el volcdn de Colima (México), produjo una columna
eruptiva que alcanz6 10 km de altura. El colapso parcial de la columna originé un flujo pirocléstico de bloques
y ceniza (FBC) que se desplazé hacia el sur, a lo largo de las barrancas San Antonio y Montegrande, alcanzando
3.3 km desde la cumbre del volcan. El flujo rellené las barrancas preexistentes, con un volumen de material
estimado en 7.9 x 105 m’. Este material fue removilizado por intensas lluvias el 18 de Julio, originando un
lahar que llegé a la planicie al norte del pueblo de Queseria, en donde se deposité en un amplio abanico. La
erosién ocurrida entre 1999 y 2002 produjo excelentes afloramientos longitudinales, que permitieron realizar
un estudio textural detallado de los depdsitos. El estudio se llevé a cabo mediante técnicas empleadas en la
literatura o desarrolladas en este trabajo. Estas técnicas son: 1) intersecciones de Rosiwal, para realizar perfiles
granulométricos verticales, 2) andlisis granulométricos completos, de -11 a +9 Phi. y 3) andlisis de Fourier y
geometria fractal para analizar la forma de las particulas. En general los métodos proporcionaron resultados
sensibles y confiables. Los parametros granulométricos y morfométricos obtenidos con estos métodos se utilizaron
para identificar patrones de variacion vertical y longitudinales en el depdsito de FBC, que permitieron reconocer
dos unidades deposicionales y variaciones graduales de la granulometria y de la morfologia de los clastos, que
son justificables por medio de mecanismos fisicos y de un modelo reolégico. Este modelo considera que el flujo
piroclastico, se movid en la parte de mayor pendiente (hasta 40°) con una velocidad elevada y un mecanismo
de trasferencia del movimiento por colisiones (régimen colisional). Después del quiebre en pendiente (menor
de 29°), el material en el flujo se frend repentinamente, con un cambio dréstico en su reologia. Este régimen del
flujo se caracterizé por fricciones elevadas en la base, que se propagaron rapidamente hacia la cima causando el
congelamiento del material, en menos de 1 km. Este material fue removilizado por lluvias, originando un lahar
con una concentracion de particulas sélidas, en el rango de los flujos de escombro, que se movié por mds de
10 km. En este trayecto, el flujo cambid su régimen reoldgico en funcién de su carga s6lida, del confinamiento
en la barranca y de la pendiente. Las variaciones texturales observadas en el depdsito reflejaron estos cambios
reoldgicos. Finalmente, el andlisis de Fourier y la geometria fractal aplicados al andlisis de la forma de las
particulas, permitieron discriminar entre particulas pertenecientes a depdsitos de FBC y a depdsitos de lahar, lo
cual puede ser utilizado en estudios futuros, para discriminar entre estas dos clases de depésitos.

Abstract

On July 17 1999, a strong explosion occurred at Colima volcano (Mexico) that produced a 10 km high
eruptive column. The partial column collapse originated a block-and-ash flow (BAF), that flew toward the south,
along San Antonio and Montegrande ravines, reaching 3.3 km from the volcano summit. The flow filled the
preexisting ravines with a volume estimated in 7.9x105 m?. This material was removed by intense rain on July
18, originating a lahar that reached the plain at the north of Queseria Village, where it deposited in a wide alluvial
fan. The erosion of these deposits occurred between 1999 and 2002 providing excellent longitudinal outcrops that
allowed their detailed textural study. The study was carried out by means of textural analysis techniques modified
from literature or especially developed. These techniques are: 1) intersections of Rosiwal, to carry out vertical
granulometric profiles, 2) complete granulometric analysis, from -11 to +9 phi, and 3) Fourier and fractal analysis
to analyze the particle’s shape. These methods provide sensitive and reliable data. Granulometric and morfometric
parameters obtained with these methods, were used to identify vertical and longitudinal variation patterns in the
BAF deposit and the recognition of two depositional units justifiable by means of physical mechanisms and a
reologic model. This model considers that in the steeper part of the path (up to 40°) the pyroclastic flow moved
fast and the momentum transfer mechanism were based on collisions (colisional regime). After the break in slope
(smaller than 29°) the flow disacelerate suddenly and occurred a drastic change in rehology. Afterwards, the flow
regime was characterized by high frictions at the base that spread quickly toward the summit causing the freezing
of the material in less than 1 km. After a day, this material was reworked by the rain originating a lahar with a
sediment concentration in the debris flows range, which moved for about 10 km, changing its rehological regime
in function of its solid load, confinement in the ravines and slope. The textural variations observed in the deposit
reflected these rehologic changes. Finally, Fourier and fractal analysis applied to particle shape analysis allowed
to discriminate among particles belonging to BAF deposits and lahars, method that could be use in the future to
discriminate between these two types of deposits.



1. Introduccion

1.1. Antecedentes

El estudio de los fenémenos relacionados con
la actividad volcdnica es muy importante para realizar
una evaluacion correcta del peligro y riesgo que estos
pueden ocasionar. En especial, el estudio de los flujos
gravitacionales de origen volcdnico (lahares, flujos
piroclasticos, avalanchas de escombros) es de suma
importancia porque éstos constituyen una severa
amenaza en amplias dreas alrededor de los volcanes.
Dichos fenémenos, dificilmente se pueden observar a
corta distancia debido a su elevada peligrosidad y a la
rapidez con que se desarrollan. En las raras ocasiones en
que se ha podido observar y filmar de cerca estos flujos,
no se obtuvo mucha informacién sobre los procesos que
ocurren en su interior, debido a la opacidad de las capas
superficiales. Aunque en las ultimas décadas, los avances
tecnolégicos han proporcionado nuevos instrumentos
para monitorear estos fenémenos (satélites, cdmaras
de alta velocidad y térmicas, sensores infrasénicos,
sismicos y de otro tipo), gran parte de la informacién
que se puede obtener actualmente, proviene del estudio
de los depdsitos que estos flujos dejan a su paso y de
experimentos a escala que simulan su comportamiento.

Un depésito de flujo volcdnico, ya sea primario o
secundario, conserva una huella de los procesos fisicos
que ocurrieron en el interior del flujo en movimiento.
Esta informacidn, en general, ofrece una vista instantanea
de lo que ocurri6 algunas fracciones de segundos antes
de su deposicién final. Algunas caracteristicas de estos
depésitos, son heredadas de procesos ocurridos a lo largo
del transporte y permiten obtener informacion itil para
descifrar la cinemdtica compleja durante el movimiento
del flujo volcanico. El estudio de la textura de estos
depésitos, conjuntamente con el de la estratigrafia, es
de fundamental importancia para obtener informacién
que permita desarrollar modelos cinemadticos confiables
de los flujos que los generaron. El poder contar con
modelos de estos fendmenos, nos da la posibilidad de
simular escenarios futuros y construir mapas de peligros
que son extremadamente Utiles para las autoridades de
proteccioén civil.

El tema principal de este trabajo, es el estudio
de un tipo de flujos volcdnicos primarios conocido
como flujo de bloques y ceniza (FBC), generalmente
de volumen pequefio, que han atraido el interés de la
comunidad cientifica apenas en las tdltimas décadas. Se
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pueden mencionar algunas razones sobre el escaso interés
de la comunidad cientifica por los FBC: 1) la escasa
informacién petrolégica que proporcionan debido a su
pequefio volumen (por lo cual muchos investigadores
han preferido dedicarse al estudio de las ignimbritas)
2) se creian poco idéneos para estudios sedimentolégicos
detallados, por su aparente uniformidad en sus texturas, 3)
escasez de afloramientos completos y 4) son rdpidamente
removilizados y destruidos por la accién del agua.

Durante la década de los 90, ocurrieron cuatro
importantes erupciones que produjeron FBC (volcan
de Colima, Soufriere Hills, Unzen y Merapi). Estas
erupciones atrajeron al fin la atencién de los vulcanélogos
sobre este tipo de flujos pirocldsticos.

En los tltimos afios han proliferado trabajos sobre
la génesis de los FBC, su clasificacidn, estratigrafia,
y texturas que han incrementado la comprensién
general del fendmeno. Sin embargo, el estudio de sus
texturas no ha sido analizado a profundidad dado que
existe mucha informacién que no se ha podido estudiar
debido a la falta de métodos apropiados o a su escasa
sensibilidad. Efectivamente, son pocos los afloramientos
bien conservados de depésitos de FBC, que ademds sean
lo suficientemente extensos y en donde los cambios
texturales se puedan apreciar con técnicas tradicionales
(Fisher y Heiken, 1982; Boudon y Lajoie, 1989; Boudon
et al., 1993). Por lo que concierne a la granulometria de
los FBC, el problema consiste en la extrema pobreza
de la clasificacién de estos depositos. El espectro ya
que varfa desde particulas de pocas micras a bloques
de varios metros. Hasta hace pocos afios, la mayoria
de los estudios se limitaban solamente al anélisis del
espectro granulométrico obtenido mediante el tamizado
(Freundt et al., 2000). Sélo recientemente se ha iniciado
la utilizacién de nuevos métodos que incluyen también
a los bloques y las particulas finas (Capaccioni y
Sarocchi, 1996; Glicken, 1998; Capra y Macias, 2000).
Sin embargo, en la mayoria de estos casos, no se seguia
un procedimiento estdndar correcto, desde un punto de
vista estereoldgico (la estereologia es una disciplina de
la matemética que permite cuantificar las propiedades
de objetos 3-D contenidos en un sélido, a partir de
secciones 2-D realizadas a través de ésto). En lo que
concierne al estudio de la forma de las particulas, campo
de investigaciéon que promete ser muy prolifico, las
técnicas clasicas utilizadas en sedimentologia (medicién
directa de los ejes principales o comparacién con perfiles
de forma conocida) no han resultado suficientemente



sensibles (salvo en raras ocasiones), para evidenciar los
sutiles cambios observados vertical y longitudinalmente
en los dep6sitos pirocldsticos (Boudon y Lajoie, 1989;
Boudon et al., 1993; Capaccioni y Sarocchi, 1996,
Goémez-Tuena y Carrasco-Nuiiez, 1999). Por lo tanto,
es evidente que para explotar esta fuente poco utilizada
de informacién es necesario desarrollar métodos mds
sensibles y cuantitativos que permitan un estudio
estadistico de los datos.

Por lo que concierne al estudio de los lahares
(LHR), los problemas son similares a aquellos tratados
en el caso de los FBC. La elevada capacidad destructiva
de los lahares dificulta mucho la obtencién de datos de
su interior, por lo que el estudio de los depdsitos queda
como fuente primaria de informacién de su naturaleza
fisica. Los problemas metodoldgicos involucrados en
el estudio de las texturas de los depdsitos de LHR, son
casi idénticos a aquellos que se presentan en los FBC
(Vallance y Scott, 1997).

Los depdsitos de FBC primarios y los epicléasticos
que se originan por removilizacién de los anteriores,
son a veces muy dificiles de reconocer en el campo. Su
diferenciacién constituye un problema serio en el estudio
de dreas en donde los depésitos de FBC son abundantes
(Freundt et al., 2000).

1.2. Importancia del trabajo

Como se menciond en el parrafo anterior, el estudio
de las texturas de los depdsitos primarios o secundarios,
producidos por la actividad piroclastica de muchos
volcanes, es un campo de estudio muy prometedor que
todavia no ha sido plenamente explotado como por
ejemplo, para la investigacion granulométrica aplicada
a la vulcanologia. La razén principal de este problema,
es la falta de métodos estandar que sean accesibles a la
mayoria de los investigadores.

Existen métodos analiticos idéneos desarrollados
en otras disciplinas desde hace décadas, que casi nunca
han sido utilizados en vulcanologia y en muy pocas
ocasiones en otros campos de la geologifa. La mayoria de
estos métodos estdn basados en el anélisis de imégenes,
que permiten obtener datos texturales reproducibles
y cuantitativos en poco tiempo. Hasta hace poco, el
precio del instrumental analitico para realizar andlisis de
imdgenes era sumamente elevado, razén por la cual no
era tan facilmente accesible a todo el publico. Hoy en
dia, el dramadtico desarrollo en el campo de la informética
y fotografia digital, pone a disposicién de todos y a
precios accesibles el material necesario para efectuar
investigacion con estas técnicas. A pesar de este avance

y de la proliferacion de los aparatos para el andlisis de
imédgenes, su empleo para complementar los estudios
granulométricos tradicionales y para obtener informacién
cuantitativa precisa de la forma y de la fabrica de las
particulas en depdsitos volcédnicos, ha sido muy escaso
en vulcanologia. La razén principal de este fenémeno,
es que este tipo de investigacién todavia requiere de
un cierto conocimiento matemadtico e informdtico para
desarrollar, en la medida de lo necesario, programas que
resuelvan problemas especificos que dificilmente pueden
obtenerse en el dmbito comercial.

En este trabajo, se utilizé el andlisis de imdgenes
para obtener informacién complementaria o diferente a
aquella obtenida con las técnicas tradicionales. Para el
andlisis granulométrico, se utilizaron técnicas Opticas
que integran la distribucién de las particulas en la parte
del espectro correspondiente a los clastos mayores
(a partir de grava muy gruesa), el cual se obtiene
solamente por via dptica (Sarocchi et al., 2005). Para
realizar este tipo de andlisis, se exploré el empleo de
métodos estereoldgicos sencillos, confiables y eficientes
(método del conteo de puntos y de las intersecciones de
Rosiwal), alternativamente a métodos mds sofisticados
pero de dificil aplicacion en los depdsitos piroclasticos
o epiclésticos (como el método del conteo de pixeles).
Las distribuciones granulométricas totales (DGT) asi
obtenidas, fueron utilizadas para obtener los parametros
estadisticos clasicos (método de Folk y Ward, 1957) y
han sido separadas en las componentes granulométricas
fundamentales (lognormales), por medio de un programa
creado especificamente (DECOLOG r. 2.0). También se
exploré el empleo del método de las intersecciones de
Rosiwal, el cual fue utilizado a fines del siglo XIX en
petrografia; en este caso, se empled para realizar perfiles
granulométricos verticales de depdsitos a partir de una
fotografia del afloramiento. En lo que concierne el estudio
de la forma, se compararon dos métodos alternativos
basados en el estudio del perimetro de las particulas por
medio del anélisis de Fourier y de la geometria fractal.
Se utilizaron pardmetros morfométricos usados por estas
técnicas desarrolldndose nuevos parametros.

Estos métodos fueron aplicados a dos tipos de
depésitos del volcdn de Colima: un depdsito primario de
FBC y uno de lahar (LHR) producto de la removilizacién
del mismo material, el cual fue transportado por varios
kilémetros. Se decidié estudiar el depésito del 17 de julio
de 1999, porque se traté de un tipico FBC de pequefio
volumen, cuyo depésito fue estudiado ya pocos meses
después de su formacidn (Saucedo et al., 2002). Ademds,
la presencia de una barranca profunda que lo cortaba
longitudinalmente proporciond excelentes exposiciones.
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Aunque el objetivo original de este trabajo, fuera
afinar y desarrollar técnicas basadas en el andlisis
de imégenes que pudieran proporcionar informacién
adicional sobre los depdsitos piroclasticos y epiclasticos,
los resultados obtenidos han proporcionado nueva
informacién que permite evaluar la validez de modelos
recientemente propuestos sobre FBC e inclusive,
proporcionar informacién adicional sobre esta clase de
flujos piroclasticos. La aplicacién de estas técnicas al
depdsito de LHR, también permiti6 obtener nuevos datos
y proponer diagramas de clasificacién que prometen ser
eficaces para distinguir depdsitos piroclasticos primarios
de depdsitos retrabajados.

1.3. Objetivos

a. Desarrollar y afinar los métodos existentes empleados
en el estudio de las texturas volcdnicas, los cuales
estan basados en el andlisis de imagenes.

b. Realizar un estudio estratigrafico detallado vertical
y longitudinalmente de la textura del depdsito de
FBC producido el 17 julio de 1999 en el volcan de
Colima.

¢. Proponer un modelo de transporte de las particulas al
interior de los FBC.

d. Estudiar las variaciones granulométricas y de forma
de los clastos del depésito de LHR originado el 18 de
julio de 1999.

e. Comprobar la sensibilidad de las técnicas utilizadas.

f. Obtener nuevos pardmetros para discriminar entre
depésitos de FBC primarios y retrabajados (lahar).



2. Introduccion al volcan de Colima

2.1. Localizacion geografica y generalidades

El volcdn de Colima (19° 31’ N, 103° 37° W,
3860 m snm) se localiza en la porcién oeste del Cinturén
Volcénico Trans-Mexicano (TMVB), en el limite entre los
estados de Jalisco y Colima y a s6lo 20 km de la ciudad
de Colima (Figura 2.1). Se trata de un estratovolcin
andesitico cuyo cono actual tiene una forma cénica casi
perfecta. El volcén ha crecido al interior de un créter en
forma de herradura de 5 km de didmetro (Figura 2.2)
y que se origind por el colapso de un sector del volcén
Paleofuego hace 2500 afios (Komorowski et al., 1997,
Cortes et al., 2005). El colapso del edificio volcanico ha

¥
19° 26'N

k-]
3
2
o
10 km
'Coquimatia /. -
"\ Golfode
e — \ México
Pa i <
AL eef
Océano _
Pacifico

Fig. 2. 1. Ubicacién del Volcdn de Colima. Abreviaciones:
CVTM_Cintur6n Volcdnico Trans-Mexicano, CVC_Com-
plejo Volcénico de Colima, TVF_Campo Volcédnico Tuxtlas,
VC_Volcén de Colima, NC_Nevado de Colima, Ca_Cantaro,
Ce_Ceboruco, Ta_Tancitaro, Pa_Paricutin, Jo_Jocotitldn, NT_
Nevado de Toluca, Iz_Iztaccihuatl, Po_Popocatépetl, Ma_Ma-
linche, CP_Cofre de Perote, PO_Pico de Orizaba, MC_Ciudad
de México.

ocurrido con frecuencia en el pasado. Segtin Komorowski
et al., (1997) este fenémeno se ha presentado en 9
ocasiones desde su formacion.

El volcén de Colima pertenece al llamado complejo
volcénico de Colima (CVC), compuesto también por los
volcanes Nevado de Colima (4240 m snm) y Céntaro
(2900 m snm). La actividad eruptiva en el CVC empezé
hace 1.7 Ma en la parte norte (volcidn Cantaro) y ha
migrado progresivamente hacia el sur.

El Nevado de Colima, estuvo activo por mas de 0.6
Ma (Robin et al., 1987) y actualmente se encuentra en un
estado de quietud. El material més joven emitido por el
Nevado de Colima, tiene una edad de aproximadamente
0.081 Ma (Robin et al., 1990). La actividad del volcdn
de Colima empez6 aproximadamente hace 50000 afios
(Robin et al., 1991) y ha estado constantemente activo
en tiempos histéricos. Se han documentado desde el
afio de 1560 25 erupciones, de las cuales por lo menos
seis (1585, 1606, 1622, 1818, 1890 y 1913) han tenido
una intensidad elevada (Medina, 1983; Komorowski et
al., 1997). Entre 1919 y 1961, la actividad del volcan
estuvo restringida al interior del criter. Para 1961-1962
el crater habia sido rellenado, por lo que su actividad
fue més notoria. Desde entonces han ocurrido diversas
erupciones de caricter efusivo (1961-1962, 1975-1976,
1981-1982) y recientemente con la extrusién de domos
y erupciones de tipo Merapi (1991-1992, 1998-1999).
A partir de 1999, la actividad del volcidn de Colima
ha consistido en explosiones moderadas asociadas al
crecimiento y a la destruccién progresiva de un domo en
el interior del créter por derrumbes del frente de coladas
de lava de la orilla del domo o por el desprendimiento
de porciones externas del créter actual. Esta actividad ha
originado flujos piroclasticos que han viajado hasta 8 km
desde la cima afectando més frecuentemente la ladera
sur del volcén.

2.2. Actividad eruptiva 1913-1999

El 20 de enero de 1913, después de tres afios de
actividad caracterizada por escasa emision fumarélica y
sin sefial premonitora alguna, el volcan de Colima entré
en actividad (Luhr y Carmichael, 1990; Komorowski
et al., 1997; Saucedo., 1997). Se formé una columna
eruptiva de 21 km de altura que se sostuvo durante 8
horas. Los vientos transportaron el material hacia el
norte provocando la caida de 1 metro de ceniza en las
laderas del Nevado de Colima, 7 cm en Ciudad Guzmaén
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Foto M. Abrahms JPL

Fig. 2.2. Vista aérea del Volcdn de Colima con el Nevado de Colima en el fondo. En la parte izquierda (lineas blancas) se puede
observar el créter en la herradura del antiguo edificio (Paleofuego).

(30 km hacia el norte) y trazas de ceniza en San Luis
Potosi (435 km) y Saltillo (720 km). Esta columna se
colaps6 originando flujos piroclasticos que se deslizaron
en las barrancas orientadas hacia SE, S y SO, alcanzando
distancias de 15 km y dejando depésitos de hasta 40
m de espesor. Esta erupcién cambié la morfologia del
cono superior que perdi6 100 m de altura y quedé con
un criter muy irregular de aproximadamente 450 m de
ancho y 350 m de profundidad. A pesar de su intensidad
la erupcién tuvo una duracién de solamente cuatro dias.
Diez dias después, ésta, habfa terminado por completo
(incluyendo la emisién de vapor).

En 1922 se observé en el fondo del interior del
criter la presencia de grandes cantidades de detritos
(Luhr y Carmichael, 1990). La profundidad del mismo
fue estimada en aproximadamente 300 m. En 1930
hubo reportes de actividad fumardélica y resplandor en el
créiter. En 1931, el domo habia crecido hasta alcanzar un
nivel de apenas 50 metros desde el fondo del créter tenia
un color gris oscuro y aparecia localmente manchado
por sublimados de sulfuros de color amarillo (Luhr y
Carmichael, 1990). En 1959 el domo alcanzé el borde
cratérico y se calculé que desde su formacién (~1930),
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tuvo una tasa de crecimiento promedio de 20 cm por dia
(Luhr y Carmichael, 1990), correspondiente a una tasa
de 1.63x10"3 km%/afio. En 1975 empez6 un periodo de
intensa actividad eruptiva, caracterizado por la emisién
de coladas de lava muy viscosa que desbordaron el
criter y bajaron hacia el costado E-SE con longitudes
de hasta 4.5 km (Thorpe et al., 1977). En enero de 1977
se observé una fuente de lava que tuvo una duracién
breve, pero cuyos piroclastos incandescentes alcanzaron
varios cientos de metros de altura (Luhr y Carmichael,
1990). Otra colada de lava en bloques, se origin6 hacia
el sur entre 1981 y 1982 y alcanz6 longitudes de 1000
m. A partir de 1975 se registraron numerosos flujos de
bloques y ceniza pequefios, originados por el derrumbe
de porciones del domo o de partes de las coladas. En 1987
ocurri6 una erupcién fredtica cuya explosién produjo un
créter en el borde Este del domo de la cima del volcan
(Flores, 1987). En febrero de 1991 en la parte SO de la
cima del volcdn, creci6 un domo andesitico (59.7 % en
peso de SiO,) que alcanzé una altura de 30-40 metros
y un didmetro de 100 metros. Como consecuencia de
una serie de temblores superficiales, la porcién SO del
domo colaps6 en abril, originando una serie de flujos de
bloques y ceniza tipo Merapi, con alcances de hasta 4 km.



La actividad eruptiva de 1991 terminé con la emisién de
un flujo de lava viscosa hacia la ladera sur del volcin que
llegé a una longitud de 2.5 km (Rodriguez et al., 1991;
Saucedo et al., 2004). En 1994 ocurrié una explosion
en ¢l domo que produjo un criter de 135 metros de
didmetro y 50 metros de profundidad. Los proyectiles
balisticos expulsados, llegaron hasta 2.5 km del créter.
La misma explosi6én dispar6 un derrumbe de una porcién
parcialmente enfriada del domo que originé un flujo de
bloques y ceniza que se extendié 3.7 km hacia el SO
(Komorowski et al., 1997).

La erupcién de 1998-2000, empez6 después
de tres afios de inactividad con una crisis sismica que
perduré desde marzo hasta noviembre de 1997 (Cortes
y Gavilanes, 1998; Saucedo et al., 2002), cuando se
observé un sistema de fracturas en el domo apical.
Contempordneamente, se observaron variaciones
geoquimicas importantes (Taran er al., 2002) que
indicaban una erupcién inminente. Un afio después, el 19
de noviembre de 1998, se registré tremor arménico, que
reporté numerosas caidas de rocas. Al dia siguiente, se
observé que un nuevo domo habia crecido en la parte SO
de la cima rellenando parcialmente el criter producido
por la explosién de 1994 (GVN, 1998b). El nuevo domo
media 30x50 m de didmetro y tenia una altura de 15 m
(volumen estimado 3.8x105 m3). El 21 de noviembre,

el domo alcanzé el borde del criter y empezé a fluir
como un flujo de lava en la ladera SSO del volcén hacia
la barranca El Cordobdn Este. Ese mismo dia y debido
a la fragmentacién del frente de lava, se registraron
los primeros flujos de bloques y ceniza de la crisis
volcénica hacia la barranca el Cordobén Este. Los FBC
continuaron los siguientes dias mientras que la lava se
deslizaba sobre el flanco (en tres dias, la lengua de lava
alcanz6 una longitud de 370 metros). Una nueva lengua
de lava empez6 a fluir hacia la barranca El Cordobén
Oeste registrandose otros FBC. El flujo méds grande de
este periodo, se desliz6 en la barranca El Cordoban Oeste
(Figura 2.3). La avalancha basal del FBC, alcanz6 una
distancia maxima de 4.5 km desde la cumbre (Saucedo
et al., 2002) y la nube de ceniza debi6 haber continuado
su trayecto mds abajo, dado que fue observada una caida
de material fino a més de 12 km. El dfa 1 de diciembre de
1998, el flujo de lava en la barranca El Cordoban Oeste
se habia bifurcado y coexistian tres frentes activos que
avanzaban rdpidamente a lo largo de los tres diferentes
tramos de la barranca El Cordobén (O, C y E). El dia 10
de diciembre, se observé un FBC voluminoso, formado
por la caida de bloques desde el borde externo del domo
o del borde oriental del frente de lava que fluyé pocos
cientos de metros més abajo (Figura 2.4). El FBC que
se desliz6 por las barrancas El Cordobdn Este y San
Antonio fue bien documentado y estudiado (Saucedo

Fig. 2.3. Vista aérea del flujo de bloques y ceniza del 22 de noviembre de 1998. El flujo pirocléstico se originé por colapso de una
porcién del frente de lava que estaba avanzando en una pendiente muy elevada. Fotografia de Abel Cortés.
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Fig. 2.4. Fotografia del flujo de bloques y ceniza del 10 de diciembre de 1998. El flujo se originé por la caida de bloques en el borde
SE del domo. Fotografia de Ricardo Saucedo.

et al., 2002). Los frentes de lava en los primeros dias
de 1999, habian alcanzado longitudes de 2.8, 3.1 y 2.5
km, con un volumen de 39x10% m® de magma emitido
(Navarro et al., 2002). El dia 10 de febrero de 1999,
ocurri6 una fuerte explosién en el domo después de una
intensa actividad sismica iniciada el dia anterior. La
explosién, que fue escuchada hasta la ciudad de Colima,
originé una columna eruptiva que alcanz6 de 3 a4 km de
altura y proyect6 balisticos hasta de 3.5 a 4 km del créter
en direccion N-NE. Durante este evento, se produjo
un FBC que se desliz6 hacia la barranca San Antonio-
Montegrande (GVN, 1999a; Saucedo et al., 2002). La
actividad continué con explosiones moderadas en el
domo hasta el dia 10 de mayo, dia en que tuvo lugar otra
explosién que levant6 una columna de ceniza de hasta
6.5 km produciendo una caida de balisticos hasta 4.5 km
del créter y FBC hacia las barrancas El Cordobén y La
Lumbre (Saucedo et al., 2002). Explosiones pequeiias
continuaron hasta el 26 de mayo, fecha en que la
actividad del volcdn disminuyé unos dias. El 3 de junio
se observé en un sobrevuelo, que parte del nuevo domo
de lava aparecia destruido y en su lugar aparecia un
criter con un didmetro de 180x200 metros y 70 metros
de profundidad (Saucedo et al., 2002). La actividad se
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mantuvo moderada hasta el 2 de julio posteriormente se
registré un incremento de sismicidad que disminuyé a
valores bajos en los dias siguientes hasta el 16 de julio,
dando inici6 a un momento de quietud que duré 11
horas.

2.2.1. La erupcion del 17 de Julio de 1999

Después de las 11 horas de quietud, el 17 de julio de
1999 ocurri6 la erupcién explosiva més fuerte de la crisis
1998-99. Esta erupcién fue precedida por un enjambre
sismico de alta frecuencia, con una duracién de 13 horas.
Alas 12:41 (hora local), los habitantes de Colima oyeron
un fuerte estallido que hizo vibrar los cristales de las
ventanas y percibieron al mismo tiempo, una vibracién
de baja frecuencia en el terreno. Aproximadamente 20
minutos después de la explosién, una columna sostenida
de mds de 10 km de altura se habia levantado casi
verticalmente; la parte de la columna donde ocurrié la
conveccién se extendia por 2/3 partes de la altura total
(Figura 2.5) y encima, en la pluma, se desarrollé una
sombrilla simétrica. La explosién proyecté balisticos
hasta 3.5-4 km de distancia (Saucedo et al., 2002). Pocos
segundos después de su formacién, la parte sur de la



Fig. 2.5. Fotografia tomada desde SE de la erupci6n del 17 de julio de 1999. La columna eruptiva alcanzé més de 10 km de altura.
A la izquierda se observa la pluma asociada al flujo de bloques y ceniza que se desliz6 por la ladera sur del volcin. Fotografia de
Oscar Huerta.

columna se colaps6 (Saucedo et al., 2002) originando
flujos pirocldsticos en varias direcciones (O, SO y S).
Estos tuvieron alcances de hasta 3.3 km y dejaron trazas de
quemaduras hasta de 5.5 km de distancia (GVN, 1999b).
Las barrancas San Antonio y Montegrande fueron las
mds afectadas por este evento; alli se deposité un FBC
con un volumen estimado de 7.9x10° m3 (Saucedo et al.,
2002), que rellend totalmente las barrancas preexistentes
entre las cotas de 2400 y 2500 m snm y alcanzé 3.3 km
(H/L = 0.45). Al oriente del volcédn se reporté caida de
ceniza incandescente (probablemente proveniente de
la nube de ceniza del flujo pirocléstico), mientras que
al O-SO del volcén, la caida de ceniza fue abundante,
pero ya fria. La region afectada por la caida de ceniza
se extendié hasta casi 30 km del volcdn. A 13 km de
éste fueron observados espesores de ceniza de 3-5 mm.
En Zapotitldn (~ 25 km de distancia), la caida de ceniza

molesto a la poblacién y en la ciudad de Colima (~ 30 km
de distancia) se deposité sélo una capa muy delgada.

La explosién del 17 de julio de 1999 ensanché el
criter que se habfa formado durante la erupcién del 10
de mayo de 1999 (GVN, 1999b) con un didmetro de 220-
230 m y casi la misma profundidad (aproximadamente
70 m).

En la mafiana del dia siguiente se reportaron
nuevos flujos piroclasticos de menor intensidad (alcance
de ~2 km) originados, al parecer, por el colapso lateral
de los levees del flujo de lava oriental (C. Navarro,
comunicacién personal; GVN, 1999b). Estos flujos
entraron en las barrancas Montengrande-San Antonio
y en los tres brazos de la barranca El Cordoban (GVN,
1999b).
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2.2.2. El lahar del 18 de Julio de 1999

El 18dejuliode 1999, undiadespuésdelaerupcion,
ocurrieron fuertes lluvias. Alrededor de las 13:00-14:00
horas (hora local), parte del material depositado el dia
anterior fue removilizado produciendo lahares a lo largo
de las barrancas La Lumbre, El Cordoban, San Antonio,
y Montegrande (Breton et al., 2002; Gavilanes, 2004).

En la barranca Montegrande, algunos testigos
oculares indicaron que el lahar estaba caliente (se podia
observar emanando vapor del flujo) y se canalizé por la
barranca.

Una inspeccién efectuada en los dias sucesivos
indic6 que el lahar habia viajado 4 km desde la cima
en la barranca Montegrande (GVN, 1999b). En realidad,

el lahar viaj6 como minimo 10 km erosionando todo
a su paso y deposité hasta la salida de este cauce,
aproximadamente 5 km aguas abajo. El mismo lahar
fue observado por un campesino al salir de la barranca
Montegrande, aproximadamente a 7 u 8 kilémetros de la
cumbre del volcan (Figura 2.6).

Este lahar demuestra la extrema rapidez con
la que el material pirocldstico es removilizado en el
volcén de Colima. El depésito de este lahar se encuentra
preferentemente en la parte final de la cafiada y en un
abanico constituido por una alternancia de depdsitos de
lahares y fluviales (Figura 2.6). El volumen de este lahar
fue calculado en ~ 9.5x10° m3 (considerando un 50% en
volumen de agua), correspondiente a ~ 6.3x10° m® de
solo sedimento (Gavilanes, 2004).

Fig. 2.6. Vista aérea de la barranca Montegrande en donde se abre en forma de un abanico, compuesto por una alternancia de dep6si-
tos de lahar y fluviales. Se pueden reconocer los postes de la linea de alta tensién que el 18 de julio de 1999 fue interrumpida por el
lahar estudiado. Fotografia de C. Navarro.
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3. Flujos piroclasticos y lahares

3.1. Flujos granulares

Los flujos granulares son procesos geolégicos
bastante frecuentes, que pueden ocurrir en ambientes
diferentes; involucrar distintos volimenes y tipos de
materiales. En estos fenémenos, la gravedad determina
un movimiento rdpido de la masa de particulas y el
fluido intergranular a lo largo de una pendiente (Iverson
y Vallance, 2001). En el interior de la masa granular
en movimiento, pueden ocurrir: expansién, fricciones
internas, colisiones entre particulas, fluidizacién,
segregacion de las particulas por tamafio, presion de poro
variable etc. A esta categoria de flujos pertenecen, entre
otros, las avalanchas de rocas y los flujos de escombros y
piroclésticos. Se trata de flujos en los cuales el momento
de transporte (momentum transport), depende de las
colisiones entre las particulas gruesas (> 0.064 mm). Se
mueven como una masa unica, constituida por una fase
granular y un fluido intergranular (que influye muy poco
sobre el movimiento).

Dependiendo de varias condiciones (velocidad,
tamafio de las particulas, espesor del flujo, aspereza del
sustrato, presencia de un fluido intergranular viscoso
etc), una misma masa de material puede originar un flujo
compacto (clastos empaquetados), con comportamiento
rigido-pldstico o un flujo dilatado, fluidizado, que se
comporta como un liquido (Iverson y Vallance,2001). Las
mezclas sélido-fluido pueden existir en diferentes estados
e inclusive es posible que ocurran cambios de estado
(parecidos a los cambios de estado liquido a s6lido). Dos
variables de estado condicionan fuertemente a los flujos
granulares y son: la presién de poro (p) y la temperatura
granular (T). La presién de poro (p) se define como
la presién del fluido en el ambiente, menos la presion
debida al peso del fluido (Iverson y Vallance, 2001). La
temperatura granular (T) es una medida del grado de
agitacion de las particulas; su nombre deriva por analogia
de las vibraciones que sufren las moléculas en los gases
y que dependen de la temperatura (a > temperaturas >
agitacion de las moléculas). La unica diferencia entre la
temperatura del gas y la granular es que en este segundo
caso, para mantener una cierta temperatura de grano, es
necesario una transformacién continua entre la energia
de movimiento del flujo (translacional energy) y la
energia mecdnica interna (colisiones) de las particulas
(Crosta et al., 2001).

Datos experimentales y observaciones directas
del movimiento de estas mezclas particulas-fluido

(tipicamente con una fraccién de volumen sdlido v, >
0.4) evidencian una tendencia de los flujos a moverse
como un cuerpo plastico-rigido, si la presién de poro -p-
y la temperatura granular -7- son despreciables (régimen
friccional). Sin embargo, cuando la presién de poro-p-yla
temperatura granular -7- son suficientemente grandes, la
masaen movimiento se comportacomo un liquido. Ambas
variables (p y T), tienen un valor cero en condiciones
de equilibrio estético, crecen con el movimiento de la
masa granular, por conversién de la energia potencial
y cinética en energia mecdnica interna (colisiones) y
pueden convertirse en otras formas de energia (calor,
energia acustica, vibraciones etc). Debido a procesos de
difusion, ya sea la presidn dispersiva o la temperatura
granular, pueden propagarse de una parte del flujo a otra.
Un incremento en la temperatura granular -7- (que refleja
un aumento de energia) determina un incremento de la
fluidez de la mezcla, pero también aumenta la disipacién
de la energia, debida a los impactos ineldsticos entre las
particulas. Para valores bajos de -7-, algunas partes del
flujo se pueden congelar (la estructura de las particulas se
bloquea) y quedan como cuerpos rigidos (Drake, 1990;
Iverson y Vallance, 2001). La presién de poro -p-, juega
un papel casi andlogo a la temperatura granular -7-,
dado que causa una disminucién en la rigidéz de la masa
granular y facilita la fluidéz de la mezcla. En contraste
con -T- todavia, -p- reduce la disipacién de la energia,
dado que reduce las tensiones debidas a los contactos
entre particulas y facilita la transferencia del esfuerzo de
corte -shear stress-, a la fase fluida (Iverson, 1997).

3.1.1. Parametros adimensionales de Savage y
Bagnold

Con el fin de establecer las condiciones en que
una mezcla particulas-fluido pasa de un estado a otro,
se han efectuado estudios dimensionales (comunes en
hidrdulica), tomando en cuenta la influencia de varios
factores como: densidades, tasa de deformacion, tamafio
de grano, fraccién de sdlido, espesor del flujo etc.
(Crosta, 2001). Estos estudios proporcionan pardmetros
adimensionales por medio de los cuales se pueden
establecer umbrales entre un estado y otro. Uno de los
parametros adimensionales mds efectivos es el pardmetro
propuesto por Savage (1984). Por medio de la formula
de Savage, es posible estimar el papel que juegan las
fricciones de Coulomb (relacionadas con la gravedad),
con respecto a las colisiones entre las particulas en un
flujo estacionario y uniforme (Crosta et al., 2001).
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donde: p, y p; son respectivamente las densidades
de la masa de particulas y del fluido intergranular; vy
= tasa de deformacién -shear rate- (du/dy, donde u =
velocidad paralela a la pendiente); & = tamaiio de las
particulas; g = aceleracién de gravedad y h = espesor del
flujo. Savage y Hutter (1989) demostraron que cuando
Ng,>0.1, prevalece el régimen colisional sobre el
régimen friccional. La férmula permite observar también
que en las mismas condiciones, el régimen friccional se
puede instaurar cuando la relacién 8%h es muy pequefia,
(h»d) o sea, cuando el espesor del flujo es muy grande
comparado con la dimensién de las particulas.

Otra férmula que permite efectuar consideraciones
parecidas, es la de Bagnold (1954). Esta férmula estd
basada en este importante descubrimiento: T/0 = tang,.
Donde @, es el dngulo de friccion dindmico, T el esfuerzo
de cizalla intergranular general y o el esfuerzo normal
a los planos de corte. El dngulo de friccién dindmico,
se diferencia muy poco del dngulo de friccidn estitico
(Hanes e Inman, 1985), y los esfuerzos T y o, son
burdamente proporcionales a la tasa de deformacidén y
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)

(Iverson y Vallance, 2001).

Donde: p_ = densidad de 1a masa de particulas, y = tasa de
deformacion -shear rate-; d = tamaiio de las particulas; p
= viscosidad del fluido intergranular y A = concentracién
linear de clastos (que depende de la concentracion de los
clastos, con respecto a la concentracién maxima posible,
en condiciones de maximo empaquetamiento). Los va-
lores de NB AG<4O, indican un régimen macro-viscoso,
valores de Np,>450 muestran un régimen colisional
(Savage y Sayed, 1984). Entre estos dos valores existe
un rango de condiciones transicionales. Se observa que
al crecer la viscosidad del fluido intergranular p, dis-
minuye el valor de Ny, ; y el flujo evoluciona hacia un
régimen macro-viscoso.

3.1.2. Procesos de segregacion en flujos granulares

La segregacion de particulas es un proceso comin
en los flujos granulares. La segregacion puede ocurrir por
varios factores: tamaiio de las particulas, densidad, forma,
elasticidad etc. El proceso mds comun es la segregacion
por tamaifio. Generalmente se observa que las particulas
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grandes se concentran en el frente y en la parte alta del
flujo, mientras que las particulas finas, se acumulan en
la parte basal y en la cola (Crosta et al., 2001). Aunque
los efectos sean bien conocidos (presencia de gradacion
inversa y enriquecimiento en finos en la parte posterior),
no existe todavia una justificacion tedrica fuerte para estos
fenémenos. Uno de los mecanismos mds acreditados es el
tamizado cinemadtico (kinematic sieving). Este mecanismo
consiste en un proceso de percolacién de las particulas
finas que es controlado por la gravedad. La probabilidad
de que una particula fina pueda encontrar un espacio
vacio por debajo de ella, es obviamente mayor que para
una particula gruesa siendo particularmente vélido para
el caso de una masa granular, dilatada por una elevada
temperatura granular. Esto provoca que las particulas se
segreguen (Savage y Lun, 1988; Branney y Kokelaar,
2002). Este mecanismo por si mismo, no es suficiente
para justificar el fendmeno de la gradacién inversa. Otro
mecanismo que probablemente es activo, es la expulsién
por extrusion (squeeze expulsion). Este mecanismo no es
controlado por la gravedad y depende de la fluctuacién de
las fuerzas de contacto (intensidades anisétropas de los
impactos), que actian sobre las particulas y las expulsan
de una parte a otra entre la masa granular en agitacién
(Savage y Lun, 1988; Branney y Kokelaar, 2002).

Los préximos parrafos serdn dedicados a dos tipos
de flujos granulares diferentes que han sido estudiados
en esta tesis: Los flujos de bloques y ceniza (FBC) y los
lahares (LHR).

3.2. Flujos de bloques y ceniza
3.2.1. Introduccion

Los Flujos de Bloques y Ceniza (FBC), fueron
inicialmente denominados como nubes ardientes (Nuées
Ardentes). Son fenémenos volcdnicos pequeifios, tanto
en tamafio como en energia, pero con un gran potencial
destructivo. Estos flujos pueden ser originados por el
colapso de una columna eruptiva, el derrumbe parcial
o total de un domo o simplemente la desintegracion
del frente de flujos de lava viscosa en superficies muy
inclinadas. Aunque cualquier tipo de magma pueda
originar FBC, son productos tipicos de volcanes cuyos
magmas son de afinidad calc-alcalina, caracteristicos de
ambientes de subduccidn. A pesar que la formacién y el
emplazamiento de los FBC hayan sido documentados en
muchas ocasiones y de diferentes formas (descripciones
oculares, fotografias, peliculas, imagenes térmicas etc.),
poco se conoce de lo que ocurre realmente al interior
de estos flujos granulares, cuya fisica responde sélo
parcialmente a las leyes cldsicas de la fluidodindmica.



Tabla 3.1

Cuadro sinéptico de las caracteristicas de los flujos de bloques y ceniza

Flujos de bloques y ceniza

Definicion

Flujos de bloques y ceniza: flujos piroclasticos en los cuales la mayoria de los componentes juve-
niles son bloques densos y lapilli no vesiculados o pobremente vesiculados, asii como por ceniza
sin pémez (pobremente vesiculada) de composicién parecida. Sus depdsitos son generalmente de
volumen pequefio y difieren de las ignimbritas por no contener pémez, aunque muchos aspectos de
su sedimentacién son similares (Branney y Kokelaar, 2002).

Clasificacion

Clasificacion genética: Segin Sato ez al., (1992) los estilos eruptivos de las erupciones que pueden

originar flujos de bloques y ceniza, son controlados por la proporcion entre la presion de poros en

exceso (P.) y la resistencia interna (tensile strenght) del magma (T). (ver parrafo 3.2.2).

P.< T Tipo Merapi: disparado por la caida gravitacional de porciones del domo o coladas
de lava viscosa.

P.> T, Tipo Pelée: cuando la cantidad de volatiles en el domo es desigual, y localmente la
presién de poro es superior a la resistencia interna de la lava. En este caso ocurren ex

P.>T, plosiones dirigidas.

P.> T Tipo Soufriere: cuando la presion de poro es superior a la resistencia interna de la
lava en todo el domo o conducto magmatico se producen erupciones centrales y los
flujos se originan por colapso de la columna.

Petrografia

Mineralogia: Poco variable con el tiempo (Roobol y Smith, 1975; Sato et al., 1992). La tex-
tura es porfiritica. El mineral mds abundante es la plagioclasa; el orto-piroxeno es frecuente; el
clino-piroxeno es muy frecuente, pero disminuye en rocas mds diferenciadas. El olivino, muestra
generalmente evidencias de inestabilidad; el cuarzo es raro entre los fenocristales. Los minerales
hidratados son: anfiboles (hornblenda), poca biotita y titanomagnetita.

Densidades: varian entre 1.4 y 2.7 g/cm3, con valor promedio de ~2.2 g/cm3 (Cole et al.,2002;
Schwarzkopf et al., 2005).

Contenido en volatiles: La cantidad original de H,O, varia desde el 3% hasta el 5% en peso (Wal-
lace y Anderson, 2000). Otros componentes volatiles presentes en estos magmas (CO,, S, Cl, F
etc.), se encuentran en abundancia, despreciable desde el punto de vista de la explosividad de la
erupcion.

Dimensiones

Volumen: En la literatura se reportan volimenes de FBC variables entre 1x103 y 1x108 m3, con
mis frecuencia del orden de 1x10°-1x10° m3 (Mellors et al., 1988; Rodriguez-Elizarraras et al.,
1991; Hayashi y self, 1992; Boudon et al., 1993; Carrasco, 1999; Freundt 2000; Cole et al., 2002;
Saucedo et al., 2004; Schwarzkopf et al., 2005).

Area: Las superficies varian de unos km? a decenas de km?, limitdndose a considerar las zonas
donde estos flujos producen destruccidn total o dejan un depdsito significativo. Por ejemplo en el
volcén Citlaltépetl (México), han sido documentados depésitos de FBC que cubren 27 y 18 km? (
Carrasco-Nuiez , 1999).

No necesariamente los FBC de gran volumen, determinan grandes dreas de impacto de la nube de
ceniza (Cole et al., 2002). El porcentaje de 4rea cubierto por dicha nube con respecto al 4rea cubi-
erta por la avalancha basal varia mucho de un flujo a otro (5% - 90%).

Espesor: Puede variar entre 1 y 10 metros (Freundt et al., in Sigurdsson, 2000) son mds comunes
espesores de 2-4 m (Carrasco-Nuiiez, 1999; Miyabuchi, 1999; Cole et al., 2002; Schwarzkopf et
al., 2005).
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Sigue de Tabla 3.1.

Caracteristicas Aspecto del flujo: El cuerpo principal es envuelto por una espesa cortina de ceniza, casi de inmedia-

Fisicas

to se desarrolla una nube gris obscura muy parecida a la pluma de una nube eruptiva que acompaiia
la masa principal a lo largo de su recorrido. En el frente de 1a nube se pueden ver bloques grandes
proyectados balisticamente hacia adelante. El cuerpo de la avalancha es invisible, pero cuando este
aparece, se ve muy delgado (pocos metros). Hasta que la pendiente es elevada, el flujo acelera y se
desarrolla un frente turbulento que barre el terreno. El flujo se encanala en barrancas preexistentes
ramificindose y separdndose de la nube turbulenta, que sigue un recorrido mds directo hacia el
valle. Después del cambio de pendiente, el flujo reduce drdsticamente su velocidad y la nube
superior sube por conveccion desarrolldndose mucho mds rapidamente.

Temperatura: Los valores varian de 250°C a 800°C. Generalmente se reportan temperaturas supe-
riores a 600°C (Bullard, 1985; Boudon et al., 1993; Cole et al., 1998; Francis, 1992; Macdonald y
Alcaraz, 1972; Mellors et al., 1988; Moore y Melson, 1969; Rose, 1973; Stith et al., 1977; Voight
y Davis, 2000).

Fendémenos opticos: Consisten en luminescencias, rubores, chispas y estrias enfocadas que se
observan al interior de los flujos. Testigos hablan de un color mas vivo al frente del flujo, bloques
incandescentes que emergen con trayectorias balisticas de la cortina de polvo y de estrias. (Moore
y Melson, 1969; Bullard, 1985; Fisher et al., 1997; Francis, 1992; Macdonald y Alcaraz, 1972).
Fenémenos eléctricos: Son rayos globulares en forma de lengua, estrias horizontales alrededor de
la nube, flashes y chispas verdes provenientes de abajo de la cortina de polvo etc. Los fendmenos
eléctricos han sido observados cerca del origen de la pluma y en el flujo pirocldstico (Moore y
Melson, 1969; Bullard, 1985; Francis 1992).

Fenémenos aciisticos: existen relatos distintos sobre estos fendmenos. Algunos testigos cuentan
que el desarrollo de las nubes ocurre en un silencio casi total (Moore y Melson, 1969); otros re-
portan un ruido continuo (Anderson y Flett, 1903, en Bullard, 1985). Un testigo, describe de esta
manera asi el sonido durante el pasaje de los flujos “...el ruido era terrible, una cacofonia de pie-
dras que se derrumbaban y explotaban” (Fisher et al., 1997). Después del cambio de pendiente,
ocurre un incremento drastico de las emisiones acisticas (Yamasato, 1997).

Erosion

Dependiendo de la pendiente considerada, pueden erosionar e incorporar (bulking) importantes
cantidades de material (Schwarzkopf et al., 2005). La erosién mas fuerte ocurre pendiente elevada
(>15°) y disminuye hasta cero en el tramo de menor pendiente (<8°). En algunos casos los FBC son
muy erosivos y pueden excavar canales profundos (hasta 30 metros de profundidad), en materiales
anteriormente depositados. Existe una relacién entre la capacidad para erosionar y la magnitud
del flujo. Generalmente se observa que en el mismo valle, los flujos de mayor magnitud tienden a
erosionar completamente el material depositado por los flujos mds pequeifios (Cole et al., 2002).
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Transporte

Velocidad: muy variables dependiendo de varios factores: velocidad inicial, pendientes,
caracteristicas fisicas y granulométricas del material, morfologia de la ladera, aspereza del sustrato,
cantidad y tipo de vegetacidn etc.

Las velocidades varian desde un maximo de 250 km/h (medidas en el volcdn Unzen, 1991) y un
minimo de ~25 km/h (medidas en el Mt. Agustine, 1976). Los valores maximos medidos en 4dreas
de elevado gradiente son en promedio ~200 km/h (Moore y Melson, 1969; Bullard, 1985; Stith
et al., 1977; Davies et al., 1978; Nairn y Self, 1978; Smith y Roobol, 1990; Cole et al., 1998;
Miyabuchi, 1999; Kelfoun et al., 2000; Saucedo et al., 2002).

Los FBC estdn compuestos por diferentes partes que se mueven a diferentes velocidades. La parte
mds densa (avalancha basal), generalmente se mueve mds lentamente con respecto a la parte mas
diluida sobreyacente.

En pendientes >35°, la parte basal acelera y se mueve coherentemente con la parte superior
turbulenta sin desacoplarse de ésta. Entre 20° y 6°, la parte basal disminuye su velocidad y la
parte superior turbulenta se separa, sigue adelante disminuyendo su componente horizontal y
desarrollandose verticalmente (Nairn y Self, 1978).

Alcance: los FBC, sdlo en raros casos pueden alcanzar o rebasar distancias de diez kilémetros,
desde la zona de emision. La mayoria de éstos no se alejan mds de 3-4 kilémetros. La razén de este
radio de accion se debe muy probablemente a su pequefio volumen (Hayashi y Self, 1992; Naimn
y Self, 1978). (ver parrafo 3.2.4).

Alcance relativo (H/L): los datos de H/L encontrados en la literatura, varian de un minimo de
0.18 (Merapi *94 e Hibok Hibok ‘51) a un médximo de 0.45 (Colima ’91, Colima ‘98 y Ngauruhoe
*75). El valor promedio es 0.26, del mismo orden de magnitud que las avalanchas de rocas frias
(H/L =0.25 - 0.20) y muy inferiores a las ignimbritas (H/L = 0.04).

Transformaciones: Los FBC pueden modificar su reologia en funcién de: pendiente, morfologia
de la ladera, aspereza del substrato, concentracion de clastos, granulometria, espesor etc. En el
tramo de elevada pendiente, se mueven en un régimen inercial dominado por las interacciones
clasto-clasto; en el tramo de baja pendiente, prevalece un régimen de fricciones y el movimiento
es laminar o pseudo-viscoso (Yamasato, 1997; Saucedo et al., 2004; Bursik et al. 2005; Schwarz-
kopf et al., 2005).

Deposicion

Inicio de la depositaciéon: los FBC no depositan cuando la pendiente es mayor que el dngulo de
estabilidad del material granular (~35°); generalmente es necesario un cambio significativo de
pendiente para que esto ocurra. En la Isla de Montserrat, ha sido observada una relacion sistemdtica
entre la magnitud del flujo (dimension y alcance) y la pendiente sobre la cual ocurre el cambio
erosion-depositacion. Pequefios derrumbes de rocas depositan en dngulos préximos a 35° flujos
con alcance de 1-2 km se depositan en pendientes < de 10-15° flujos que alcanzan el mar (>3 km)
se depositan en pendientes < de 6-8° (Cole et al., 2002).

Modalidad de deposicion: la deposicion puede ocurrir segiin dos mecanismos principales: 1)
agradacidn progresiva en la base (Lowe, 1982; Branney y Kokelaar, 1992) y 2) deposicién en
masse (Takahashi, 1978). Es probable que los FBC se depositen de forma intermedia entre estos
dos extremos (Schwarzkopf et al., 2005).

Depésitos

Generalidades: Los depdsitos de bloques y ceniza de diferentes volcanes, muestran una
extraordinaria similitud, independientemente del tipo de magma y del estilo eruptivo que los
produce. Se trata generalmente de depdsitos monolitoldgicos, constituidos por bloques de material
juvenil (cominmente de composicion de andesita o dacita), en una matriz de ceniza de la misma
composicion cuya abundancia relativa varia a lo largo del depdsito.

Morfologia: 1a morfologia del depésito depende de la pendiente en que el FBC ha sido depositado
y de la presencia de las barrancas donde se debe encanal. Cuando los FBC se encuentran encanala-
dos, las superficies son planas o céncavas con bloques emergentes diseminados. Si depositan en
espacios libres originan una caracteristica superficie irregular, constituida por 16bulos inter-digita-
dos y elevada con respecto al terreno circundante.
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Presentan levees laterales constituidos por clastos gruesos y frentes lobados convexos, que terminan
abruptamente con pendientes de 20°-30° (Nairn y Self, 1978). En la superficie se reconocen
alineaciones de clastos, paralelas a la direccién del flujo.

En los alrededores del depésito principal, en ocasiones, se preserva un depdsito delgado (cm de
espesor), constituido por material fino depositado por la nube de ceniza (ash cloud layer).
Estructura: se trata de depésitos generalmente masivos, que pueden presentar estratificacion
burda (Freundt, 2000). Es posible observar gradacién de los clastos (normal pero mas cominmente
inversa) y lentes de material mejor clasificado. En la base o en el techo, pueden aparecer niveles de
material més fino y mejor clasificados.

Las unidades a veces no son facilmente reconocibles a simple vista. El contacto entre diferentes
unidades de flujo, generalmente es erosivo.

Estructuras relacionadas al escape de los gases (pipas de desgasificacion) después de la depositacion,
son comunes, sobre todo en los depdsitos voluminosos (Branney y Kokelaar, 2004).

Textura: los depdsitos estdn constituidos por clastos, cuya dimensidn varia desde decenas de micras
a varios metros de didmetro. Las particulas mds finas de 0.064 mm son escasas (generalmente <5%
en peso). Se trata de depdsitos muy mal clasificados (o =3-5 phi).

Los depésitos pueden ser sostenidos clasto a clasto, con intersticios rellenos de material fino (closed
Jframework) o sostenidos por matriz (Freundt, 2000).

La distribucién granulométrica del cuerpo principal del deposito es bimodal, con la moda de los
clastos gruesos centrada de -5 a -8 phi y la moda de los clastos finos de -2 a 2 phi (Saucedo et al.,
2004; Schwarzkopf et al., 2005).

La forma de los clastos depende del tamaifio, los clastos mds grandes son generalmente mads
redondeados. Se han encontrado variaciones en la forma (parrafo 6.1.3), ya sea verticalmente
(mas irregulares en la base que en el techo), o longitudinalmente (mds regulares en los depdsitos

proximales que en los distales).

Otra caracteristica: los depdsitos generalmente estdn sueltos.

3.2.2. Clasificacion genética de los FBC

Los flujos de bloques y ceniza, son flujos
piroclasticos cuya formacion estd asociada a la lenta
emision de lavas viscosas en la cumbre de un volcan.
Estas lavas pueden acumularse hasta formar domos o fluir
como lenguas bajo la accidén de la fuerza de gravedad.
Tanto los domos como las coladas, pueden volverse
inestables por la accién de la gravedad o por la presién
de poro en el magma. (Sato et al., 1992), estudiaron la
sucesién de eventos que precedian y acompaiiaban la
produccién de FBC en las numerosas erupciones del
volcdn Unzen (Japén), durante la crisis eruptiva que
ocurrié al inicio de la década de los 90. Estos autores
documentaron casos en donde el desprendimiento de un
bloque de la pared, originaba chorros (jets) de ceniza
y gas a presion, que indicaban sin duda un exceso de
presién de poro. También se registraron bloques que
al desprenderse aparentemente sélo por la accién de
la gravedad, se estrellaban al entrar en contacto con el
terreno produciendo instantdneamente una pequeiia nube
de gas y ceniza a presién. En este caso, la emisién de gas
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y ceniza se atribuyé a la descompresién de la roca, al
choque debido al impacto o a ambos. A veces, el mismo
desprendimiento de rocas producia una avalancha de
piedras, que se movian pendiente abajo sin transformarse
en flujo piroclastico. Una observaciéon importante,
mostr6 que partes de domos recién emitidos (menos
desgasificados), originaban emisiones de gas y cenizas
mads explosivas. Por lo contrario, el derrumbe de bloques
de domos mds viejos, mostraba generalmente menor
explosividad. Estas observaciones y datos bibliogréficos,
mostraban un exceso de presion de poro en las rocas
consideradas (Rose et al., 1977; Sparks, 1978; Self et
al., 1979; Fink y Manley, 1989; Fink, 1991 y 1992; Fink
etal., 1992), 1o que llevé a Sato y sus colegas a proponer
un esquema genético de clasificacién para este tipo de
flujos pirocldsticos. En éste, los estilos eruptivos son
controlados por la relacién entre la presién de poros en
exceso (P,) y la resistencia interna (tensile strenght) del
magma (T,). Segiin este esquema, se producen erupciones
tipo Merapi cuando P, < T, y la explosion es disparada
exclusivamente por la caida por gravedad de porciones
del domo. Las erupciones tipo Pelée, ocurren cuando la
cantidad de volatiles en el domo es desigual, (P, < T,y



localmente P, > T). En este caso, ocurren explosiones
dirigidas. En cambio, cuando se presenta P, > T en todo
el domo o conducto magmatico, se trata de erupciones
tipo Soufriere y ocurre la fragmentacion total del magma
ya en el conducto. La cantidad variable de volatiles en
las diferentes partes del domo o del conducto, justifica
las variaciones que ocurren en el estilo eruptivo de un
volcan (Figura 3.1).

3.2.3. Modelo reolégico de los FBC

Un flujo_de bloques y ceniza, es una corriente
de densidad piroclastica (pyroclastic density current)
constituida por tres componentes principales: 1) una
avalancha basal (basal avalanche) densa, muy caliente
y destructiva, que se comporta como un flujo granular
y es controlada por la topografia. La avalancha basal
transporta la mayor parte de la masa del FBC. 2) una
capa fluidizada (fluidized layer) de baja densidad que
le sobreyace y que puede ser también muy destructiva,
puede desacoplarse de la avalancha basal y moverse sin
condicionamientos topogréficos; 3) una pluma (plume)
turbulenta, alimentada por el material elutriado del cuerpo
principal que sube por conveccién, (Fujii y Nakada,
1999; Takahashi y Tsujimoto, 2000; Schwarzkopf et al.,
2005).

Tipo Merapi
P <T,

Fig. 3.1. Clasificacién genética de los flujos piroclasticos de
Sato et al., (1992), basado en la relacion entre exceso de la
presion de poro (Pe) y la resistencia interna del magma (T ).

El comportamiento de la avalancha basal, encaja
bien con el modelo cinemdtico de los flujos granulares
(Félix y Thomas, 2004; Bursik, 2004; Schwarzkopf et al.,
2005). En un flujo granular, la influencia de los fluidos
intersticiales es despreciable y el intercambio energético
entre las particulas ocurre por medio de contactos clasto-
clasto. Existen dos regimenes extremos en los flujos
granulares: a) el régimen friccional, caracterizado por
contactos duraderos, esfuerzos de corte paralelos a las
superficies de deslizamiento y presiones muy elevadas
entre las particulas y b) el régimen colisional, en donde
la interaccién entre las particulas ocurre por impactos
individuales y de duracién breve (Drake, 1990; Bursik
et al., 2005; Schwarzkopf et al., 2005). Generalmente en
un flujo granular,en donde el régimen friccional ocurre
en las fases iniciales y finales del movimiento. Drake
(1990) demostr6 que la base de un flujo en régimen
friccional, puede coexistir con un régimen colisional en
un nivel superior. Esto ocurre cuando el flujo encuentra
un cambio de pendiente y empieza a frenar en su parte
inferior de contacto con el terreno, mientras que las
capas que se encuentran inmediatamente arriba, siguen
en régimen colisional.

La avalancha basal se comporta como un fluido
seudo-viscoso y es condicionada por la topografia. La
fuerte disipacién de energia debida a las colisiones y a
las fricciones entre los clastos, frena el movimiento de la
masa, aun en las partes de mayor pendiente del recorrido.
En estas condiciones son muy comunes los fenémenos
de segregacidn, que originan gradacién inversa de los
clastos mds gruesos.

La capa fluidizada sobreyace a la avalancha basal,

y estd constituida por materiales mds finos (particulas
milimétricas) y en menores concentraciones, aunque su
densidad general sea superior a la densidad del aire. En
este nivel, la presion de los gases que vienen expulsados
por la avalancha basal y la difusion turbulenta de las
particulas finas, son suficientes para mantener las
particulas flotando (Denlinger, 1987; Takahashi y
Tsujimoto, 2000). La capa fluidizada, se mueve arriba de
la avalancha basal como una corriente de densidad debido
a que la dispersion de energia en este nivel es menor y
adquiere velocidades mds elevadas. Por esta razén,
esta capa fluidizada desborda tanto el frente (ground
surge), como los lados de la avalancha basal (Figura
3.2), precediéndola durante la depositacion (Takahashi y
Tsujimoto, 2000). Cuando dicha avalancha se detiene o
es desviada rdpidamente, la capa fluidizada se desacopla
y sigue adelante de manera independiente ya que esta
poco condicionada por la topografia. Esta capa no
posee gran autonomia debido a la falta de alimentacién
de particulas finas, por lo que se vuelve mds ligera que
25



Velocidad

Pluma

.
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Capa
fluidizada
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“Fricciones

Fig. 3.2. a) Representacion esquemadtica de un flujo de bloques y ceniza. Se puede subdividir longitudinalmente en cabeza, cuerpo

y cola; verticalmente en: 1) avalancha basal, 2) capa fluidizada, 3) pluma. b) Los bloques se concentran en la cabeza y los levees

laterales. c¢) Generalmente la capa fluidizada, viaja mas rapidamente que la avalancha basal (perfil de trazo continuo), tal vez ésta
puede adquirir mds velocidad que la capa fluidizada (perfil de trazo discontinuo).

el aire, prevaleciendo una componente vertical que la
transforma en pluma (Takahashi y Tsujimoto, 2000).

En la Pluma, se concentran las particulas mas
finas (ceniza) elutriadas del cuerpo principal del flujo.
La mezcla turbulenta de estas particulas con el aire y
los gases sobrecalentados emitidos por el sedimento
incandescente, producen una componente que asciende
muy rapidamente casi de maneraexplosiva. Esta plumaen
ciertas ocasiones, puede levantarse varios kilémetros.

3.2.4. Alcance relativo de los flujos piroclasticos

La relacion H/L (indice de Heim o coeficiente de
alcance relativo), es un concepto que fue desarrollado
para las avalanchas de roca fria por Hsii (1975) y que
proporciona resultados interesantes al ser aplicado a
los flujos piroclasticos (Dade y Huppert, 1998; Francis
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et al., 1974; Hayashi y Self, 1992; Nairn y Self, 1978;
Sheridan, 1979). Si se considera solamente el dngulo
de descanso del material piroclastico, la diferencia de
elevacion (H) y la distancia horizontal (L), recorrida por
un flujo constituido por el mismo material, se obtiene la
siguiente relacién: H/L»0.6 (Hsii, 1975; Hayashi y Self,
1992). Esto significa que, un flujo granular, no podria
alcanzar distancias (desde el origen) superiores a una vez
y media la diferencia en elevacién. Sin embargo, tanto
las avalanchas de roca fria como los flujos piroclasticos,
pueden alcanzar distancias mayores respecto a las
previstas por esta sencilla ecuacién. Frecuentemente las
avalanchas de roca fria (Figura 3.3), alcanzan distancias
que son cuatro o cinco veces superiores a su diferencia
en elevacion (H/L = 0.20-0.25) y muchos flujos
piroclasticos distancias mayores (H/L = 0.04-0.46).
Todos los autores coinciden en que la movilidad de los
flujos granulares (avalanchas o flujos piroclésticos), es
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Fig. 3.3. Altura de origen (H) versus distancia recorrida (L)
por varios flujos piroclasticos. (Sigurdsson, 2000).

debida a una reduccién de la friccién con el terreno, para
lo cual se han propuesto varios mecanismos como: 1)
fenémenos de fluidizacién mecdanica, 2) fluidizacién
acustica y 3) auto-lubricacién (Hayashi y Self, 1992). En
el caso de los flujos piroclasticos, la gran movilidad se
atribuye también a sus elevadas temperaturas, presencia
de voldtiles liberados por el material juvenil y una
cantidad elevada de particulas finas presentes (Fisher y
Heiken, 1982; Siebert et al., 1987, Ui, 1983). Los valores
del alcance relativo de los flujos piroclasticos (H/L ~
0.26), son similares a los obtenidos para avalanchas de
rocas frias, lo que sugiere que los dos fendmenos podrian
ser controlados por los mismos mecanismos primarios
(Fisher y Heiken, 1982; Francis et al., 1974; Hayashi y
Self, 1992; MacTaggart, 1960). Existe una clara relacién
entre el rendimiento cinemdtico (H/L) y el volumen de
las avalanchas (V): entre mas grandes son los volimenes,
mads elevado es el rendimiento cinemdtico (Figura 3.4).

3.2.5. Depésitos tipicos de FBC

Los depdsitos de FBC muestran diferentes
caracteristicas morfoldgicas, estratigraficas y texturales,
dependiendo de la pendiente en el 4rea de depositacién
(gradiente), grado de confinamiento, volumen
involucrado y distancia a la zona de emisién. (Mellors
et al., 1988; Fujii y Nakada, 1999; Schwarzkopf et al.,
2005). En la literatura existen varias descripciones de
depésitos de FBC de diferentes volcanes, en las cuales
se pueden reconocer caracteristicas sedimentoldgicas
comunes, independientemente del tipo de erupcién
(Fisher y Heiken, 1982; Mellors et al., 1988, Bourdier et
al., 1989; Charland y Lajoie, 1989; Fujii y Nakada, 1999;
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Fig. 3.4. Indice de alcance relativo (L/H) para diferentes ti-
pos de avalancha en funcién del volumen (Dade y Huppert,
1998).

Lajoie et al., 1989; Miyabuchi, 1999; Abdurachman et
al., 2000). A continuacién se propone una sintesis (Tabla
3.2 y Figura 3.5) de las variaciones estratigraficas y
texturales observadas en un FBC tipico, considerando
variaciones longitudinales entre facies proximales y
facies distales (Mellors et al., 1988; Fujii y Nakada,
1999; Schwarzkopf et al., 2005). Las facies proximales
se encuentran en los alrededores de las paredes del domo
o del crater y pueden extenderse hasta aproximadamente
0.5 km (Mellors et al., 1988); la distancia de las facies
distales puede variar de 1 a 2 km hasta mas de 10 km,
dependiendo del alcance del FBC.

3.3. Lahares

3.3.1. Introduccion

Lahar es un termino indonesio que se refiere a
flujos generados en los flancos de un volcan, los cuales
estdn constituidos por una mezcla de agua, detritos y
fragmentos de suelo (Smith y Fritz, 1989). (35-60%
en volumen de sedimento). Un flujo de escombros estd
constituido por un sedimento extremadamente mal
clasificado, saturado de agua, con un porcentaje elevado
de material sélido, que fluye con una consistencia que se
parece. Los lahares pueden ser primarios (sin-eruptivos)
o secundarios (post-eruptivos) y pueden originarse sin
la ocurrencia de erupciones volcdnicas. Las condiciones
necesarias para la formacién de un lahar son: 1) una
cantidad importante de agua (agua atmosférica, de poro,
hidrotermal, de lagos, de represas, glaciares etc.). 2)
una cantidad abundante de sedimento volcénico suelto
(material pirocléstico, colluvium, suelos). 3) pendientes
elevadas en el drea de origen. 4) un mecanismo de disparo
(temblores, lluvias intensas, factores antrépicos).
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Tabla 3.2

Sintesis de caracteristicas estratigraficas y texturales de un FBC tipico, segiin Mellors et al., 1988 y Fujii y Nakada,

1999

Unidad 0

ESQUEMA DE UN DEPOSITO TIPICO DE FLUJO DE BLOQUES Y CENIZA

Depésito de oleada piroclastica: Se encuentra en la base de la secuencia (unidad 0, siguiendo la
clasificacion de Mellors et al., 1988), compuesto por ceniza fina muy bien clasificada y con laminaciones.
Se pueden encontrar pedazos organicos carbonizados. Se trata de una capa muy discontinua, inclusive
en un mismo afloramiento (Fujii y Nakada, 1999). El contacto con la unidad (1) superior es erosivo
(por esta razén este nivel no siempre se encuentra).

Unidad 1

Depésito de avalancha proximal: Su extension puede alcanzar varios cientos de metros y su espesor
varias decenas de metros. Se trata de un depdsito masivo muy pobremente clasificado, monolitolégico,
compuesto por clastos angulosos sostenidos grano a grano. Los bloques pueden variar en dimensiones,
desde decenas de centimetros hasta decenas de metros. El contacto con la unidad de flujo piroclastico
que le sobreyace, es gradual.

Unidad 2a

Depésito de avalancha basal: Se puede encontrar a distancias mucho mayores con respecto a la
unidad (1), del orden de varios kilémetros, con espesores variables desde varios metros hasta varios
centimetros, en las zonas distantes. Puede ser masivo o gradado, monolitolégico y muy mal clasificado.
Los clastos tienen en promedio dimensiones variables entre ceniza fina y ceniza gruesa. Son presentes
clastos de dimensiones de lapilli y bloques que pueden alcanzar decenas de centimetros hasta metros.
La textura varfa desde sostenido grano a grano, en la parte cercana, hasta sostenido por matriz en la
parte distal. En la base aparece una capa empobrecida de particulas gruesas, de 10 a 15 centimetros
(Fisher y Heiken, 1982; Fujii y Nakada, 1999). Esta unidad varfa mucho, tanto longitudinal como
transversalmente. Generalmente en facies proximales muestran una gradacién inversa muy desarrollada,
menos evidente, alejdndose del drea de emisidn (Schwarzkopf et al., 2005).

Unidad 2b

Deposito de oleada piroclastica: La unidad 2a estd cubierta por un depdsito un poco mejor clasificado
de material fino (desde ceniza hasta lapilli), que muestra laminaciones y un contacto inferior gradual.
Los espesores varian desde un maximo de unas decenas de centimetros, arriba de la unidad 2a, hasta
pocos centimetros alejdndose de ésta. Su drea se extiende por lo general mucho maés alld de la unidad
2a. El grado de clasificacion varia desde pobre, hasta moderadamente clasificado, alejandose de la zona
de origen. En este nivel, se pueden encontrar lapilli accrecionales y en su base troncos carbonizados.

Unidad 2¢

Depésito de ceniza de caida: En la cima de todas las unidades se encuentra una capa de caida no
consolidada, compuesta de ceniza fina muy bien clasificada cuyo espesor mdximo puede ser de unos
centimetros. Es posible encontrarla a muchos kilémetros de distancia.

Fig. 3.5. Relaciones estratigraficas carac-
teristicas de un depésito de flujo de bloques
y ceniza a diferentes distancias del drea de
emision. Mellors et al. (1988), extendieron a
esta clase de flujos la nomenclatura propuesta
por Sparks et al.(1973) para las ignimbritas:
0) oleada pirocldstica, 1) avalancha proximal,
2a) avalancha basal, 2b) oleada piroclastica,
2c) ceniza de caida. La linea de separacién en
el interior de la unidad 2a en las facies proxi-
males, indica que la gradacién de los clastos
varia lateralmente y que es mds comin en-

Facies proximal ot e Facies distal | contrar una gradacién inversa en dreas proxi-

males. Dibujo de D. Sarocchi.
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Los lahares son una categoria particular de flujos
gravitacionales, término con el cual se designa a una
mezcla de agua y detritos, que fluye pendiente abajo de-
bido a la accién de la gravedad.

Dependiendo de la proporcién entre agua-sedi-
mento y de su reologia, existen diferentes tipos de flu-
jos gravitacionales: 1) flujos de agua -FA-. 2) hipercon-
centrados -FH=. 3) de escombros -FE- y 4) avalanchas
de escombro -Av- (Pierson y Costa, 1987). Los lahares
comprenden la categoria de los flujos de escombros (50-
80% en volumen de sedimento con respecto a la masa
total) y de los flujos hiperconcentrados mucho a aquella
de una colada de concreto. Los flujos hiperconcentrados
son mds diluidos y constituyen una transicién entre un

flujo de escombros y otro de agua (Costa, 1988).
3.3.2. Flujos de escombro

El estudio de muchos lahares con caracteristicas
texturales, magnitud y origenes distintos, llevaron a
Pierson y Scott (1985) a una subdivisién empirica entre
flujos de escombros cohesivos y flujos de escombros no
cohesivos y que estd basada en el contenido de arcilla
presente en la matriz y que se reflejaen su comportamiento
reolégico. Con base en esta clasificacién, se propone
un cuadro sindptico donde se reportan los datos y las
caracteristicas mds importantes de cada uno de estos
flujos de escombros resaltando sus diferencias (Tabla
3.3).

Tabla 3.3

Sintesis de las caracteristicas de los FE no-cohesivos y cohesivos asi como de sus depdsitos.

NO-COHESIVOS

es < 3-5%, Pierson y Scott (1985).

(Costa, 1988).

FLUJOS DE ESCOMBRO

Clasificacién Contenido en arcilla: el porcentaje de arcilla

Fase granular: constituye entre el 70 y el 90% en peso (50-80% en volumen), de la masa total

CaracteristicasVariabilidad: las caracteristicas fisicas varian

FLUJOS DE ESCOMBRO
COHESIVOS

Contenido en arcilla: el porcentaje de arcilla
es > 3-5%, Pierson y Scott (1985).

Variabilidad: las caracteristicas fisicas son

fisicas sensiblemente vertical y longitudinalmente el bastante constantes en todo el espesor del flu
flujo. Jjo; longitudinalmente varian lentamente.
Densidad: mas elevada con respecto a los FE Densidad: En condiciones similares, es un
cohesivos, debido a 1a mayor proporcidn entre poco menor con respecto a los FE no-cohesi
sedimento y agua. Puede alcanzar 2.7 g/cm>. vos, debido a la menor proporcién sedimento
Varia verticalmente. /agua.
Es casi constante en todo el espesor.
Viscosidad: en algunos casos es ligeramente Viscosidad: elevada, puede rebasar 200 poise
mayor que la viscosidad del agua (Chen, 1987). (Chen, 1987), cuatro o cinco ordenes de magni
tud mayor que el agua.
Esfuerzo de cizalla: el esfuerzo de cizalla -shear strenght- puede ser mayor de 400 dinas/cm? (Cos
ta, 1988).
Presion de poro: baja (casi hidrostética), debido ~ Presion de poro: elevada, debido a que el flui
a que el agua circula con facilidad en los intersti-  do de poro viscoso circula con dificultad entre
cios entre los clastos (Pierson y Costa, 1987, los in-in tersticios de los clastos (Pierson y
Iverson, 1997). Costa, 1987; Iverson, 1997).
Origen Por la incorporacién progresiva de material Por la transformacién directa de una avalancha

acumulado en las laderas del volcén o por flujos
de agua intensos (Vallance, 2000).

(derrumbe que involucra un sector de un edifi
cio volcdnico alterado por la actividad hidroter
mal), en presencia de una cantidad de agua su-
ficiente que sature el material colapsado
(Carrasco-Nuiiez et al., 1993; Vallance, 2000).
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FLUJOS DE ESCOMBRO FLUJOS DE ESCOMBRO
NO-COHESIVOS COHESIVOS

Dimensiones Volumen: inicialmente pequeiio, pero puede  Volumen: grande y generalmente se mantiene

incrementarse hasta 15-20 veces a lo largo de  constantes por largas distancias. Por ejemplo 0.5-

su recorrido (Gallino y Pierson, 1985; Pierson, 1x107 m?

1995). Los volimenes de los FE no-cohesivos para el “Paradise lahar” y 3.8x109 m’ para el

recientes del volcan de Colima, son del orden  “Osceo- la Mudflow” (Vallance y Scott, 1997),

de 2x10° a 5x10% m® (Gavilanes, 2004). Tetelzingo 1.8x10° m?® (Carrasco-Nuiiez et al.,
1993).

Areas: las 4reas cubiertas por FE de este tipo Areas: las dreas cubiertas por FE de este tipo son
pueden ser muy grandes, pero en la mayoria muy grandes. Por ejemplo el FE cohesivo “Osceo-
de los casos son limitadas. Por ejemplo, la Mudflow” cubri6 un drea de ~5.5x108 m? (Va-
flujos recientes en el volcan de Colima han llance y Scott, 1997).

ocupado dreas de 1x10* - 1.7x10° m?

(Gavilanes, 2004).

Gasto: inicialmente pequefio (descargas de Gasto: generalmente grandes volimenes de mate-
pico de 1x10%-1x10° m*/s), puede incremen- rial transportado (descarga de pico >1x10° m’/s).
tarse rdpidamente hasta 1x10° m*/s (Pierson

et al., 1990).

Espesor: en dreas abiertas, el espesor de un solo flujo raramente es mayor de 1 o 2 metros; cuando
estd canalizado puede alcanzar decenas y tal vez cientos de metros. Generalmente varia entre 1 y 10
metros (Pierson y Scott, 1998).

Erosion Los flujos de escombros tienen la capacidad de erosionar e incorporar (bulking) grandes cantidades de
material a lo largo de su camino (Vallance, 2000).
Ocurre principalmente, por el colapso de grandes cantidades de material proveniente de terrazas flu-
viales erosionadas lateralmente por el flujo. De menor importancia es la erosion progresiva en la base
(Pierson y Scott, 1998; Vallance, 2000).
Transporte  Reologia: dependiendo de la velocidad, se Reologia: dominados por un comportamiento
comportan como flujos granulares domina- viscoplastico y por la presencia de particulas
dos por colisiones entre clastos (Scott et al., limosas y arcillosas (Costa, 1988).
1995). Los movimientos relativos de los clastos estan

condicionados por la viscosidad de la matriz, que
reduce las colisiones y el esfuerzo de cizalla
(shear stress) cerca de los bordes del flujo (Scott
et. al., 1995).

Velocidad: varia de un minimo de 5-10 m/s, hasta mas de 25 m/s.

Movilidad: menor con respecto a los lahares ~ Movilidad: Tienen movilidad elevada y pueden
cohesivos sin embargo pueden viajar grandes  viajar grandes distancias (hasta cientos de kild-
distancias. Generalmente no rebasan algunas  metros), sin sufrir transformaciones importantes

decenas de kilometros (Scott et. al., 1995). (Vallance, 2000).

Transformaciones: Debido al incremento o dis- Transformaciones: La mezcla es coherente a
minucién del material transportado con respecto lo forman en flujos hiperconcentrado (Vallan-
largo del trayecto por largos tramos y no se tras- ce, 2000).

al agua, puede ocurrir una transformacién gradual
f. de escombro <> f. hiperconcentrado
a lo largo del camino (Vallance, 2000).

30




Sigue de Tabla 3.3.

Deposicion

FLUJOS DE ESCOMBRO
NO-COHESIVOS

Inicio de la sedimentacién: al disminuir la
pendiente, esta clase de flujos se empiezan
a depositar. En el caso de flujos de volumen
pequeilo y granulometria gruesa, el umbral
puede ser de hasta 25° y mds cominmente

10°-12° (Curry, 1966; Pierson y Scott, 1998).

Modalidad de sedimentacidn: puede ocurrir

mediante diferentes mecanismos: 1) agrada-
cién progresiva en la base (Lowe, 1982;
Branney y Kokelaar, 1992; Vallance y Scott,
1997), que es el mecanismo mdas comn. 2)
la segregacién preferencial por densidad o
dimensiones con formacion de cimulos, y
alineaciones de clastos gruesos -levees-
(Pierson et al., 1990). 3) deposicion en
masse (Takahashi, 1978). Estos mecanismos
pueden actuar contempordneamente en el
mismo flujo.

FLUJOS DE ESCOMBRO
COHESIVOS

Inicio de la sedimentacién: cuando disminuye la
pendiente, esta clase de flujos retrasan su deposita-
cién. En el caso de flujos de grandes volimenes y
granulometria fina, el umbral puede ser hasta de 1°
(Pierson et al., 1990).

Modalidad de sedimentacién: puede ocurrir segin
diferentes mecanismos: 1) la agradacion progresiva
en la base (Lowe, 1982; Branney y Kokelaar, 1992;
Vallance y Scott, 1997) es el mecanismo mads co-
mun. 2) La segregacion preferencial por densidad o
dimensiones con formacién de ciimulos y alinea-
ciones de clastos gruesos -levees-(Pierson et al.,
1990). Estos mecanismos pueden actuar contempo-
rdneamente en el mismo flujo.

Depésitos

Morfologia: presencia de levees marginales
y frentes lobados ricos en clastos gruesos
(bloques-cantos), clasto-sostenido.

Morfologia: los levees en esta clase de flujos estdn
menos desarrollados, son generalmente bajos, an-
chos y con superficie superior plana.

Los espesores son relativamente uniformes (Pierson y Scott,1998).

La superficie es suave, con presencia de bloques grandes emergentes (Vallance, 2000).

Presencia de canales en el depdsito con forma que varia de trapezoidal a forma de “U” con baja re-

lacién de aspecto (Pierson y Scott,1998).

Estructura: masivos, pobremente estratificados.

Estructura: masivos, generalmente sin es-
tructuras.

Generalmente se reconoce €l contacto entre diferentes unidades de flujo (Costa, 1987).

Pueden mostrar una gradacién normal, inversa
y tal vez simétrica -inversa en la base y directa

en la parte superior- (Vallance, 2000).

Puede presentarse una gradacién normal (Va
llance y Scott, 1997)

Son frecuentes estructuras relacionadas con la rdpida expulsion de agua al momento de la compac-
tacion (cuencas, pilares). En el techo es comtin un nivel enriquecido en finos, expulsados por la

compactacién (Vallance, 2000).

Textura: los depdsitos estdn constituidos por clastos cuya dimensidn varia, de pocas micras hasta
diez metros (Costa, 1988). Son depésitos extremadamente mal clasificados (o =3.6-12.3 phi).

Generalmente soportados clasto a clasto.

Pueden ser soportados clasto a clasto
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FLUJOS DE ESCOMBRO
NO-COHESIVOS

La distribucién granulométrica es general-
mente bimodal y puede evolucionar a uni-
modal al aumentar la distancia.

La textura de los depdsitos es muy variable,
longitudinalmente y transversalmente.

Los clastos pueden mostrar una orientacion
preferencial burda (Costa, 1988).

Otra caracteristica: los depdsitos general-
mente estén bastante compactados, pero
menos que los depésitos de la contraparte
cohesiva (Pierson y Scott, 1998).

Presencia de particulas rotas o con eviden-
cia de impactos (catacldasis).

FLUJOS DE ESCOMBRO
COHESIVOS

La distribucién granulométrica es bimodal y en
dreas proximales puede ser polimodal.

Textura constante por distancias muy grandes.

Los clastos estdn orientados al azar (Lawson, 1982,
Costa, 1988).

Otra caracteristica: los depdsitos son muy compac-

tos, debido a la mayor presencia de material cemen-
tante fino (Pierson y Scott, 1998).

Es caracteristica la presencia de burbujas milimé-
tricas de aire en la matriz, debidas al aire atrapado
en el flujo durante su movimiento.

Modelos fisicos de los flujos de escombro

Los flujos de escombro son sistemas complejos,
no estacionarios y no uniformes, cuyo comportamiento
reoldgico es todavia materia de estudio.

En muchos casos empiezan y terminan en
condiciones casi-estdticas y entre estos momentos
extremos, su comportamiento estd condicionado por
fuerzas inerciales, una combinacién de fricciones,
colisiones intergranulares e interaccién con fluidos de
diferente viscosidad.

Segun Pierson y Scott (1985), desde el punto de
vista del comportamiento fisico, se pueden diferenciar
dos categorias extremas importantes: flujos de escombros
con comportamiento cohesivo y flujos de escombros con
comportamiento no cohesivo, entre las cuales existe un
continuum de condiciones intermedias.

A la primera pertenecen flujos con una resistencia
critica -yield strength- mds alta, caracterizados por un
comportamiento reolégico, en donde las interacciones
viscosas juegan un papel importante. En la segunda
categoria, predominan las interacciones grano-grano
de elevada energia (colisiones y fricciones) y el
comportamiento es mds bien inercial (flujos granulares).
A paridad de composicién, un flujo de escombros puede
pasar de una categoria a otra, simplemente por un cambio
enlascondicionesensuinteriory asualrededor (pendiente,
velocidad, densidad de particulas, irregularidad del
substrato, cantidad de agua, etc.). También es probable
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que existan diferencias longitudinales en la reologia
(cabeza, cuerpo y cola) de un mismo flujo de escombros
(Vallance y Scott, 1997).

Dado que no existe atin una modelacion exhaustiva
que explique los diversos comportamientos fisicos
de los flujos de escombros, se ha adoptado un modelo
unificado. Este modelo describe un flujo de escombros
como un flujo granular sin cohesién, condicionado por
la influencia de diferentes variables: granulometria,
procesos de clasificacion, presién de poro y temperatura
granular (Vallance, 2000). Se trata de un modelo muy
simplificado, en el que la disipacién de la energia incluye
una combinacién de fricciones de Coulomb, colisiones
entre particulas e interacciones viscosas con los fluidos
de poro. La influencia combinada de la temperatura
granular y de la presién de poro, sobre la resistencia del
flujo (friccién), parece ser el factor principal que controla
su movilidad. La friccién ejercida entre las particulas, es
un factor importante que influye en la movilidad de los
FE (velocidad, alcance etc.), que se ve contrastada con
la presién de poro.

Caracteristicas dindmicas de los flujos de escombros

Esta es una seccién vertical ideal. Un flujo de
escombros (en realidad existe un amplio rango de
condiciones) estd compuesto por tres capas (Lowe,
1982; Postma et al., 1988): 1) una carpeta de traccidn,
con una concentracién elevada de clastos, un esfuerzo



de cizalla -shear stress- elevado y consecuentemente
un movimiento laminar. En este nivel, los clastos estén
sujetos a fuerte abrasién y fracturacién. 2) una zona de
arrastre con una concentracion de sedimento intermedia
entre la carpeta de traccion y la zona superior. Esta capa
tiene la capacidad de acarrear grandes clastos y, dado que
también es la capa que se mueve a la velocidad maés alta
(Figura 3.6b), empuja estos clastos hacia el frente del
flujo. 3) la suspensién de baja densidad, es el nivel mas
superficial; se trata de una capa diluida y mévil que a lo
largo del transporte, alimenta por gravedad la carpeta de
traccién de clastos gruesos.

Ensecciénlongitudinal ideal, unflujode escombros
se puede subdividir en (Figura 3.6a): 1) cabeza, un frente
turbulento caracterizado por una concentracion elevada
de material grueso, clastos (tamafio de cantos y bloques) y
troncos. La presion de poro en el frente es despreciable. A
veces la cabeza se mueve con una velocidad ligeramente
inferior al resto del flujo y actiia como un freno, lo que
causa un incremento del espesor de flujo aguas arriba. 2)
cuerpo, una masa de material transportado en un estado
de completa o parcial liquefaccion (presién de poro >>
presion hidrostética) y elevada movilidad que sigue a
la cabeza. En el cuerpo del flujo, se pueden establecer
inestabilidades cinemadticas (olas), que originan frentes

secundarios. 3) cola, parte del flujo con una concentracién
menor de sedimento. Puede volverse suficientemente
diluida, para transformarse en un flujo hiperconcentrado
(mas turbulento y erosivo que el cuerpo principal).

Cuando existe material grueso que puede ser
incorporado al flujo, éste se acumula en el frente
por un proceso de segregacion interna (Figura 3.6b)
que concentra los bloques en la parte alta (tamizado
cinético), debido al gradiente vertical de la velocidad
(la superficie se mueve mds rapidamente que los niveles
subyacentes).

Por la misma razén, los bloques pueden ser
empujados hacia el margen del flujo donde la velocidad
es mds baja y por lo tanto, ser desplazados para formar
levees laterales. La formacion de frentes y levees ricos en
material grueso, es mds comin en flujos de escombros
no cohesivos. Probablemente estas estructuras, juegan
un papel importante al frenar el movimiento del flujo
(friccién adicional) y detenerlo. Los bloques muy grandes
(dimensioén de metros) que no pueden ser incorporados
(Scott, 1988, Pierson et al., 1990, Pierson y Scott, 1998),
son transportados en el fondo rodando y rebotando por
decenas de kilémetros.

: 2o . NN 2

Cola

Velocidad

Fig. 3.6. a) Representaci6n esquemdtica de un flujo de escombros. Se puede subdividir longitudinalmente en cabeza, cuerpo y cola;

verticalmente en: 1) carpeta de traccidn 2) zona de arrastre, 3) suspension de baja densidad. b) Los bloques transportados en la zona

de arrastre (mdxima velocidad), se concentran en la cabeza o son empujados (las flechas indican el movimiento de los bloques)

hacia los bordes, para formar levees laterales. Bloques muy grandes que no pueden ser incorporados, son transportados en el fondo.
Dibujo de D. Sarocchi.
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3.3.3. Flujos hiperconcentrados

Los flujos hiperconcentrados se consideran
intermedios entre los flujos de escombros no-cohesivos
y las corrientes fluviales. Los flujos de escombros
no-cohesivos, pueden transformarse en flujos
hiperconcentrados por dilucién con agua o viceversa.
Los flujos hiperconcentrados pueden evolucionar a flujos
de escombros por un incremento en la concentracion de
sedimento. Estos flujos tienen concentraciones bajas
de sedimento, por lo que su reologia es mucho mas
parecida a las corrientes fluviales. Sin embargo, si tienen

concentraciones altas, su reologia se parece a la de los
flujos de escombro (también por lo que concierne a la
estructura vertical del flujo).

Aunque se trate de fendmenos bastante comunes
en muchos volcanes, existen pocos estudios sistematicos
en la literatura y bastante confusién acerca de su clasifi-
cacién. Por ejemplo, entre flujos hiperconcentrados en
facies de canal y flujos de escombros no-cohesivos (Pier-
son y Scott, 1998; Vallance, 2000). A continuacion se
presenta un cuadro sindptico de las caracteristicas tipicas
de esta clase de flujos y sus depdsitos (Tabla 3.4).

Tabla 3.4

Sintesis de las caracteristicas de los flujos hiperconcentrados y de sus depdsitos

Clasificacion

1987).

FLUJOS HIPERCONCENTRADOS

Fase granular: constituye entre el 55 y el 80% en peso (35-60% en volumen) de la masa
total (Fei, 1983; Pierson y Scott, 1985; Major y Pierson, 1992). Este dato es promedio, dado
que existe uia fuerte variacién vertical de la concentracion.

El limite superior estd impuesto por la carga sélida minima establecida por los flujos
de escombros y el limite inferior corresponde a la cantidad minima de material sélido
transportado que produce una resistencia critica que se puede medir (Pierson y Costa,

Caracteristicas fisicas Variabilidad: las caracteristicas fisicas, varian sensiblemente a lo largo de la vertical y
longitudinalmente en el flujo. Son intermedias entre las caracteristicas de los flujos de es-
combros y de las corrientes fluviales.

Densidad: es menor con respecto a la densidad de los flujos de escombros (1.2-1.8 g/cm?).
En el Mt. Pinatubo fueron medidas densidades integradas variables entre 1.20 - 1.35 g/cm®
(Costa, 1988; Rodolfo et al., 1996). Varia sensiblemente con la altura en el depdsito.
Viscosidad: en algunos casos, es poco mayor que la viscosidad del agua (Chen, 1987), los
FH, poseen una resistencia critica -yield strenght- baja (Smith y Lowe, 1991).

Esfuerzo de cizalla: el esfuerzo de cizalla -shear strenght-, es pequefio pero mesurable.
Varia de 100 a 400 dinas/cm2. Crece en presencia de materiales arcillosos.

Origen Por dilucién de flujos de escombros no-cohesivos o por el incremento de la concentracién
de corrientes fluviales, en presencia de elevadas cantidades de sedimento.

Erosion Capacidad erosiva: muy elevada, sobre todo cuando se encuentran canalizados y en
pendientes elevadas. Son m4s erosivos que los flujos de escombros. Originan canales con
forma trapezoidal o de “U” que cortan el sustrato (Pierson y Scott, 1998).

Transporte Reologia: como en el caso de los flujos de agua, el sedimento y el agua son dos compo-

nentes separadas del flujo. Al disminuir la velocidad del flujo hiperconcentrado, los clastos
gruesos se depositan (Costa, 1988). Se trata de flujos no-newtonianos caracterizados por
una turbulencia elevada aunque ésta depende mucho de la concentracidn y la granulometria
del sedimento. Para concentraciones bajas, el sedimento se mantiene en suspension debido
a la turbulencia. Para concentraciones mads elevadas de arena, limo y arcilla, ademas de la
turbulencia (que disminuye), se activan otros mecanismos de suspensién del sedimento:
1) colisiones entre particulas (presion dispersiva) y 2) flotacién. Para concentraciones de
sedimento elevadas, la reologia es transicional con la reologia de los flujos de escombros.

34



Sigue de Tabla 3.4

Velocidad: el perfil vertical de las velocidades, al igual que el de los flujos de agua, es de
tipo logaritmico. La velocidad en promedio, es sdlo ligeramente mayor (i.e. 2.75 vs. 2.49
m/s) que la de los flujos normales de agua (Pierson y Scott, 1985).

Capacidad de transporte: el transporte en la parte inferior del flujo, es mayor que en el caso
de flujos de agua. En la parte baja, pueden ser arrastrados guijarros y cantos (Pierson y
Scott, 1998).

Transformaciones: son flujos en continua transformacién. Se modifican en flujos
de escombro y de agua al cambiar las condiciones alrededor y la concentracién de
sedimento.

Depositacion

Modalidad de sedimentacion: Esta ocurre principalmente por agradacién progresiva en la
base (Lowe, 1982; Branney y Kokelaar, 1992; Vallance y Scott, 1997) y en segundo lugar,
por depositacién directa desde la suspension (Pierson y Scott, 1998).

Empobrecimiento de finos: debido a que las particulas finas (arcilla y limo), tienden a
quedarse en suspensién y a no depositarse con la componente més gruesa (arena, grava
y guijarros), los depdsitos de flujo hiperconcentrados estdn empobrecidos en estas clases
granulométricas, formandose depdsitos sostenidos grano a grano, sin particulas finas en los
intersticios.

Depositos

Morfologia: Los depdsitos de flujos hiperconcentrados, se parecen a los dep6sitos de flujos
de agua, forman barras, abanicos y bermas (Costa, 1988; Pierson y Scott, 1998).

El espesor de una unidad deposicional, puede variar de decenas de centimetros a algunos
metros (Vallance, 2000). Los espesores de los niveles (subset) que constituyen una unidad,
pueden variar desde pocos milimetros a algunas decenas de centimetros.

Estructura: los depésitos originados por flujos hiperconcentrados son tipicamente masi-
vos o ligera y burdamente estratificados.

Los estratos son caracteristicamente horizontales (mas espesos que los de origen fluvial) y
pueden continuar lateralmente por varios metros o decenas de metros. Los clastos menos
densos o pedazos de madera, se concentran en el techo del flujo y pueden originar lentes al
ser cortados por estratos superiores (Scott, 1988).

No ocurren ondas, estratificacidn cruzada ni superficies erosivas (Daag, 2004).

Pueden mostrar una gradacién directa o inversa, dependiendo de la concentracién del
sedimento (Costa, 1988; Pierson y Scott, 1998). Una concentracién mayor favorece una
gradacion inversa.

Son comunes estructuras relacionadas con la expulsién rdpida del agua, al momento de
la compactacion (cuencas, pilares). En el techo se forma un nivel enriquecido en finos,
expulsado por la compactacién (Vallance, 2000).

Textura: el didmetro promedio del sedimento, varia de arena mediana o gruesa, a grava
fina. Los depdsitos tienen una asimetria positiva -Skewness- (Pierson y Scott, 1998).

La distribucién granulométrica es generalmente unimodal (curva log-normal).

Se trata de depdsitos pobremente clasificados (o =1.1-1.6 phi).

El contenido total de finos (arcilla y limo), generalmente varia de 4 a 10%.

Los clastos gruesos (grava, guijarros), pueden mostrar cierta imbricacion (Costa, 1988).
Frecuentemente los clastos estdn sostenidos grano a grano con los intersticios vacios.
Otra caracteristica: Los depdsitos son generalmente mas compactos que aquellos debidos
a transporte fluvial; sin embargo, estdn menos compactados que los originados por flujos de
escombros (Pierson y Scott, 1998).
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4. Descripcion de los depésitos estudiados

4.1. Ubicacion de las muestras

Las muestras se recolectaron en dos 4reas, en
el flanco sur del volcdn de Colima, en donde aflora el
depésito de flujo de bloques y ceniza (FBC) del 17 de
julio de 1999 y el depésito de lahar (LHR) asociado,
originado al dia siguiente (Figura 4.1). La estratigrafia
de los afloramientos estudiados y la correlacién entre
las unidades deposicionales observadas se encuentran
resumidas en la Figura 4.2.

El depésito de FBC aflora después del quiebre de
pendiente (Figuras 4.1 y 4.3), a una altura comprendida
entre 2590 y 2420 m snm. El depésito tiene una extensién

longitudinal inferior a un km y su superficie original
no es visible, ya que estd completamente cubierta por
depésitos de material epiclastico.

Elflujopiroclésticonivel6latopografiapreexistente
al rellenar completamente las barrancas de San Antonio
y Montegrande. Posteriormente, la erosién produjo una
barranca profunda que aqui denominamos San Antonio-
Montegrande, a lo largo de la cual se efectué el muestreo.
Esta barranca tenia (ahora estd completamente llena con
los productos de la actividad mds reciente) en promedio
10-15 m de ancho, con paredes casi verticales de més de
15 metros de altura (Figura 4.4).

2158000

2156000

2154000

2152000

2150000

2148000

644000

ColSAl, |
ColSAZ *

648000

Fig. 4.1. Modelo digital de elevacién (MDE) del volcdn de Colima con la ubicacién de las muestras. Los cuadrados corresponden
a las muestras del FBC; los circulos a las muestras del LHR. La linea discontinua representa la traza del perfil de la Figura 4.2. Las
coordenadas estdn en UTM.
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Fig. 4.4. Fotografia de la barranca San Antonio-Montegrande tomada hacia el sur en donde se aprecia el deposito de flujo de blo-
ques y ceniza (linea blanca).

El dep6sito de lahar aflora en otro cambio
importante de pendiente, situado ~8 km aguas abajo. En
este punto, la barranca Montegrande pasa de ser un cafién
profundo y estrecho, a un valle ancho con un abanico de
pendiente moderada (Figuras 2.7, 4.1 y 4.5), constituido
por una alternancia de depésitos fluviales y de lahar.
El depésito se ubica a una altura comprendida entre
1750 y 1500 m snm y tiene una extensién longitudinal
aproximada de 2 km. Entre las alturas de 2400 y 1750 m
snm el depésito de lahar no esté presente, probablemente
debido a que no ocurrié depositacién, ni tampoco se
encuentra aguas abajo en la planicie de Queseria, debido
probablemente, a que no se deposit6 o que fue erosionado
por lahares posteriores.

4.2. Coleccion de las muestras

Las muestras del flujo de bloques y ceniza fueron
recolectadas entre diciembre 2002 y octubre 2003 en una
barranca nueva originada por la erosién de los depdsitos
(Figura 4.4).
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Esta barranca, se formé entre las antiguas
barrancas de San Antonio y Montegrande. Se observé
que el depdsito estaba constituido por dos unidades
deposicionales diferentes. Se muestred el techo y la
base de la unidad superior (Us), mientras que de la
unidad inferior (Ui) se tomaron muestras solamente de
la base, exceptuando el afloramiento (ColSA3) que fue
muestreado de manera mas detallada (Figura 4.2).

Para el levantamiento de las muestras fueron
escogidos cinco afloramientos idéneos_(Figura 4.1 y
Tabla 4.1), con una distancia entre una y otra de 130-
150 metros. Los primeros cuatro (ColSA1, ColSA2,
ColSA3 y ColSA4) tenian el aspecto de depdsitos
primarios, el quinto (ColSAS), podia tratarse de un
depésito retrabajado, debido a que se encontraban trozos
de madera no carbonizada, clastos ligeramente sub-
redondeados, alineacién de clastos de tamaifio parecido
y una matriz ligeramente mds gruesa.



Fig. 4.5. Fotografia del depésito de LHR tomada aguas arriba en la barranca Montegrande, en el punto en donde el valle estrecho se
ensancha y empieza el abanico.

En el afloramiento ColSA4, se recolectaron 6
muestras en un mismo nivel del depésito con la finalidad
de efectuar un estudio de la variabilidad interna, de los
pardmetros granulométricos y morfol6gicos. Debido a la
exposicién limitada del afloramiento, pudimos muestrear
solamente la parte superior de este depésito. En el
ColSA4, al momento del levantamiento, la erosién no
habia expuesto todavia las partes centrales e inferiores
del depésito y las nuevas erupciones impidieron que se
volviera a muestrear. Actualmente, el depdsito de flujo
de bloques y ceniza, est4 sepultado por los productos de
erupciones posteriores.

Para la recoleccion de estas muestras se realizaron
rapeles (Figura 4.6). El muestreo fue complicado
dado que se trataba de material muy deleznable con
caida de rocas. En todos los afloramientos (incluyendo
ColSA5) el depésito es monolitolégico, con clastos de
composicién andesitica y dimensiones que varian entre
ceniza y bloque (ver escala granulométrica, apéndice I).
El contacto inferior es visible solamente en ColSA3 y
es erosivo sobre un depésito parecido que aflora pocos
centimetros. En todos los demds afloramientos, el
contacto inferior no es visible. El contacto superior con
un depésito de lahar, es erosivo. Las caracteristicas que
no son comunes en todos los afloramientos (espesores,
estructuras y texturas), se sintetizan en la Tabla 4.2.

Fig. 4.6. Sitio ColSA1, en este como en los demds afloramien-
tos se utilizé rapeles para colectar muestras en las paredes.
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Tabla 4.2

Descripcién de los afloramientos del depésito de FBC. La regla blanca utilizada como escala en los depdsitos, tiene una longitud de 1 m.

Afloramiento

Estructura y textura

Notas

ColSA1

Estructura aparentemente masiva, localmente con alineaciones burdas de
clastos alargados y alineados, con su e je mayor paralelo a las superficies
de deslizamiento.

Deposito pobremente clasificado (escala vulcanologica, ver apéndice I),
sostenido por matriz (de ceniza gruesa a lapillo muy fino), con
concentraciones locales de bloques (diametro promedio 60-70 cm), en la
parte central y el techo del afloramiento.

Los clastos del tamafio de lapillo, tienen en general una forma de baja
esfericidad y son angulosos. Los clastos del tamafio de bloque muy fino,
son de esfericidad baja y redondez desde angulosa, hasta muy angulosa.
Los bloques de tamafio mediano y grueso, sond e baja esfericidad y
redondez desde sub-angulosa, hasta sub-redondeada (Powers, 1953 -
apéndice V-).

El depésito estudiado estd debajo de la
linea blanca discontinua. La linea blanca
punteada, separa dos diferentes unidades
del depésito FBC (Us, unidad superior,
Ui, unidad inferior).

Los puntos blancos con letras,
identifican la posicién de las muestras y
la flecha indica la direccion del flujo.

95m

Estructura aparentemente masiva y localmente con alineaciones de
clastos, mas definidas que en ColSA1.

Los clastos alargados, se observan alineados con el eje mayor paralelo a
las superficies de deslizamiento.

Deposito pobremente clasificado, sostenido por matriz (de ceniza gruesa a
lapillo muy fino), generalmente con concentraciones locales de clastos, de

tamafio de bloque (didmetro promedio 40-50 cm) en la parte central y el
techo.

Los clastos del tamafio de lapillo, son de esfericidad baja y redondez
desde muy angulosa a angulosa. Los clastos con dimensiones de bloque
muy fino tienen una esfericidad baja y redondez desde angulosa hasta
muy angulosa. Los bloques de tamafio mediano y grueso, estan
caracterizados por una esfericidad baja y redondez desde angulosa hasta
sub-angulosa (Powers, 1953).

En algunos puntos de la pared aparecen
costras de depdsitos mas recientes de
lahar, que no han sido erosio nadas por
completo.




Iy

Afloramiento

Estructura y textura

Notas

15m

ColSA3

Estructura aparentemente masiva, con alineaciones de c lastos gruesos en
algunos niveles.

Los clastos alargados se observan burdamente alineados con el eje mayor
paralelo a las superficies de deslizamiento.

Deposito de pobremente a muy pobremente clasificado, por lo general es
sostenido por matriz (ceniza gruesa a lapillo muy fino), con concentraciones
locales de bloques (didmetro promedio 40-50 cm) en la parte central y el
techo.

Los clastos del tamafio de lapillo, tienen esfericidad baja y redondez desde
angulosa hasta sub-angulosa. Los clastos del tamafio de bloque muy fino,
presentan esfericidad baja y unaredondez sub -angulosa. Los bloquesd e
tamafio mediano y grueso, muestran una baja esfericidad y redondez desde
sub-angulosa hasta sub-redondeada (Powers, 1953).

En la parte alta del depoésito, se
observan canales de erosion de 3-6
m de ancho, rellenos del mismo
material retrabajado.

En esta fotografia se reportan
solamente las muestras utilizadas
para las variaciones laterales.

La estructura es aparentemente masiva.

Deposito pobremente clasificado, que porlo general estd soportado por
matriz (ceniza gruesa a lapillo muy fino), con concentraciones locales de
clastos y dimensiones de bloque mediano (diametro promedio 30-40 cm).

Los clastos del tamafio de lapillo, tienen esfericidad baja y r edondez
angulosa. Los clastos del tamafio de bloque muy fino, presentan esfericidad
baja y una redondez d e sub-angulosa a sub-redondeada. Los bloques de
tamafio mediano y grueso, tienen una baja esfericidad y redondez desde
sub-angulosa hasta sub-redondeada (Powers, 1953).

El martillo en la figura mide 31 cm.

En este sitio la erosion no ha cortado
suficientemente el deposito. Aflora
solamente la parte alta, que
corresponde a la unidad supe  rior

(Us).

La superficie de contacto entre el
deposito FBC y el lahar tiene
irregularidades a escala sub-métrica,
rellenadas por el  material
sobreyacente.




Las cuatro muestras del lahar (ColMGO0, CoIMGl,

ColMG2, ColMG3), fueron recolectadas cerca del eje

damente entre 500 y 1000 m.
una fuerte variabilidad lateral debida al

condicionamiento de la morfologia preexistente, y

que casi nunca se pudo observar la base, se recolecté
solamente una muestra en la parte mediana o alta de cada

afloramiento.

3

arfa aproxima
Dado que el depésito tiene un espesor pequefio (promedio

En todos los afloramientos, el depésito estd
constituido por clastos de andesita gris claro-oscuro,
andesita roja y pOémez amarilla alterada,

central del abanico, en cortes originados por actividad
dimensiones v

fluvial reciente (Figura 4.1). La distancia entre las

muestras v
de 1-1.5 m),

cuyas

tre limo y canto. La estructura
El horizonte superior, contiene

una mayor cantidad de cantos gruesos dispersos en la
to de lahar es erosivo.

epdsi

7

arian en
Las caracteristicas que no son comunes por todos

los afloramientos (espesores, estructuras y texturas), se

es masiva y localmente se reconocen dos horizontes
sintetizan en la Tabla 4.3.

matriz. El contacto inferior no es visible. El contacto

distintos muy parecidos

superior con otro d
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Tabla 4.2

Descripcion de los afloramientos del depésito de FBC. La regla blanca utilizada como escala en los depésitos, tiene una longitud de 1 m.

Afloramiento

Estructura y textura

Notas

CoIMGO

Estd extremadamente mal clasificado (escala
sedimentoldgica), con clastos gruesos, tamaiio de
canto fino a grueso (didmetro promedio 30-60 cm),
soportado por matriz (de arena mediana a grava
mediana) y localmente sostenido por clastos.

Localmente se reconocen dos horizontes
diferentes (discontinuos tanto longitudinal como
lateralmente) por la presencia de una superficie
erosiva.

Los clastos del tamaiio de grava muy gruesa tienen
una forma con esfericidad baja y redondez desde
angulosa hasta muy angulosa. Los guijarros tienen
esfericidad baja y redondez sub-redondeada. Los
cantos tienen esfericidad baja y redondez desde
sub-angulosa hasta sub-redondeada (Powers,
1953).

La distancia entre los puntos negros corresponde
alm.

El depésito estudiado estd por debajo de la linea
blanca discontinua. Arriba de esta se encuentra el
depésito de LHR del agosto de 2003.

La linea blanca punteada separa dos horizontes del
depésito de LHR y la flecha indica la direccidn del
flujo.

Estd muy pobremente clasificado, con una mayor
concentracién de cantos en el horizonte superior
(didmetro promedio 30-50 cm), algunos con
didmetro >1 m.

Los clastos del tamaifio de grava muy gruesa tienen
una forma con baja esfericidad y redondez desde
sub-angulosa hasta angulosa. Los guijarros tienen
esfericidad baja y redondez angulosa. Los cantos
tienen baja esfericidad y redondez desde sub-
redondeada hasta sub-angulosa (Powers, 1953).

La distancia entre los puntos negros de la fotografia
corresponde a 1 m.

El depésito estudiado estd por debajo de la linea
discontinua blanca y la flecha indica la direccién
del flujo.




Afloramiento

Estructura y textura

Notas

ColIMG2

Estd muy pobremente clasificado. Los clastos
en promedio son del tamafio de la arena gruesa
y grénulo. Los pocos clastos més grandes tienen
dimensiones de guijarro.

Se observa una gradacién directa burda

Los clastos del tamafio de grava muy gruesa
tienen en general una forma con baja esfericidad
y redondez desde sub-angulosa a angulosa. Los
clastos del tamafio de guijarro son de esfericidad
baja y redondez desde sub-angulosa a sub-
redondeada (Powers, 1953).

La cabeza del martillo en la fotografia mide 18
cm.

Por su espesor, clasificacién y posicién, se
deduce que fue depositado en un alto morfolégico
preexistente (barra fluvial).

ColIMG3

<1 m

Dep6sito muy pobremente clasificado. Los clastos
en promedio son del tamafio de guijarro grueso,
con abundante presencia de guijarros y cantos
con didmetro de hasta 70 cm. El depdsito estd
localmente sostenido clasto a clasto.

Los clastos del tamafio de guijarros gruesos
tienen en general una forma con esfericidad baja
y redondez sub-angulosa. Los clastos del tamaifio
de guijas tiene esfericidad baja y redondez desde
sub-angulosa a sub-redondeada. Los cantos tienen
baja esfericidad y redondez desde sub-redondeada
hasta redondeada (Powers, 1953).

La estructura es masiva.

El lado ancho de la tarjeta en la elipse blanca
punteada mide 8.5 cm.

El depésito estudiado estd por debajo de la linea
discontinua blanca y la flecha indica la direccién
del flujo.




5. Metodologia

5.1. Analisis granulométricos

Para cuantificar la granulometria en los depdsitos
estudiados se utilizaron las siguientes técnicas: 1)
intersecciones de Rosiwal (IR) y 2) granulometria total
(GT), y que se describen a continuacién.

5.1.1. Intersecciones de Rosiwal (IR)

Para efectuar este andlisis, se coloca sobre una
imagen del afloramiento unarejilla de lineas regularmente
espaciadas y paralelas a las superficies de discontinuidad
de las unidades internas del depésito o a superficies
de deslizamiento (si las hubiera). Sobre esta rejilla se
miden las intersecciones (rasgos sobresalientes) a lo
largo de estas lineas, con lo que es posible reconstruir
cuantitativamente, de manera répida y precisa, el perfil
granulométrico vertical del afloramiento (ver Figura 5.1).
Este método se encuentra descrito de manera extensa (ver
apéndice IV), en el articulo de Sarocchi et al., (2005).

En 1898 Rosiwal, descubri6 que sobreponiendo
lineas rectas a un corte al azar de material y midiendo
las intersecciones (rasgos sobresalientes) a lo largo de
estas lineas, la relacién entre la longitud total de las
intersecciones y la longitud total de las lineas utilizadas,
era igual a la relacién entre la superficie ocupada por los
rasgos y la superficie total medida. La relacién entre las
intersecciones y las dreas, se puede extender a la relacién
entre dreas y volimenes por medio de la ecuacién
descubierta por Delesse en 1847:

Ll Va

Lt Wt

endonde: L/=1ongitud delasintersecciones sobresalientes
de los rasgos, Lt = longitud total de la linea analizada,
Aa = drea ocupada por los rasgos de las particulas, At
= 4rea total analizada, Va = volumen ocupado por las
particulas y V¢ = volumen total analizado. Las relaciones
(1), representan una de las ecuaciones bésicas de la
estereologia (Russ, 1990; Mouton, 2002).

Este método ha sido poco utilizado en geologia,
pero su validez se comprobé al compararlo con el
método ampliamente aceptado del conteo de puntos.
La comparacién se efectué aplicando ambos métodos a
rocas artificiales, formadas por mezclas de particulas con
distribucién granulométrica conocida (obtenida después

Figura 5.1. a) Ejemplo de un afloramiento al que se le

sobrepone la rejilla utilizada por el método de Rosiwal. b) se

muestra la interseccién entre la linea de medicién y los rasgos
del afloramiento (clastos).

de tamizar), endurecidas en una masa de cemento
blanco. La comparacién de estos métodos, demostr6 que
el método de Rosiwal es mds preciso (ver apéndice IV,
Sarocchi et al., 2005).

Se tom6 una imagen del afloramiento, utilizando
una técnica fotografica consistente. Las imdgenes fueron
tomadas desde una distancia de 8-10 m, por medio de
una cdmara reflex 24x36, con un objetivo de 50 mm de
longitud focal. Ellado ancho de la fotografia fue orientado
paralelamente a las superficies de discontinuidad de las
unidades internas con el fin de mantener una distancia
constante entre la cimara y las lineas de medici6n.

El estudio ha sido limitado a clastos gruesos,
con una dimensién minima de guijarro fino, o sea con
tamafio superior a 64 mm (-6¢). Este limite ademds de
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tener un significado sedimentolégico (limite de clase
entre grava -o lapilli- y guijarro -o bloques-), permite
despreciar las variaciones verticales de resolucidn,
el efecto del tipo de equipo fotogrifico utilizado y las
dificultades al tomar la fotografia. A lo largo de cada
linea de andlisis, se obtienen datos estadisticos de los
clastos gruesos. Se consideraron lineas con una longitud
méxima de 5 a 6 metros, para limitar la deformacién
lateral de la perspectiva y restringir el tiempo de andlisis.
Con estas longitudes de linea, se midieron entre 100 y
300 particulas. Se utilizé una distancia interlinea de 300
—400 mm que, para los espesores analizados, se traduce
en medir entre 16 y 20 lineas (90 — 100 metros totales)
por afloramiento. Los datos obtenidos fueron corregidos
para eliminar la distorsién debida a la perspectiva
(Sarocchi et al., 2005).

Los pardmetros estadisticos que consideramos
fueron: longitud promedio de las intersecciones (L),
equivalente al didmetro promedio de los bloques
medidos, clasificacién o sorting (oL), 95° percentil
(Pys), relacionado con los bloques mds grandes y la
proporcién de bloques/matriz (B/M). En este método, el
término matriz se refiere a todo el material, cuyo tamaiio
es inferior a 64 mm (-6¢). El didmetro promedio (Lp)
y la clasificacién (oL), son pardmetros comtinmente
aplicados en el andlisis textural de depdsitos piroclasticos
y proporcionan una medida de la tendencia central y
dispersién de la distribucién granulométrica. El 95°
percentil (Pys), considera la tendencia general de la
distribucién y constituye un filtro en el caso de que
aparezcan valores extremos andmalos (outliers). La
razén bloques/matriz (B/M) es una proporcién que
indica la cantidad de bloques que eran transportados por
la matriz, a diferentes alturas del flujo.

5.1.2. Granulometria total (GT)

Generalmente, un sélo método analitico no es
suficiente para describir el espectro granulométrico
completo de la mayoria de los depdsitos piroclésticos,
dado que estan caracterizados por particulas que abarcan
varios 6rdenes de magnitud. La manera mds préctica de
solucionar el problema, es utilizar diferentes métodos
analiticos, cada uno a una escala diferente que se juntan
sucesivamente. Es necesario que los métodos utilizados
proporcionen datos comparables. Los métodos de
sedimentacién (basados en la ley de Stokes) para las
particulas més finas de 4 Phi (ver apéndice III), el
método de tamizado para tamafios de grano, que varian
aproximadamente de 4 Phi a -4 Phi (ver apéndice II),
y el método 6ptico para dimensiones mds grandes (ver
apéndice IV), proporcionan datos volumétricos que son
comparables. En el caso de los depdsitos estudiados en
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esta tesis, que son monolitolégicos y caracterizados por
una sola densidad, la transformacién a datos volumétricos
ha sido extremadamente facil.

A continuacién se describen separadamente los
métodos analiticos utilizados y los criterios mediante
los cuales se unieron los datos obtenidos con los tres
métodos.

Analisis granulométricos opticos

En cada localidad se tomaron fotografias del aflo-
ramiento. Cada fotografia fue dimensionada con una
medida de referencia (regla de 100 cm). Con estas foto-
grafias se alcanz6 una resolucién de 10-15 mm. Se utilizd
como método granulométrico Optico el de las intersec-
ciones de Rosiwal (ver apéndice 1V), aplicado a un area
de 3-5 m? alrededor de la muestra colectada. La longitud
de las intersecciones fue corregida para compensar la de-
formacién debida a la perspectiva de la toma fotografica
(Sarocchi et al., 2005). Con el fin de contar con un dato
confiable, se midieron entre 100 y 300 intersecciones por
muestra, con clastos de dimensiones comprendidas entre
-4y-10 ¢.

Analisis granulométricos por tamizado

Las muestras recolectadas fueron analizadas
con el método de tamizado en seco (ver apéndice II),
en el intervalo granulométrico de -5¢ a +4¢, utilizando
tamices estdndar ASTM, espaciados a cada 1¢. Dado que
el material es practicamente monolitolégico, constituido
por clastos duros y compactos de andesita, la agitacion
se realizd durante 12 minutos usando una maquina Tyler
Ro.Tap. Las fracciones fueron pesadas por medio de
una bdscula de precisiéon (0,001 g). Para realizar los
andlisis se utilizé un promedio de 800 g de muestra, por
lo que las muestras fueron cuarteadas. La muestra, de
aproximadamente 800 g, se dividi6 en dos partes de 400
g cada una (con el fin de facilitar el paso de los granos,
a través de las mallas) y se realizaron andlisis de cada
muestra. Posteriormente se sumaron los pesos de las
fracciones hasta obtener la distribucién de la muestra
completa.

Analisis granulométricos por medio del fotosedimen-
tégrafo

Para realizar los andlisis de las particulas mas
finas (> +4 ¢), se utilizé el fotosedimentégrafo Fritsch
Analysette 20 (ver apéndice III). Como medio de
sedimentacién se usé agua destilada. La solucién de
agua destilada y sedimento, fue agitada por medio de
ultrasonido durante 5 minutos, sin aplicar algin otro tipo



de dispersante quimico. Las pruebas efectuadas con los
materiales que analizamos, demostraron que haciendo
uso de dispersantes comunes, como amoniaco (NH,),
sosa (NaOH) y é&cido clorhidrico (HCI) se obtienen
los mismos resultados. El tubo de sedimentacién se
llen6 hasta el 65% de su volumen. La temperatura del
agua durante el andlisis se mantuvo entre 21 y 23°C.
De cada medicion se efectuaron dos repiicas en las
mismas condiciones. Cuando los resultados coincidieron
se calculd un promedio de los datos obtenidos; sin
embargo, si un resultado se alejé de manera sensible de
los otros, se realizaron dos replicas méds promedidndose
los tres resultados mds cercanos. A partir de la curva
granulométrica continua, proporcionada por el
fotosedimentdgrafo, se determinaron las fracciones
con intervalo de 1¢. Con esta técnica fueron medidas
fracciones que fluctuaban de arena muy fina a arcilla

(+4¢ y +9¢).
Integracion de los datos y analisis estadistico

Los andlisis se realizaron de tal modo que las
distribuciones granulométricas obtenidas con dos
métodos diferentes (adyacentes), fueran sobrepuestas por
lo menos en una o dos fracciones. El conteo de puntos y el
tamizado se sobrepusieron generalmente en la clase -4¢,
mientras que, el tamizado y el fotosedimentdgrafo, en la
clase +4¢. Al momento de unir las fracciones se escogié
el valor mds representativo entre las dos fracciones
sobrepuestas (coincidié con la fraccion obtenida con el
método que registré el nimero més grande de clastos).
Cuando los porcentajes proporcionados por los dos
métodos eran muy parecidos, los datos se promediaron.

Andlisis de los datos granulométricos:

Las distribuciones granulométricas totales fueron
analizadas por medio del programa DECOLOG versién
2.0, que se realizé conjuntamente con el Dr. Lorenzo
Borselli del CNR-IRPI (Italia) para este trabajo de tesis.
El programa separa la distribucién granulométrica en
las curvas log-normales que mds se aproximan a las
modas principales de la distribucién. Esto se lleva a cabo
por medio de un algoritmo genético de optimizacion
llamado “differential evolution”, desarrollado por Storn
y Price (1997a, 1997b). El programa proporciona los
pardmetros estadisticos principales de cada log-normal,
y los pardmetros estadisticos de la distribucién entera
por medio de varios métodos de interpolacion (método
de Folk y Ward, Montecarlo y del promedio pesado de
los componentes). Una descripcién mdés detallada del
programa y de los métodos de interpolacién utilizados
para obtener los pardmetros estadisticos se encuentra en
el apéndice XI.

Los pardmetros estadisticos que fueron utilizados
en este trabajo son: didmetro promedio (Dp), grado
de clasificacién o sorting (o), 95° percentil (Pys), 5°
percentil (Ps), porcentaje de matriz (M%, porcentaje de
particulas con tamafio de grano D <2 mm), porcentaje
de limo (L%, porcentaje de particulas con tamafio de
grano 3.9 < D < 64 um). Ademas, de cada log-normal se
considerd el valor mediano (Mdg) como pardmetro de
tendencia central.

D, y oo ofrecen una medida de la tendencia
central de la distribucién granulométrica y su dispersion.
El valor de Pys pt y Ps, de las particulas gruesas y de
las finas respectivamente, proporcionan la informacién
relativa a los valores extremos de la distribucién. La
ventaja de utilizar los percentiles para describir la
abundancia de las particulas gruesas y finas, es que tienen
en cuenta la forma de toda la distribucién y entonces son
menos afectados por la presencia de valores anémalos
(outliers). Mg,, que incluye todas las particulas con
didmetro inferior a 2 mm, es un pardmetro util para
cuantificar la abundancia de material fino a partir del
tamafio de la arena hacia abajo. Lg,, que incluye todas
las particulas con didmetro 3.9 < D < 64 um es muy
util para cuantificar la abundancia de las particulas muy
finas (limo). Por lo que concierne a la descripcién de la
tendencia central de las curvas log-normales individuales
que componen la distribucién granulométrica, ha sido
utilizado el valor mediano (Mdeg). La posicién y las
distancias relativas de los componentes log-normales
individuales, son pardmetros muy ttiles para estudiar las
variaciones de cada componente granulométrico (moda)
con la distancia, y entonces comprender los procesos que
ocurren a lo largo del transporte.

5.2. Métodos de analisis de la forma

Para cuantificar la forma de los clastos, se
utilizaron en este trabajo dos técnicas diferentes que se
basan en el andlisis de los perimetros de las particulas
en dos dimensiones: 1) andlisis de Fourier o andlisis
armonico (AF) y 2) geometria fractal (GF).

5.2.1. Analisis de Fourier (AF)

El método fue desarrollado en los afios 70
(Schwarcz y Shane, 1969; Ehrlich y Weinberg, 1970) y
permite cuantificar de manera muy precisa la forma de las
particulas a diferentes escalas. Consiste esencialmente
en desarrollar el perimetro de una particula en seccién
con respecto a las coordenadas polares, y en tratar la
firma geométrica de la forma de onda (GSW, Geometric
Signature Waveform) que se obtiene como una onda
periddica cualquiera (ver Figura 5.2). Una funcién de
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este tipo puede ser descompuesta por medio del anélisis
de Fourier. De los resultados proporcionados por la
descomposicién, amplitud y fase de la onda de cada
armonica, la primera es la que se utiliza en este método.
De esta manera se puede imaginar que la forma de un
objeto estd constituida por un continuum de componentes
que intervienen a diferentes escalas. Cada una de las
amplitudes de las diferentes armdnicas estd relacionada
con una componente de forma diferente. Las armdnicas
de orden mds bajo, se relacionan con las formas
bésicas (forma general) y las de orden maés alto, con las
apreciables a una escala mis pequefia (redondez). La
descomposicién es reversible, esto es, volviendo a sumar
todas las arménicas obtenidas al descomponer la GSW,
mediante el andlisis de Fourier (trasformada inversa) se
obtiene nuevamente la firma espectral original.

El andlisis se realizé a partir de una imagen
bidimensional de las particulas, en posicién de descanso
(superficie de maxima proyeccién). Se analizaron entre
80 y 120 particulas de cada muestra. Para efectuar este
estudio se eligi6 la clase granulométrica -3 ¢ (8 mm),
dado que representa una buena proporcién entre un
tamafio todavia grande y una cantidad suficientemente
elevada de clastos. Las imédgenes se transformaron en
una forma binaria mediante procesamiento de iméagenes.
El programa de andlisis (Image Pro Plus de Media
Cybernetics Inc.) reconoce el perimetro de cada particula
por medio de un algoritmo de deteccién del borde (edge
detection) y efectuando un cambio de variable, lo cual
desarrolla con respecto a las coordenadas polares. La
GSW obtenida se descompone por medio del andlisis de
Fourier en 64 arménicas. De cada arménica elemental,
el programa proporciona los coeficientes a, y b, a partir
de los cuales se puede calcular la amplitud. En el parrafo
siguiente se describe como se obtienen los pardmetros
morfoldgicos, a partir de la amplitud de las arménicas.

~~ N
T
0 6, 360°

Fig. 5.2. Ejemplo de desarrollo de la firma geométrica de la
forma de onda (GSW) del perimetro de una particula.

Parametros de forma obtenidos mediante el analisis
de Fourier

A partir de la amplitud de las armonicas, se
pueden construir pardmetros morfolégicos sensibles a los
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diferentes componentes de la forma. De los pardmetros
que se pueden obtener por medio del andlisis de Fourier,
han sido utilizados unos coeficientes morfoldgicos
inéditos, de banda estrecha (MC,, MC, ¢4, MC; 4, MC;,
34) Y obtenidos seleccionando armdnicas particulares
o grupos pequefios de armoénicas (con amplitudes
normalizadas) sensibles a diferentes componentes de la
forma.

En la Tabla 5.1, se resumen las relaciones entre
las variaciones de los pardmetros morfoldgicos y las
de las irregularidades. A continuacién se sintetizan las
relaciones entre los pardmetros morfolégicos utilizados
y los pardmetros clasicos de forma que se emplean para
describir la redondez (Muller, 1967).

Tabla 5.1

Cuadro sindptico de las relaciones entre los pardmetros mor-
folégicos AF y los patrones de las irregularidades correspondi-
entes. | representa crecimiento, | representa disminucién

Parametro Clase de Patréon Patrén
FA  irregularidad parametro irregularidad

MC, Elipticidad 1 1
MC, Irt. gruesas ) 1
MC, Irr. gruesas ) )
MC Irr. finas ) )

30-34

El pardmetro morfolégico MC, estd relacionado
con la elipticidad. Siendo la arménica nimero 2 una for-
ma perfectamente eliptica, entre mas alto sea el valor de
MC,, mayor resultara el alargamiento de las particulas.

El pardmetro morfolégico MC, g, estd relacionado
con la elipticidad y con las irregularidades basicas de las
particulas.

El parimetro morfolégico MC,,, estd relacio-
nado con las irregularidades bdsicas de las particulas,
que permite discriminar con facilidad entre particulas
pertenecientes a las clases, desde bien redondeado hasta
sub-anguloso. Entre mds grande sea el valor de MC;_
g» mayores serdn las irregularidades a la macro escala
(forma general).

El pardmetro morfolégico MCs,4,, estd
relacionado con las variaciones finas de la forma, y
permite discriminar muy bien entre las clases desde
anguloso hasta redondeado. Con este parimetro, no se
observan diferencias entre las particulas pertenecientes a



las clases redondeado y bien redondeado (Muller, 1967).
Entre mds alto sea el valor de MC;, 3,4, mayores serdn las
irregularidades a la micro escala (redondez).

5.2.2. Geometria fractal (GF)

En los 80’s, Mandelbrot sintetiz6 una nueva
disciplina de la matemadtica: la geometria fractal, que ha
encontrado muchas aplicaciones en varios campos de
estudio relacionados con formas irregulares (Mandelbrot,
1977). La geometria fractal se basa en el concepto de que
una linea irregular, como el perimetro de una particula,
estd caracterizada por una dimensién topoldgica
fraccionaria comprendida entre 1 y 2, en contraste con la
geometria euclidiana, en la cual los objetos geométricos
(puntos, lineas y superficies) pueden tener solamente
una dimensién topoldgica entera. La aplicacién de
la geometria fractal, es muy util para caracterizar de
manera precisa el perimetro de particulas fuertemente
irregulares y con profundas muescas, como ocurre en
muchas particulas volcénicas (Orford y Whalley, 1983;
Kennedy y lin, 1991; Carey et al., 2000).

El perimetro irregular de un rasgo, se puede aproxi-
mar por medio de un poligono formado por (n) lados de
dimensién constante (A). Si se disminuye la dimensién
del lado del poligono (A), se obtendran longitudes del
perimetro (P,) progresivamente mds grandes (método
del calibre). Construyendo una gréafica cuya abscisa rep-
resenta el logaritmo base 10 de la longitud del perimetro
(P\) y la ordenada del logaritmo base 10 de la longitud
del lado del poligono (A), se obtiene un diagrama (log
P - log S) llamado de Richardson. En este diagrama la
pendiente de las curvas obtenidas se relaciona con la di-
mension fractal (D) del perimetro analizado.

Para un poligono de (n) lados se tiene la relacién:
P =n-A (1)

Mandelbrot (1977) demostrd que:

P, =k-A""P )

Donde (k) es una constante, (A) la longitud del lado
del poligono, (1-D) el exponente que corresponde a la
pendiente (m) de la curva obtenida en el diagrama de
Richardson y (D) la dimension fractal.

D=1-m (3)

La dimension fractal (D), cuantifica el grado de
irregularidad de un perfil. El campo de valores que puede
asumir una linea irregular estd comprendido entre 1 y 2.
Entre mds alto sea el valor de (D), méis elevada sera la
irregularidad caracteristica.

Los objetos que son puramente fractales estdn
caracterizados por curvas con una sola pendiente en el
diagrama de Richardson (formas autosimiles). En el
caso de las particulas naturales, se ha comprobado que
la mayoria tiene curvas formadas por varios tramos con
pendientes diferentes y por lo tanto, con una dimension
fractal también diferente (formas multifractales). A partir
de esta observacion Kaye (1978), definié dos elementos
fractales que casi siempre estdn presentes en los perfiles
de las particulas naturales: dimension fractal textural
(D)) y dimension fractal estructural (D,).

Tabla 5.2

Cuadro sindptico de las relaciones entre las dimensiones frac-
tales y los patrones de las irregularidades correspondientes.
1 Representa crecimiento, | representa disminucion.

Dimensiéon  Clase de Patrén Patrén
fractal  irregularidad pardmetro irregularidad

Dy Irr. gruesas 1 1
D, Irr. finas 1 1
D, Irt. gruesas ) )

En este trabajo se utilizaron tres dimensiones
fractales diferentes, como pardmetros de forma: la di-
mension fractal textural (D)), se obtiene con la inter-
polacién lineal del tramo de gréfica correspondiente a
las longitudes mds cortas del lado del poligono (A), y
estd relacionada con las irregularidades a una escala
mas pequefia; la dimensién fractal estructural (D,), se
obtiene con la interpolacién lineal del tramo correspon-
diente a longitudes mds grandes del lado del poligono
(A), y proporciona informacion sobre las irregularidades
a escala macroscépica. La dimension fractal total (D),
se obtiene efectuando una interpolacion lineal de todos
los puntos del diagrama de Richardson y es intermedia
entre D, y D,.

En las pruebas efectuadas para calibrar el método,
utilizando los perfiles de comparaciéon de Russel,
Taylor y Pettijohn (Muller, 1967) y de Power (1953),
la dimension fractal total (DT) result6 estar relacionada
principalmente con las irregularidades intermedias y
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macroscopicas de las particulas, e inclusive proporcioné
mejores coeficientes de correlacién con respecto a D1y
D2.

De la misma forma que con el andlisis de Fourier
arriba descrito, este andlisis se realiz6 a partir de una
imagen bidimensional de las particulas en posicion
de descanso (superficie de mdxima proyeccién). Se
analizaron entre 80 y 120 particulas de cada muestra
pertenecientes a la clase granulométrica -3 Phi (8 mm).
Las imdgenes fueron transformadas en una forma binaria
mediante el procesamiento de imdagenes. El programa
de andlisis (Image Pro Plus de Media Cybernetics Inc.)
reconoce el perimetro de cada particula por medio de un
algoritmo de deteccién del borde (edge detection); un
mddulo morfolégico especificamente creado para este
fin, realiza el muestreo del perimetro utilizando el método
del Calibre (Caliper method) y proporciona los datos
necesarios (log,, A y log,, P), para construir el diagrama
de Richardson de cada particula analizada. Las curvas
en el diagrama de Richardson deben ser subdivididas en
dos tramos correspondientes a D y D,. A simple vista
la operacién es dificil de efectuar, dado que en muchos
casos no existe un punto definido en donde ocurre el
cambio de pendiente, ademds de que se trabaja con
cientos de particulas, lo que resulta ser una operacién
muy larga y tediosa. Por esta razén, se realiz6 un
programa (PARTFRACT 0.6) que permite determinar de
manera automatica y precisa los tramos correspondientes
a las componentes textural y estructural de la curva. El
programa utiliza un algoritmo genético de optimizacién
llamado “differential evolution” desarrollado por Storn
y Price (1997a, 1997b). Este programa efectia una
operacion de ajuste Optimo (best fit) entre la curva
observada y dos tramos de recta, utilizando el método
de los minimos cuadrados. El procedimiento se repite
decenas de miles de veces (~20000 veces), variando
progresivamente el punto en donde cambia la pendiente.
Al final, se considera como mds representativa la pareja
de rectas (entre las aproximadamente 20.000 probadas),
que tiene el valor de chi cuadrado (%) més bajo.



6. Resultados

6.1. Déposito de FBC
6.1.1. Resultados obtenidos mediante el método (IR)

El método se aplicé a aquellas partes del
depésito en donde se tenia exposicion suficiente, de
este modo, los patrones observados en los tres primeros
afloramientos indican claramente que el deposito
estudiado estd constituido, por lo menos, por dos unidades
deposicionales distintas y que el tltimo afloramiento
encontrado (ColSAS) no es primario y debe haber
sufrido algiin tipo de removilizacién (pocos cientos de
metros). Por esta razon, los tres primeros afloramientos
han sido subdivididos en una unidad superior (Us) y una
unidad inferior (Ui). ColSAS estd constituido por una
sola unidad, aunque se observan indicios de diferentes
pulsos. Los resultados se presentan en las Figuras 6.1-
6.4 y son descritos de manera resumida en las Tablas 6.1-
6.4 de las siguientes péaginas.

Simbologia de las figuras 6.1-6.4 y Tablas 6.1-6.4.

Esp.

(Us) Unidad superior

(Uv)) Unidad inferior

(Lp) Longitud promedio de las intersecciones >64 mm (= Didmetro)
(SL) Clasificacion de los bloques

(Lgs) 95° percentil

B/M

Proporcién entre clastos gruesos (D>64mm) y matriz (D<64mm)
Espesor en metros de las unidades
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Figura 6.1. Perfil granulométrico
vertical del afloramiento ColSAl. Los
pardmetros Lp, (longitud promedio de

N, | | e v | o | o las intersecciones) S;, (clasificacién de
< DI [ ¢ ® > N los bloques) Pys (95° percentil de las
R ( > ' intersecciones) y B/M (razén bloques/
< N | > matriz), han sido calculados utilizando
8 . /,> . ( . o - el método de las intersecciones de
Elo L IS5 ;7,( b L M\:\ I3 3L KL 1+ E Rosiwal y son los mismos que en las
& 7 - < | < figuras siguientes. La linea discontinua
/ N 1 / N negra, se refiere al dato corregido por la
N L perspectiva. La escala blanca sobrepuesta
/ L 2 > 5 < L3 L 3 al afloramiento, tiene en cuenta la
‘\ v deformacioén de la perspectiva. El dngulo
> (¢ | > se refiere a la pendiente de la superficie
q > <\ / de deslizamiento, con respecto al plano
- - - & horizontal.
s3amg 2582337 gfgssg weeds
(Phi) (Phi) (Phi) B/M
ColSA1| Esp. L, Sy, Pys B/M Notas
No se observan variaciones sig-| Varia fluctuando con un minimo | Los bloques mds grandes, varian| Disminuye rdpidamente en los
nificativas del tamafio de los blo-| principal a 4.5 m y un méximo |desde un tamafio de bloque fino|primeros 50 cm de este horizon-

Us |4.2 m|ques. principal a 6.5 m. patrén que, en|a bloque mediano. te. Sucesivamente la proporcién |Fig. 6.1
La dimensién se mantiene apro-|promedio, sugiere un crecimien- | Presencia de una gradacién in-|se mantiene constante con una
ximadamente constante (tamafio|to hacia el techo. (alcanza 1.3 |versa burda. cantidad de matriz siempre mds
de bloque fino). Phi). grande que la cantidad de clastos

gruesos.
Se observan dos picos: uno casi | Aparece un minimo a una altura |Se observan dos picos, uno casi|La proporcién entre clastos grue-
en la base (blogue fino) y otro en [de 2m y dos picos a circa 1 m y [en correspondencia con la base|sos y matriz, se mantiene cons-

Us |3.8m|e€!l techo del horizonte (blogue|3.3 m. (bloque mediano) y otro en el|tante hasta 2.7 m; después se ob- Fig. 6.1
fino) El patrén sugiere la presencia|techo del horizonte (blogue|serva un incremento repentino y

de una gradacién burda, con|grueso). considerable (hasta ~ 1.5).
Se puede reconocer una gra-|valores méds elevados hacia el|Se reconoce una gradaci6én in-
dacion inversa desde 1.1 m hasta | techo (hasta 1.4 Phi). versa, evidente a partir de 2 has-
3.7 m. ta 3.5 m.
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disminuye nuevamente hacia
el techo, quedando todavia en
la misma clase granulométrica
(bloque fino).
Se percibe una gradacién
directa débil.

Phi).

recurrente con una gradacién
simétrica (de normal ainversa)
con el minimo (blogue fino)
casi a la mitad del espesor.

Los picos mds pronunciados
con cantidad de bloques
mayores de la cantidad de
matriz (1 — 1.2) se observan
arriba de 4 m de altura.




6.1.2. Resultados obtenidos mediante el método (GT)

Los datos se presentan en forma de variaciones
longitudinales y verticales (solamente en el caso del
afloramiento ColSA3). Los datos granulométricos
completos se pueden encontrar en el apéndice XII.
Conjuntamente con las gréaficas, se reporta una
descripcidn sintética de los patrones observados. Como
se hizo anteriormente, el dep6sito ha sido subdividido en
una unidad superior (Us) y otra unidad inferior (Ui). En
ColSAS5, el depésito se consideré como una sola unidad.
Los resultados se presentan en las Figuras 6.5-6.9, y se
describen en las Tablas 6.5 y 6.9.

Simbologia de las Figuras 6.5-6.9 asi como de la Tabla 6.5-6.9.
(DGT) Distribucién granulométrica total
(Ust) Techo de la unidad superior
(Usb) Base de la unidad superior
(Uib) Base de la unidad inferior
(Dp) Tamafio promedio de los clastos en la DGT
(Pys) 95° percentil en la DGT
(PS) 5° percentil en la DGT
(op) Clasificacion en la DGT
Mg,) % de particulas de tamafio <2mm (matriz)
(Lg,) % de particulas de tamafio 4ym < D < 31um (limo)
(V.I.) Variabilidad interna determinada en ColSA4 (andlisis de 6 muestras)
(MdL.1) Mediana de la lognormal relacionada con la componente gruesa (bloques) de la DGT.
(Md L.2) Mediana de la lognormal relacionada con la componente intermedia (lapilli) de la DGT.
(Md L.3) Mediana de la lognormal relacionada con la componente fina (ceniza) de la DGT.
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Tabla 6.5

Descripcion

Techo (Ust): entre los afloramientos ColSA1 y ColSA4, se observa
una disminucién importante del tamafio promedio de las particulas
(abarca 4 unidades de phi, de bloque muy fino a lapillo fino).

Base (Usb): el tamafio promedio de las particulas (lapillo muy grueso)
después de un ligero incremento entre los afloramientos ColSA1 y
ColSA2 vuelve a disminuir (a lapillo mediano).

Base (Uib): el tamafio promedio de las particulas (lapillo grueso)
disminuye de manera progresiva (a lapillo fino).

En ColSAS (depédsito secundario), el tamafio promedio de las
particulas varia poco en todos los niveles (lapillo grueso a lapillo
muy grueso).

Techo (Ust): el tamafio de los clastos mas gruesos (bloque grueso)
disminuye rdpidamente entre los afloramientos ColSA1 y ColSA2,
se mantiene constante en ColSA3 y vuelve a disminuir (bloque fino)
en ColSA4.

Base (Usb): el tamaifio de los clastos més grandes (bloque mediano)
se incrementa media unidad de phi en ColSA2 y vuelve a disminuir
(bloque fino) en ColSA3.

Base (Uib): el tamafio de los clastos més grandes (bloque fino) crece
(a bloque mediano) y se mantiene constante.

Figura 6.5. Dep6sito de FBC: Variaciones longitudinales al crecer
de la distancia del créter de los pardmetros estadisticos D, Pys y Ps
determinados, utilizando el método de la granulometria total (GT). V.I.
correspondiente a la incertidumbre de la medida (barras de error).

Techo (Ust): entre los afloramientos ColSA1 y ColSA4 se observa
una disminucién importante del tamaiio de las particulas finas (lapillo
muy fino a ceniza mediana).

Base (Usb): Después de un ligero incremento entre los afloramientos
ColSA1 y ColSA2, el tamafio de las particulas finas (ceniza gruesa)
vuelve a disminuir (ceniza mediana).

Base (Uib): el tamafio de las particulas finas (ceniza gruesa)
disminuye rdpidamente entre ColSA1 y ColSA2. Entre ColSA2 y
ColSA3, disminuye casi imperceptiblemente (ceniza mediana).

En ColSAS, el tamafio de las particulas finas es parecido en todos los
niveles (ceniza gruesa).
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Tabla 6.6

Descripcion

Techo (Ust): crece linealmente entre ColSA1 y ColSA3 disminuye

nuevamente en ColSA4 (se mantiene en la clase de pobremente
clasificado).

Base (Usb): entre ColSA1 y ColSA2 se mantiene casi constante
(pobremente clasificado) y crece rapidamente en ColSA3 (a muy
pobremente clasificado).

Base (Uib): crece rdpidamente entre ColSAl y ColSA2 (de
pobremente clasificado a muy pobremente clasificado) y se
mantiene casi constante en ColSA3.

En ColSAS, peor en la parte alta del afloramiento que en la parte
central y baja (todas las muestras corresponden a la clase de
pobremente clasificado).

(4

Techo (Ust): entre los afloramientos ColSA1 y ColSA4, se observa
un incremento importante (de ~15% a ~55%).

Base (Usb): se mantiene casi constante entre ColSA1 y ColSA2 y
crece hasta ~30% en ColSA3, con un patrén que se parece a aquél
observado en el techo de la misma unidad.

Base (Uib): sigue un patrén distinto, crece rapidamente entre
ColSA1 y ColSA2 (de ~15% a ~40%) y vuelve a disminuir
ligeramente en ColSA3 (~35%).

En ColSAS no varia significativamente entre los diferentes niveles
(de ~15% a ~25%).

Figura 6.6. Depésito de FBC: Variaciones longitudinales al crecer
de la distancia del créter de los pardmetros estadistico Gy, Mg, y Lg,
determinados, utilizando el método de la granulometria total (GT). V.IL.,
correspondiente a la incertidumbre de la medida.

(4

Techo (Ust): en un principio disminuye (de ~3% a ~2%) y vuelve
a aumentar progresivamente entre ColSA2 y ColSA4 (hasta ~6%).
En la parte alta del afloramiento ColSAS5 el valor es casi igual que
en la (Ust) de ColSA4.

Base (Usb): inicialmente muy elevado, va disminuyendo
linealmente (de ~15% a ~9%).

Base (Uib): inicialmente elevado, disminuye linealmente (de
~13.5% a ~12%) con una pendiente menor con respecto a Usb.

En ColSAS, parte central y baja del afloramiento, los valores son
bastante elevados (respectivamente ~10% y ~12%).
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Tabla 6.7

Descripcion

MdL.1
(Bloques)

Techo (Ust): su tamafio disminuye progresivamente (de ~3 unidades
de phi) entre ColSA1 y ColSA4 (de bloque mediano a muy fino).

Base (Usb): entre ColSAl y ColSA2 su tamafio se mantiene
pricticamente constante y disminuye en ColSA3 (de bloque fino a
muy fino).

Base (Uib): disminuye de ~1 phi entre ColSA1 y ColSA2 (de bloque
muy fino a lapillo muy grueso) y regresa practicamente al valor inicial
en ColSA3.

En ColSAS las dos bases tienen un valor practicamente idéntico al
tamafio de los clastos gruesos (lapillo muy grueso), en el techo el
tamafio es mds grande (bloque muy fino).

MdL.2
(Lapilli)

Techo (Ust): disminuye exponencialmente (de lapillo muy grueso a
mediano).

Base (Usb): se mantiene préicticamente constante entre ColSAl
y ColSA2 (lapillo muy grueso) y disminuye de manera apenas
perceptible en ColSA3 (a lapillo grueso).

Base (Uib): Entre ColSA1 y ColSA2 la disminucién del tamaifio es
apenas perceptible (lapillo grueso), en ColSA3 disminuye rapidamente
de mds de 2 phi (a lapillo fino).

En ColSAS los valores de los clastos intermedios son casi idénticos
(lapillo muy grueso) en todos los niveles, siendo ligeramente mas
finos en el techo.

Figura 6.7. Depésito de FBC: Variaciones longitudinales, al crecer de

la distancia del crater de las lognormales que componen cada DGT. Md

L.1 es la mediana de la lognormal que corresponde a los clastos gruesos,

Md L.2 corresponde a los clastos intermedios y Md L.3 corresponde a
S los clastos finos. V.I. corresponde a la incertidumbre de la medida.

MdL.3
(Ceniza)

Techo (Ust): el patrén crece progresivamente de ColSA1 a ColSA4.
(de ceniza muy gruesa a ceniza gruesa).

Base (Usb): disminuye imperceptiblemente de ColSA1 a ColSA2 e
incrementa de ~0.5 phi en ColSA3 manteniéndose en la clase de la
ceniza gruesa.

Base (Uib): El patrén y el tamafio (ceniza gruesa) son parecidos a
Ust.

En el techo de ColSAS, las particulas son més gruesas (ceniza muy
gruesa) que en las bases (ceniza gruesa).
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Figura 6.8. Perfil granulométrico vertical realizado en el afloramiento ColSA3, por medio del método de la granulometria total (GT) aplicado a muestras colectadas
en una pared vertical mediante técnicas de rapel. LHR (lahar), Us (unidad superior), Ui (unidad inferior), Dp (didmetro promedio), Oy (clasificacion), Pys (95°
percentil), My, (porcentaje de matriz), P5 (5° percentil), L,, (porcentaje de limo). V.I. correspande a la incertidumbre de la medida (barras de error). Los puntos
blancos corresponden a las muestras de este afloramiento utilizadas para representar las variaciones longitudinales. La linea de trazo discontinuo corresponde al
techo de Us, la linea de puntos al techo de Ui.



Tabla 6.8. Descripcién de los patrones de los pardmetros granulométricos observados en el perfil vertical del aflo-
ramiento ColSA3 y representado en Figura 6.8.

Parametro

Descripcion

Us: Dp disminuye gradualmente de la base (~3.5 m) hasta 5 m de altura (lapillo mediano)
y vuelve a crecer (débil gradacién inversa) hacia el techo (lapillo grueso) que se ubica a
~8-9 m.

Ui: el didmetro promedio de los clastos calculado por la DGT, evidencia la presencia de
una gradacién inversa de la base hasta aproximadamente 3-3.5 m (de lapillo fino a muy
grueso).

op

Us: arriba de 3.5 m, se observa un minimo de la clasificacién (pobremente clasificado) en
la base; en las demds muestras, la clasificacién (muy pobremente clasificado) no muestra
patrones confiables.

Ui: varia de muy pobremente clasificado en la base, a pobremente clasificado a ~2m. Vuelve
a empeorar nuevamente hacia 3-3.5 m de la base (permanece en la clase de pobremente
clasificado).

Us: después de una disminucién del tamafio de los clastos mayores de la DGT (de bloque
mediano a bloque fino) de la base hasta 5 m el tamafio vuelve a crecer (gradacion inversa
burda) hacia el techo (bloque mediano).

Ui: gradacién inversa de los clastos gruesos (bloque mediano) de la base hacia el techo
(~3.5m).

Us: No se observan variaciones significativas (~30%).

Ui: se observa un patrén parecido a aquél observado por D, y 0@, en la misma unidad.
Ocurre un maximo en la base (34%) disminuye hasta ~ 2 m (19.5%) y vuelve a crecer hasta
~3.5-4 m (31.8%).

Us: se observa una gradacion inversa clara de los clastos finos (tamafio ceniza mediana) de
la base al techo (~8.5 m).

Ui: Se observa una débil gradacién inversa de los clastos finos (tamafio ceniza mediana) de
la base al techo (~3.5-4 m).

Us: El porcentaje de limo es mucho més bajo en esta unidad. Apenas arriba de la base el
valor es maximo (9.1%) y disminuye hacia el techo (5.8%).

Ui: El porcentaje es muy alto (> 12%) a dos terceras partes del espesor desde la base. Se
observa un incremento desde la base hasta ~2-2.5 m (alcanza 14.5%). En el techo de la
unidad, el porcentaje baja drasticamente (5.8%).
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Tabla 6.9 Descripcién
Us: La variacién del tamafio de los clastos gruesos
(bloque fino) no muestra un patrén confiable.
MdL.1
(Bloques) | yj;. g patrén de los clastos gruesos evidencia una muy
clara gradacidn inversa (bloque fino a mediano).
Us: Presencia de una gradacién simétrica de los clastos
de tamafio intermedio: directa hasta ~6 m (lapillo
grueso a fino) e inversa hasta el techo (lapillo fino a
MdL.2 grueso).
(Lapilli)
Ui: gradacién inversa evidente de los clastos de
dimension intermedia (lapillo fino a lapillo muy
grueso).
Us: El patrén se parece un poco a cuanto se observa
en la Ui, inicialmente disminuye (ceniza muy gruesa
a gruesa) y vuelve a crecer en el techo (permanece
MdL.3 todavia en la clase de ceniza gruesa).
(Ceniza)

Ui: El tamaiio de las particulas finas (ceniza gruesa)
disminuye hasta ~2.5 m (dos terceras partes del espesor)
y vuelve a crecer en el ultimo metro (confrontar con el
patrén del Lg,).

Figura 6.9. Perfil granulométrico vertical realizado en el afloramiento ColSA3 por medio del método de granulometria total (GT) aplicado a muestras colectadas
en pared, mediante técnicas de rapel. Us (unidad superior), Ui (unidad inferior), Md L.1 (mediana de la lognormal correspondiente a clastos gruesos), Md
L.2 (mediana de la lognormal correspondiente a clastos intermedios), Md L.3 (mediana de la lognormal correspondiente a clastos finos). V.I. corresponde a la
incertidumbre de la medida (barras de error). Los puntos blancos corresponden a las muestras de este afloramiento utilizadas para representar las variaciones
longitudinales. La linea de trazo discontinuo corresponde al techo de Us, la linea de puntos al techo de Ui.




6.1.3. Resultados de los analisis morfologicos obteni-
dos por medio del analisis de Fourier (AF) y de la

geometria fractal (GF).

Se seleccionaron seis coeficientes morfoldgicos
que, por lo general, proporcionan datos complementa-
rios uno del otro (ver apéndices IX y X). Los datos se
presentan en forma de variaciones longitudinales. Los
resultados se presentan en las Figuras 6.10-6.11 y son
descritos de manera sintética en las Tablas 610-6.11 de

las siguientes pédginas.

Simbologia de las Figuras 6.10-6.11 y Tablas 6.10-6.11.

(Ust)
(Usb)
(Uib)
Oy

(Dy)

D,)
(MCy.g)
(MC30.34)
MC,)
(V.L)

Techo de la unidad superior

Base de la unidad superior

Base de la unidad inferior

dimensién fractal total

dimensioén fractal textural

dimensioén fractal estructural

Coef. Morfolégico de las armdnicas 3-8 (irr. gruesas)

Coef. Morfolégico de las arménicas 30-34 (irr. finas)

Coef. Morfolégico de la arménica 2 (elipticidad)

Variabilidad interna determinada en ColSA4 (anélisis de 6 muestras)
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Tabla 6.10

Descripcién

Techo (Ust): las particulas se vuelven progresivamente mas regulares
alejandose del 4rea de origen. Se observa una disminucién muy leve
pero confiable entre los afloramientos ColSA1 y ColSA2. El valor
se mantiene constante hasta ColSA3 y disminuye sensiblemente en
ColSA4.

Base (Usb): crece progresiva y significativamente; las particulas se
vuelven mds irregulares.

Base (Uib): practicamente idéntico que en (Usb).

En ColSAS los valores en todos los niveles son comparables a
aquéllos observados para (Ust) entre ColSA1 y ColSA3.

Techo (Ust): las irregularidades finas disminuyen constantemente
(alisamiento de las particulas) entre ColSA1 y ColSA3. En ColSA4
vuelven a aumentar hasta el valor que tenian inicialmente en
ColSALl.

Base (Usb): crece entre ColSA1 y ColSA3 con un patrén convexo
(crece rapidamente y después se mantiene casi constante).

Base (Uib): entre ColSA1 y ColSA3 crece con un patrén c6ncavo
(crece despacio inicialmente y después exponencialmente).

En ColSAS las particulas tienen valores bastante bajos (particulas
alisadas), particularmente en la parte baja de Ui.

Figura6.10. Depositode FBC: variaciones morfométricas longitudinales
de las dimensiones fractales Dy D, y D, obtenidas aplicando el
método del calibre a particulas de la clase granulométrica -8 phi. V.I.
corresponde a la incertidumbre de la medida (barras de error).

Techo (Ust): Disminuye entre ColSA1 y ColSA2, vuelve a subir
a los mismos valores en ColSA3 y se mantiene practicamente
constante en los afloramientos sucesivos.

Base (Usb): Se observa un incremento sensible entre ColSA1 y
ColSA2 y se mantienen constante en ColSA3.

Base (Uib): Patrén y valores casi idénticos que en la base (Usb).

Nota: La variabilidad interna de este pardmetro es un poco mas
elevada y las pequeiias variaciones observadas estdn en el limite de
confiabilidad.

En ColSAS, considerando la incertidumbre de los datos, no se
observan variaciones significativas entre los diferentes niveles.
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Tabla 6.11

Descripcién

MC,

El alargamiento de las particulas que se estdn relacionando con la
fracturacion muestran patrones distintos en el techo y en cada una de
las bases.

Techo (Ust): Cambia solamente entre ColSA2 y ColSA3 en donde
aumenta.

Base (Usb): Entre ColSAl y ColSA3, las particulas se vuelven
progresivamente menos alargadas.

Base (Uib): El patron es mas complejo entre ColSA1 y ColSA2, el
valor de MC, crece rdpidamente (particulas mds alargadas); en ColSA3
el valor disminuye nuevamente.

En ColSAS es idéntico en el techo y en la parte central. En la base las
particulas estdn menos alargadas.

Nota: en ColSA3 los valores son parecidos en las bases y en el
techo.

MC;

Techo (Ust): disminucién rdpida que indica que las particulas se
vuelven progresivamente mas redondeadas. El patrén se invierte
después de ColSA3.

Base (Usb): el valor crece entre ColSA1 y ColSA2 lo que indica que
la forma general de las particulas se vuelve més irregular, después se
observa una evidente inversién del patrén.

Base (Uib): mismo patrén que en (Usb) pero con particulas
constantemente més redondeadas.

En ColSAS en todos los niveles las particulas tienen una forma general
bastante redondeada (més en el techo que en la base).

Figura 6.11. Deposito de FBC: variaciones morfométricas
longitudinales de los coeficientes morfolégicos MC, MC; ¢ y MCy 54
obtenidos estudiando los perfiles de las particulas pertenecientes a la
clase granulométrica -3 phi mediante el andlisis de Fourier.

MCsg.34

Techo (Ust): Entre ColSA1l y ColSA3, las irregularidades finas
disminuyen y las particulas se vuelven mds alisadas; después, el patrén
se invierte.

Base (Usb): Crece rdpidamente entre ColSA1 y ColSA2, en ColSA3
vuelve a disminuir (patrén convexo).

Base (Uib): disminuye entre ColSA1 y ColSA2 y crece sensiblemente
enColSA3igualandoel valorobservadoen (Usb) el mismo afloramiento
(patrén céncavo). Las particulas se vuelven mds rugosas alejdndose
del 4rea de origen si se consideran Usb y Uib.

En ColISAS, en todos los niveles la rugosidad se mantiene bastante
baja.




6.2. Resultados del depésito de LHR
6.2.1. Resultados obtenidos mediante el método (GT)

Los datos granulométricos completos se pueden
encontrar en el apéndice XI. Por su importancia en
discriminar entre diferentes tipos de lahar, en la Tabla
6.10 se reporta el porcentaje de arcilla calculado con
respecto a la totalidad de la matriz (particulas con
tamafio < 3.9 um) por cada una de las muestras. El dato
proporcionado por la muestra ColMG2 colectada en un
alto topografico (barra fluvial), no es representativo del
deposito por lo que no serd utilizado y se reporta en las
graficas solamente para completar la informacién. Los
resultados se presentan en las Figuras 6.12 y 6.14, y son
descritos de manera sintética en las Tablas 6.12 'y 6.15 de
las siguientes péaginas.

Abreviaciones de las Figuras 6.12-6.14 y Tablas 6.12-6.15.

(DGT) Distribucién granulométrica total

(Ust) Techo de la unidad superior

(Usb) Base de la unidad superior

(Uib) Base de la unidad inferior

Dy Tamafio promedio de los clastos en la DGT

(Pys) 95° percentil en la DGT

PS) 5° percentil en la DGT

(G‘p) Clasificacion en la DGT

Mg,) % de particulas de tamafio <2mm (matriz)

(L) % de particulas de tamafio 4um < D < 31um (limo) en la matriz

(Ag) % de particulas de tamafio D < 4um (arcilla) en la matriz

(V.I.) Variabilidad interna determinada en ColSA4 (analisis de 6 muestras)

(MdL.1) Mediana de la lognormal relacionada a la componente gruesa (bloques) de 1a DGT.
Md L.2) Mediana de la lognormal relacionada a la componente intermedia (lapilli) de la DGT.
(Md L.3) Mediana de la lognormal relacionada a la componente fina (ceniza) de la DGT.

Contenido en arcilla

Tabla 6.12.

Porcentajes de arcilla (D <4 pm) en la matriz de las muestras del deposito de LHR.

Muestra

A%

ColMGO ColMG1 ColMG2 CoIMG3
0.23 0.00 0.02 0.31
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L9

1.0 Tabla 6.13 Descripcién
V.L £ 0.39 phi ColMG2
E 1.0 Q
Y 3.0 D, crece (de granulo a grava fina) entre ColMGO
l . . . . . .
- V.. £0.72 phi +____—-———-—{ y ColMG1 y sucesivamente vuelve a disminuir
S 50 — ColMG3 D, & Ps hasta un valor intermedio entre los dos precedentes
" |comeo ColMat (granulo). La mediana (Ps) disminuye linealmente
7.0 (graya gruesa a grava mediana) alejdndose aguas
abajo en el depdsito.
-6.0 @)
=D, V.. £ 0.37 phi
7.0 1 —A=P, '
= O ColMG2
%’ -8.0 El didmetro de los clastos mayores (cola positiva de
o Pys la DGT), disminuye exponencialmente aguas abajo
-9.0 (de canto mediano a guijarro grueso).
-10.0
4.5
V.. £0.10 phi
4.0
i. 35 | El didmetro de los clastos finos (cola negativa de la
o DGT) crece (de limo grueso a arena muy fina) entre
3.0 | Ps CoIMGO0 y ColMGI1. Entre ColMG1 y ColMG3
l vuelve a disminuir (a limo grueso nuevamente).
Q
25
8000 8500 9000 9500 10000 10500 11000
Distancia (m)

Figura 6.12. Depésito de LHR: Variaciones longitudinales de los pardmetros estadistico D, Psq, Pgs y Ps, al aumentar la distancia recorrida por el LHR. Los
pardmetros fueron determinados utilizando el método de la granulometria total (GT). La flecha indica el punto donde el valle se ensancha. V.I. corresponde a la
incertidumbre de la medida (barras de error).
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43 incié
\ V12012 phi Tabla 6.14 Descripcion
4.0
olM
38 ColMGO i
o 3.5 ColMG1 CoIMG3 La clasificacién del depésito mejora progresivamente
33 alejaindose aguas abajo de extremadamente mal
) CoMG2 Op clasificado a muy pobremente clasificado (escala
3.0 sedimentoldgica).
2.8 Q
62.0
52.0 e}
< 420 El porcentaje de matriz (clastos D < 2 mm) disminuye
) M rdpidamente (de 53.3% a 38.6%) entre ColMGO y
320 , % ColMG1 y vuelve a crecer imperceptiblemente aguas
V.1 £520% abajo (40.8%).
220
11.0
9.0 .\—0/.
o 10 Las variaciones son muy pequefias pero confiables dada
- la muy pequeiia variabilidad interna de este pardmetro.
50 L El porcentaje de limo (clastos con 4 um < D <31 pm)
3.0 % disminuye de ColMGO a ColMG1 (de 9.7% a 8.7%),
l ~ V.. £0.29% entre CoIMG1 y ColMG3 vuelve a crecer (10.5 %).
1.0 -
8000 8500 9000 9500 10000 10500 11000
Distancia (m)

Figura 6.13. Depésito de LHR: Variaciones longitudinales de los pardmetros estadistico 0, Mg, L4, al aumentar la distancia recorrida por el LHR. Los pardmetros
fueron determinados utilizando el método de la granulometria total (GT). La flecha indica el punto donde el valle se ensancha. V.I. corresponde a la incertidumbre
de la medida (barras de error)
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.s.o 3 (4
Q ColMG3 : Tabla 6.15 Descripcion
6.0 ColMG2

ColMG1

70t

V... £0.49 phi

-8.0 Disminuye linealmente aguas abajo en el depdsito (de

canto fino a guijarro fino).

Md L.1 (phi)

MdL.1
(Guijarro)

90 1~ — —

-10.0

-2.3

Q V.L.10.22phi

-2.8

3.3

Incrementa entre ColMGO y ColMG1. (de grava
-3.8 MdL.2 . . .
i . mediana a gruesa) y después se mantiene practicamente
(Grava) | constante.

Md L.2 (phi)

4.3
4.8

23

V1. £0.06 phi

18 1

1.3

Md L.3 (phi)

Md L3 Crece progresivamente (se mantiene en arena gruesa)
(Arena) aguas abajo en el depésito.

0.8 l

8000 8500 9000 9500 10000 10500 11000
Distancia {m)

Figura 6.14. Depésito de LHR: Variaciones longitudinales de las lognormales que componen cada DGT al crecer la distancia recorrida. Md L.1 es la mediana de
la lognormal que corresponde a los clastos gruesos (guijarros), Md L.2 corresponde a los clastos intermedios (grava) y Md L.3 corresponde a los clastos finos
(arena). La flecha indica el punto donde el valle se ensancha. V.I. corresponde a la incertidumbre de la medida (barras de error).



6.2.2. Resultados de los analisis morfoldgicos
obtenidos por medio del analisis de Fourier (AF) y de
la geometria fractal (GF).

Seseleccionaronseis coeficientes morfoldgicosque
por lo general proporcionan datos complementarios uno
del otro. Los datos se presentan en forma de variaciones
longitudinales de los pardmetros morfométricos. A
comparacidn, en las mismas graficas, se reportan también
los datos (promedios de cada afloramiento) obtenidos
para el dep6sito de FBC. Los resultados se presentan en
las Figuras 6.15 y 6.16, y que son descritos de manera
sintética en las Tablas 6.16 y 6-17 de las siguientes
paginas.

Abreviaciones de las Figuras 6.15 y 6.16 de Tablas 6.16 y 6-17.

Dy)
(MC,.9)
(MC30.34)
(MC,)
(V.L)

(Us) Unidad superior

(Ui) Unidad inferior

(D) Dimension fractal total
D)) Dimensién fractal textural

Dimension fractal estructural

Coef. Morfolégico de las arménicas 3-8 (irr. gruesas)

Coef. Morfolégico de las arménicas 30-34 (irr. finas)

Coef. Morfolégico de la arménica 2 (elipticidad)

variabilidad interna determinada en ColSA4 (andlisis de 6 muestras)
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1.076 CorsAa V12000160 Tabla 6.16 Descripcién
1.070 corsaz ColSA3 .
1.066 ColSAt En el FBC, los clastos entre ColSA1 y ColSA4 se
& vuelven mds irregulares, que es opuesto al patrén de
1.060 Colsas J ComiEn. Coltiet las muestras del LHR. Se observa una disminucién
ColMG3 Dy progresiva de la dimensién fractal total. Los clastos se
1.086 vuelven progresivamente mds regulares aguas abajo.
1.050 En el afloramiento ColSAS la forma de los clastos es
discordante con el patrén del FBC, encajando mejor
1.042 con el patrén de las muestras del LHR.
V.1.£0.0023 D
1.037 . .
Se observa un incremento exponencial en las
- irregularidades de las particulas finas del FBC. En las
a 1032 1T tres muestras del LHR la dimensién fractal textural
1.027 D, disminuye linealmente o sea los clastos se vuelven
’ progresivamente mds alisados aguas abajo. En el
1.022 afloramiento ColSAS las particulas son més alisadas
que en ColMGO (a la salida del caifién, a ~8 km del
1.087 créter).
1.082
Eneldepésitode FBC las irregularidades gruesas crecen
. lorr alejandose del centro de emisién. Por lo contrario, en
o 1.072 las muestras del LHR se observa una disminucién
' =-FBC D, progresiva de la dimensién fractal estructural
1.067 gt:g retrab. (irregularidades gruesas), més fuerte entre ColMG1 y
1.062 : : » ColMG3. Los valores de D, del aﬂorfimiento ColSAS
2610 2840 3100 9300 encajan perfectamente en el patrén del material
Distancia (m) removilizado.

IL

Figura 6.15. Comparacién de los parametros morfométricos D, D, y D,, obtenidos por el depésito primario (FBC) y aquél del lahar (LHR). Se puede notar como
la muestra ColSAS (FBC retrabajado) se aproxima mds al patrén del LHR. La flecha indica el punto donde el valle se ensancha. V.I. corresponde a la incertidumbre
de la medida (barras de error).
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0.910
0.906
0.900
0.895
0.890
0.885
0.880

MC:

0.970

0.960

0.960

MCa3.s

0.940

0.930

1.080
1.060
1.040
1.020
1.000
0.980
0.960
0.940

MC 30-34

Tabla 6.17

Descripcién

MC,

En el depésito de FBC, el afloramiento proximal
ColSA1 tiene clastos muy poco alargados. El
alargamiento crece mucho entre ColSA1 y ColSA2
y vuelve a disminuir progresivamente alejandose del
centro de emision hasta el ingreso al cafién (~4 km del
crater). En la parte proximal del depésito de LHR, en
correspondencia de la salida del cafién, los clastos estén
muy alargados. En el tramo entre CoIMGO y ColIMG1
el alargamiento se reduce drdsticamente y se mantiene
constante hasta CoIMG3.

MC3_8

En el depé6sito de FBC las irregularidades gruesas
crecen rdpidamente entre ColSA1 y ColSA2 y vuelven
a disminuir en ColSA3. En ColSA4 el valor crece
nuevamente (se conoce solamente el valor de clastos
colectados en el techo, es de esperar que el promedio del
afloramiento sea sensiblemente més bajo considerando
las bases). En el depésito de LHR las irregularidades
gruesas disminuyen exponencialmente entre CoIMGO
y CoIMG3.

CoisAz ColMGO v, £ 0.0041
ColsA3
ColSA4
ColSA1 ColSAS
ColMG1
.. ColMG3
V.. £0.0047
V.I.20.0134
={}=FBC
={J=FBC retrab.
=O=LHR
2610 2840 3100 9300
Distancia (m)

MCiy.34

En el depésito de FBC las irregularidades finas crecen
casi linealmente alejandose del centro de emisién. A
la salida del cafién (ColMGO) los clastos son bastante
alisados. Entre CoIMGO y ColMG1 se vuelven mds
rugosos pero aguas abajo se alisan nuevamente.

Figura 6.16. Comparacién de los pardmetros morfométricos MC,, MC, g y MCy 4, obtenidos por el depésito primario (FBC) y aquél del lahar (LHR). La flecha
indica el punto donde el valle se ensancha. V.I. corresponde a la incertidumbre de la medida (barras de error).




6.3. Discriminacion de depdsitos primarios y
retrabajados por medio de parametros morfolégicos

6.3.1. Diagramas de discriminacién D1-D2

Con el fin de discriminar entre depdsitos primarios
y depdsitos retrabajados utilizando los pardmetros
morfométricos, se procesaron los datos de forma
obtenidos de las 16 n{uestras analizadas. Estos datos
fueron graficados en un'diagrama D-D, que contrapone
la dimensién fractal estructural D, (ordenada) y la
dimensién- fractal textural D, (abscisa) originalmente
propuesto por Carey et al., (2000). El diagrama de
discriminacién obtenido para las muestras del FBC y
del LHR, se reporta en la Figura 6.17, conjuntamente
con los valores obtenidos por Carey et al. (2000)
estudiando un depésito piroclastico primario (Carey I) y
uno retrabajado (Carey II), se puede observar que existe
una evidente diferencia entre las particulas primarias
(tephra baséltico muy irregular) analizadas por Carey y
las particulas de las muestras analizadas en este trabajo.
Como se puede observar en la parte inferior del diagrama
(que corresponde a las particulas de forma més regular),
las particulas del depésito retrabajado (Carey II), caen
en el drea ocupada por las particulas del LHR. Las
particulas del depésito piroclastico primario FBC caen
con mds frecuencia en el extremo opuesto. Sin embargo,
por lo que concierne la discriminacién entre FBC y LHR,
existe una excesiva sobreposicion en los valores que no
permite situarlos en dos campos bien diferenciados. Por
esta razon se utilizardn otros parametros.

6.3.2. Diagramas de 'discriminacion MC,¢-D, y
MC , 4D,

Dos de las combinaciones mds efectivas para
discriminar entre estos tipos de depdsitos fue utilizar
el pardmetro MC, g contrapuesto a las dimensiones
fractales D, y D,.

En el primer caso, ambos pardmetros morfolgicos
son sensibles a irregularidades gruesas del perimetro
de los clastos: MC, g, obtenido mediante el andlisis de
Fourier y D, la dimensién fractal estructural. El diagrama
de discriminacién obtenido se reporta en la Figura 6.18?,
donde se aprecia claramente que los depdsitos de FBC
caen en un campo comprendido entre 0.99 para MC, ¢ y
1.073 para D,, mientras que el campo que contiene los
depésitos del LHR cae entre 0.95 para MC, ¢ y 1.075
para D,. Los dos pardmetros son independientes uno
de otro, dado que el pardmetro MC, ¢ estd relacionado
también con el alargamiento de la particula (arménica
n.2) y el otro solamente a las irregularidades gruesas del
perimetro.

Resultados parecidos se obtienen utilizando la
combinacién de MC2-8 con D1 (Figura 6.18b). Este
tltimo pardmetro es sensible a las irregularidades finas.

1.200 -
948040 OIS S SO
- : o
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F- N
Q
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1.080 10 Lo b |ecaen
r : : : : |eCueyn
1.080 ; ; ; : .
1.02f 1.030 1.040 1.0B0~4.060 1.070 1.080 1.080
Dy (fract. textura)
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g : : 5
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1.080 . IR
g 08 : o :
e =l ooo
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® Carcy ||
1.086 v -
1023 1.026 1029 1032 1.036 1.038 1.041
D (fract. textural)

Figura 6.17. Diagrama de discriminacién D,-D; que se basaen
la contraposicién de la dimension fractal estructural (D,) y la
dimension fractal textural (D,). Como ejemplo, conjuntamente
a los datos de este trabajo, se reportan los datos publicados
por Carey et al. (2000) de un dep6sito piroclastico primario
constituido por particulas vidriosas muy irregulares (Carey I)
y el mismo material retrabajado (Carey II).
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Figura 6.18. Diagramas de discriminacién basados en la con-
traposicion entre el pardmetro morfolégico MC2-8 y las di-
mensiones fractales D2 y D1. En ambos casos, los clastos del
depdsito de LHR que han sufrido un transporte largo se dife-
rencian de los clastos del depésito primario.
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7. Discusion de los resultados obtenidos y conclusiones

7.1. Interpretacion de los resultados obtenidos por el
flujo de bloques y ceniza

7.1.1. Presencia de dos unidades deposicionales

Pocos meses después de la depositacion del
FBC, antes que la erosion excavara la nueva barranca,
el depdsito fue descrito e interpretado como una sola
unidad deposicional (Saucedo et al. 2002). Sin embargo,
los pardmetros granulométricos estudiados en varios
perfiles verticales, en diferentes afloramientos y con
métodos diferentes (Parrafos 6.1.1 y 6.1.2), denotan un
cambio significativo a ~3-3.5 m de la base y la repeticién
burda de los patrones (Figuras y Tablas 6.1-6.3 y. 6.8-
6.9). Estos patrones y la presencia en campo de un nivel
enriquecido en bloques (dimensién de bloque mediano
y grueso) alrededor de la parte central, sugieren que el
depdsito estd constituido por dos unidades deposicionales
sobrepuestas, de aproximadamente 3.5 metros de espesor.
El espesor de cada unidad deposicional, es similar a lo
reportado por otros FBC en la literatura (Schwarzkopf et
al., 2005).

Aunque en términos generales estas dos unidades
son parecidas, existen diferencias importantes, si se
realiza un andlisis detallado de sus pardmetros. Se
encuentran diferencias en las estructuras y texturas
originadas por cambios en las condiciones cinemdticas,
entre la primera y la segunda unidad de flujo.

Las diferencias m4s importantes encontradas son
las siguientes:

1) -Ui- tiene una gradacién inversa mis marcada
en todos los afloramientos, lo que sugiere una
temperatura granular més elevada.

2) -Ui- tiene variaciones texturales entre ColSA1
y ColSA2 que sugieren que en este tramo
hubo una mayor fragmentacién de los clastos
con respecto a -Us-. Entre estas evidencias, las
mds importantes son: a) mayor produccién de
clastos finos, b) los clastos gruesos reducen su
tamafio mds rdpidamente, c) las particulas se
vuelven més alargadas, y d) presenta particulas
con superficie més dspera.

3) -Ui- presenta evidencias de que el proceso
de trituracion fue mds energético y empez6
mas tarde, debido a que el régimen friccional
también inici6 mds tarde (debido a mayor
energia y/o a la presencia de un substrato més
irregular).
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Estas diferencias sugieren que el flujo que generd
la primera unidad deposicional, tuvo una fragmentacién
mds intensa probablemente debido a:

1) mayor energia del primer impulso (relacionada
con una mayor velocidad del frente).

2) presencia de un substrato mds irregular, sobre
el cual se deslizé el primer impulso (incrementa
la temperatura granular).

Formacion de la Unidad Superior

El origen de las dos unidades deposicionales,
puede deberse al colapso de la columna en dos pulsos
sucesivos o a inestabilidad cinemdtica en el cuerpo del
flujo. La segunda hipétesis es bastante probable, dado
que esta clase de inestabilidades cinemdticas han sido
observadas en varias ocasiones, en flujos de este tipo
en el volcdn de Colima (Figuras 7.1 y 7.2) y en otros
volcanes (Hoblitt, 1986; Cortés, comunicacién personal,
1998). Ademds, este tipo de inestabilidades se forman
espontdneamente y con frecuencia bajo diferentes
condiciones en experimentos de laboratorio (Huppert
et al., 1986). Las inestabilidades cinemadticas causan
la formacién de frentes secundarios (concentracién de
material localizado) que siguen a la cabeza del flujo a
una cierta distancia (Figura 7.1). En el momento en que
el material del primer impulso se detiene, el segundo
frente se sobrepone al primero (Figura 7.2) originando la
unidad superior (Us).

Figura 7.1. Detalle del FBC ocurrido en la ladera sur del volcén
de Colima, el 10 de diciembre de 1998. Se puede reconocer
un frente secundario, que es seguido por la cabeza del flujo
pirocléstico. Estas inestabilidades cinemdticas, se originan
frecuentemente en la naturaleza o experimentos de laboratorio.
Foto J.C. Gavilanes.



Figura 7.2. Detalle del FBC ocurrido en la ladera sur del volcdn
de Colima el 10 de diciembre de 1998. Se puede reconocer
el instante en que el frente secundario alcanza el material
depositado por el primer pulso y lo sobrepasa originando una
segunda unidad deposicional (foto J.C. Gavilanes).

7.1.2. Afloramiento ColSAS: depédsito de material
retrabajado

Durante el levantamiento, el afloramiento mds
distal del depésito ColSAS, gener6 algunas dudas acerca
de su origen primario. Las razones de estas dudas se
basaban en:

1) trozos de madera sin carbonizar en su interior
2) alineacién de clastos
- 3) lentes de clastos mejor clasificados
4) clastos més redondeados con respecto a los
afloramientos anteriores
5) mayor compactacién del depésito con respecto
a los demds afloramientos del FBC

Al estudiar las variaciones longitudinales de
los pardmetros granulométricos y morfométricos de
este afloramiento, se observé que éstos diferian de los
encontrados en los primeros cuatro afloramientos del
FBC (Figuras y Tablas 6.5-6.7 y 6.10-6.11). Por el
contrario, estos pardmetros se parecen mds a los datos
morfométricos obtenidos para las muestras del LHR
(Figuras 6.15-6.16 y Tablas 6.16-6.17).

La variacién vertical del tamafio de los bloques
(representado por la longitud promedio de las
intersecciones de Rosiwal -L;-), muestra una gradacién
directa burda de los clastos (Figura y Tabla 6.4) hasta
~3.5 metros, lo que podria indicar la presencia de dos
unidades deposicionales. Todavia, ain las variaciones
ciclicas que se observan para los pardmetros Pys y B/M,

separan 3-4 niveles de ~ 1 m de espesor, que sugieren la
presencia de un nimero igual de unidades deposicionales.
Es probable que la gradacién directa observada, se deba
a errores sistemdticos del muestreo (aliasing) al aplicar
el método de Rosiwal.

Con base en las observaciones de campo y los datos
texturales cuantitativos obtenidos, se interpret a esta
unidad como un dep6sito retrabajado. La removilizacién
del material fue de pocos cientos de metros, como se
puede deducir por su ubicacién en el terreno y porque los
pardmetros estudiados tienen caracteristicas intermedias
entre el FBC y el LHR (Figuras 6.17-6.18), estudiados
varios kilémetros aguas abajo.

7.1.3. Interpretacién de las observaciones visuales y
comparacién con otros FBC

El flujo de bloques y ceniza del 17 de julio de 1999,
fue originado por una explosién fuerte que produjo una
columna de 10 km de altura (Figura 2.6). Pocos segundos
después de su emisién, una parte de la columna colapsé
hacia la ladera sur del volcan, originando un flujo de
bloques y ceniza tipo Soufriere de volumen pequefio,
estimado en 7.9x105 m3 (Saucedo et al., 2002).

Los testigos que observaron la formacién del FBC,
relataron que casi enseguida se desarrollé una nube de
ceniza ascendente y un frente de nubes turbulentas que se
deslizaban a velocidades elevadas, en el tramo de fuerte
gradiente del volcdn (= 35°). Velocidades medidas en
varios FBC en condiciones similares en otros volcanes,
eran del orden de 150-200 km/h (Stith et al., 1977; Cole
et al., 1998; Miyabuchi, 1999; Kelfoun et al., 2000;) o
inclusive mas elevadas (Saucedo, 2001). En este mismo
tramo de pendiente elevada, en donde el flujo acelera,
se han observado ocasionalmente bloques muy gruesos
(~5 m), que sobresalen del frente, rodando y saltando
sobre el substrato y que son sucesivamente alcanzados
e incorporados por el cuerpo principal de la avalancha
basal (Saucedo, 2001; Saucedo et al., 2002). Por lo tanto,
en estas condiciones la avalancha basal adquiere una
velocidad superior a la capa fluidificada sobreyacente.
Tanto en el caso del FBC del 17 de julio de 1999,
como en otros flujos del volcdn de Colima originados
por el colapso parcial de columnas eruptivas, no se han
encontrado restos de depdsitos antes del quiebre en
pendiente (Saucedo et al.,2002; Varley, comunicacién
personal, 2006). Sin embargo, es interesante notar que,
por el contrario, en el caso de FBC tipo Merapi como los
que se originaron el 16 y 17 de abril de 1991 (Rodriguez-
Elizarrards, 1991; Saucedo et al., 2004) y el 10 de
diciembre de 1998 (Saucedo, 2001; Saucedo et al., 2002),
ocurrié depositacién antes del quiebre en pendiente.
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Esta observacién sugiere que los FBC originados por
colapso parcial de 1a columna, podrian ser més rdpidos y
energéticos (no depositan sino erosionan), que los FBC
originados por colapso de una parte del domo.

El flujo pirocléstico a 1.9 km del créter, antes del
quiebre en pendiente, encontré un monticulo que ocasioné
que el flujo se inflara (en el flujo del 10 de diciembre de
1998 el espesor de la nube creci6 ~30%), probablemente
debido a un aumento de la turbulencia (Figura 7.3a). La
presencia de este promontorio topogréfico, condicioné
sensiblemente el desarrollo de estructuras y texturas en
el depésito por las siguientes razones:

1) ocurri6 una disminucién de la concentracién
de clastos en la carpeta de traccién y en las
demads partes del flujo.

2) disminuyeron las interacciones entre los
clastos y consecuentemente las colisiones, las
fricciones y los fenémenos de segregacion.

3) se redujo la velocidad del flujo.

4) la ingestion de aire en el frente fue mds
efectiva.

Figura 7.3. Flujos piroclésticos del 10 de diciembre de 1998.
La imagen a) fue tomada unos segundos antes que b). Se puede
observar la inflacién del FBC al sobrepasar la joroba ubicada
a 1.9 Km del créter (elipses punteadas). La elipse de linea
continua delimita el 4rea en donde empezé la depositacion
(foto R. Saucedo).
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Aproximadamente 400 metros después de esta
irregularidad, el flujo encontré el cambio en pendiente
(>30°a<20°)y se frené rdpidamente en menos de 1 km. En
este tramo final, antes de detenerse, el espesor de la nube
que circundaba al flujo se increment6 60%, con respecto
al valor inicial. Por ejemplo, el cambio en textura de la
parte externa de la nube, observado en la fotografia del
FBC del 10 de diciembre de 1998 (Figura 7.4b), sugiere
que la capa externa visible se volvié més densa (material
mds grueso en las partes externas y una textura més fina
de las sombras). Esto se interpreta, como el efecto de
un incremento casi explosivo de la temperatura granular
(por lo menos en la capa fluidizada), al momento de
frenar. Casi enseguida y en toda la extensién del flujo
(un tramo de aproximadamente 1 km), se levanté una
nube turbulenta de ceniza que ascendié verticalmente
por conveccion.

Contempordneamente, otranube de unos cientos de
metros de altura (capa fluidizada del flujo), se desacoplé
y extendié pendiente abajo siguiendo un recorrido recto,
aproximadamente a lo largo de las barrancas San Antonio
y Montegrande.

Figura 7.4. Detalles de la cabeza del FBC del 10 de diciembre
de 1998. Se pueden notar las variaciones de volumen y textura
descritas en el texto. El circulo negro, evidencia un drea donde
las texturas finas son muy evidentes.



7.1.4. Tipos de regimenes reologicos en los flujos
granulares

Al final de los afios 80, Drake realiz6 experimentos
con flujos granulares utilizando flujos bidimensionales,
constituidos por miles de esferas de pldstico deslizdndose
en una canaleta del ancho de una esfera y suficientemente
profunda. La canaleta se podia inclinar a diferentes
dngulos y los experimentos fueron filmados con una
cdmara de alta velocidad (1440 tomas por segundo),
lo que permitié efectuar observaciones y mediciones
sobre la interaccién y los movimientos relativos de las
particulas a diferente profundidad (Drake, 1990). Aunque
estos experimentos eran simples flujos bidimensionales
de esferas de un solo tamaifio, fueron muy importantes
para entender a los flujos granulares reales.

Drake observé que los flujos granulares
basicamente se pueden deslizar segin dos regimenes
cinemadticos: 1) régimen colisional: donde la interaccién
entre esferas es relativamente breve (impactos rapidos
y de baja energia) y trayectorias libres (free path), bien
definidas entre un contacto y otro, y 2) régimen friccional:
en donde la mayoria de las esferas estd en contacto casi
continuo con las esferas a su alrededor, con esfuerzos

de cizalla elevados, paralelos a la direccion del flujo y
presiones elevadas. Estos regimenes pueden afectar
partes diferentes del flujo, coexistir en el mismo flujo y
esfumarse uno en el otro, pero siguiendo una jerarquia
muy estricta.

En sus experimentos, Drake observé que debido a
su baja velocidad inicial, los flujos granulares empiezan
con un régimen friccional y evolucionan a un régimen
colisional cuando la temperatura granular de las esferas
alcanza un determinado umbral. Los flujos terminan
nuevamente con un régimen friccional cuando las
fricciones reducen suficientemente la velocidad de las
esferas o el espesor del flujo se incrementa lo suficiente,
para ahogar el movimiento en los estratos inferiores.

Un descubrimiento importante fue que en los flujos
granulares, frecuentemente coexisten una regién inferior
dominada por un régimen friccional, donde las esferas
se quedan casi estdticas debido a que los movimientos
relativos entre ellas, se dificultan por el peso de los niveles
sobreyacentes, y un nivel més superficial que se mueve
mucho més rdpidamente, en el que prevalece un régimen
colisional, en donde las esferas se mueven impactando y
saltando sobre los niveles inferiores (Figura 7.5).
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Figura 7.5. Figuras (a y b) esqueméticas que muestran que en los flujos granulares, pueden coexistir un régimen friccional en la
base y colisional en el techo. Estos dos dominios cinematicos principales, se subdividen en sub-regiones que obedecen a un orden
jerédrquico muy estricto. La presencia de un sustrato liso favorece la instauracién de un régimen friccional y un sustrato irregular,
causa la expansién del drea de saltacién e impide la formacién de una zona compacta de bloques deslizandose. (c y d) Perfiles de
velocidad y densidad, medidos en una superficie de deslizamiento lisa y otra irregular. La region de fricciones es més densa que la

regi6n de colisiones. -Dibujo modificado de Drake (1990)-.
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La zona donde prevalece el régimen friccional
puede comprender: a) una zona casi estatica, en que la
deformacién ocurre como si se tratara de un cuerpo rigido
y b) una zona donde el movimiento ocurre entre bloques
de esferas empaquetadas. Estos bloques generalmente
se mueven pendiente abajo, con una velocidad de casi
el doble con respecto a la zona casi-estdtica, pero son
mucho mds lentos que los niveles sobreyacentes (Figura
7.5c). La zona donde prevalecen las colisiones puede
comprender: a) una zona donde los estratos de esferas
se deslizan relativamente uno con respecto al otro (el
movimiento de estos estratos consiste esencialmente
en colisiones, ya sea entre las particulas de un mismo
nivel, o entre particulas de niveles diferentes), b) una
zona cadtica (donde las esferas se mueven esencialmente
como un gas denso, con trayectorias libres del orden de
un didmetro de esfera) que constituye la base de la zona
dominada por las colisiones, c¢) una zona de saltacion
(en que las esferas se mueven como las moléculas de
un gas, con una trayectoria libre del orden de cientos de
didmetros de esfera). Estas zonas no son estacionarias y
varian continuamente de espesor.

De estos estudios se dedujo que los siguientes
factores, son muy importantes para controlar el tipo de
régimen en un flujo granular:

* la velocidad del flujo

* su densidad (relacionada con el peso o con el
espesor del material sobreyacente)

* las irregularidades del substrato

Por ejemplo, para poder desarrollar un régimen
friccional, se requiere que el flujo sea lo suficientemente
profundo o que se mueva lentamente. La irregularidad
del substrato juega un papel importante, ya que a
paridad de otras condiciones, un substrato liso favorece
la instauracién de un régimen friccional y uno rugoso,
eleva la temperatura granular y favorece un régimen
colisional (Figura 7.5b).

Estos resultados son extremadamente importantes,
dado que al ser aplicados a flujos reales constituidos por
sistemas multi-dispersos de clastos, como los del volcan
de Colima, mantienen su significado y proporcionan
una base fisica para explicar los datos texturales
encontrados.

Los regimenes cinematico colisional y friccional,
implican diferentes formas de transferencia del
movimiento (momentum transfer), distintas energias
involucradas en los impactos y diversos efectos mecanicos
sobre los clastos. El régimen colisional consiste en
impactos rdpidos y de menor energia entre clastos, lo
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que causa principalmente un redondeamiento de los
clastos cuyo desgaste produce particulas muy finas; el
régimen friccional consiste en contactos duraderos entre
clastos, presiones elevadas y causa la fragmentacion de
dichos clastos. Esto trae consigo una reduccién sensible
del tamaiio original y la produccién de clastos més finos
y de diferentes tamafios. El proceso de fragmentacion,
provoca un cambio radical en la forma de los clastos (se
originan clastos mas alargados e irregulares).

7.1.5. Evidencias de diferentes regimenes reolégicos
en funcion de la pendiente

Existen varias evidencias grabadas en la
textura del depdsito que emplazé el flujo pirocléstico,
indicando regimenes reoldgicos diferentes en funcién
de la pendiente del terreno. La informacién de lo que
ocurrié en el tramo de elevada pendiente, se puede
deducir solamente de forma indirecta, dado que no hubo
depositacion antes del quiebre en pendiente. El flujo en
este tramo se debié de haber movido en un régimen casi
exclusivamente colisional. Las razones de esta hipétesis
son las siguientes:

1) El flujo tenia velocidades y temperaturas
granulares elevadas (presencia de gradacién
inversa).

2) No depositd, sino por el contrario erosiond a lo
largo de su recorrido.

3) Losclastosdelafloramiento proximal (ColSAT1)
estdn mds redondeados que en cualquier otro
afloramiento del FBC indicando que ocurrieron
impactos de baja energia (Figuras y Tablas
6.10-6.11).

Después del quiebre en pendiente, se instauré un
régimen friccional en el flujo pirocléstico, posibilidad
favorecida por los siguientes indicios:

1) El fluyjo se frend rdpidamente y empezd a
depositar (incrementando su espesor).

2) En el depésito se observaron clastos alargados,
con el eje mayor alineado paralelamente a la
direccién de deslizamiento del flujo (Tabla
4.2), lo que indica la presencia de un esfuerzo
de cizalla significativo, tipico del régimen
friccional.

3) La forma general de los clastos es mds
irregular alejdndose del crater mostrando un
fracturamiento progresivo (Figuras y Tablas
6.10-6.11).

4) Los clastos en el primer tramo del depdsito se
vuelven mds alargados, sefialando la presencia
de fracturamiento (Figuras y Tablas 6.10-
6.11).



5) La dimension de los clastos gruesos (tamafio
de bloque y lapillo), se redujo progresivamente
(Figuras y Tablas 6.5 y 6.7).

6) La cantidad de clastos finos (ceniza fina a
lapillo muy grueso) es mds abundante en la
base, lo que indica que ocurrié fracturamiento
(Figuras y Tablas 6.5-6.7).

7.1.6. Tipo de depositacion del FBC

Después del quiebre en pendiente, el flujo
piroclasticoempezd adepositarse. Ladepositaciénocurrié
répidamente, en menos de 40 segundos, extendiéndose no
mas de 1 km. La masa del flujo (calculada por Saucedo
et al, 2002 en 7.9x10° m3), se frené repentinamente al
entrar al quiebre en pendiente y dado que fluia con una
velocidad de 150 a 200 km/h, la desaceleracién fue muy
fuerte. Es poco probable que 1a depositacién haya ocurrido
con un mecanismo clasico de agradacién progresiva en
la base (Branney y Kokelaar, 1992), debido al tiempo
extremadamente breve y al espacio limitado. A pesar de
esto, se supone que la depositacién tampoco ocurrié en
masse (Takahashi, 1978).

Existen varios indicios que sugieren que hubo una
deposicién parcialmente diacrénica entre la base y la
parte alta del flujo:

1) Presencia de clastos alargados, con el eje
mayor alineado paralelamente a la direccion
de deslizamiento del flujo, que indican
la presencia de esfuerzos de cizalla y de
movimiento relativo entre capas contiguas
(Tabla 4.2)

2) Incremento de las particulas finas hacia el
techo (Figuras y Tablas 6.5-6.9), que podria
depender, conjuntamente con otros factores
(difusién vertical y mayor alisamiento de las
particulas al techo), de la sobreposicion de
material proveniente de la parte posterior del
flujo, mds rico en finos.

3) Presencia de particulas progresivamente mds
redondeadas, hacia el techo (Figuras y Tablas
6.10-6.11) que tal vez dependa, unida a otros
factores (mayor alisamiento de las particulas
al techo), de la sobreposicién de material
proveniente de partes atrasadas y menos
energéticas del flujo.

Es probable que la traslacion de las capas
contiguas (depositacién diacrénica), haya sido casi
insignificante en la parte baja de la avalancha basal
densa (donde la depositaciéon fue practicamente “en
masse’”) y progresivamente mds importante en los

niveles superiores, caracterizados por una concentracién
menor de clastos y velocidad mayor (Figura 7.5¢). De
esta forma, se prevee un incremento progresivo del
desplazamiento de material, desde la base hasta llegar ala
parte fluidizada del flujo, que se desacoplé completamente
de la avalancha basal, moviéndose independientemente.
Esto coincide con la hipétesis de Schwarzkopf et al.
(2005), quienes concluyeron que los FBC de pequefio
volumen, se depositan con un mecanismo intermedio
entre depositacion “en masse” y agradacién progresiva
en la base.

7.1.7. Gradiente vertical del régimen reolégico

Después del quiebre de pendiente, en el
momento que en la base del FBC se instaur6 un
régimen friccional y empezd la depositacion, es muy
probable que (andlogamente a lo observado por Drake
en sus experimentos), en la parte superior del flujo
haya continuado un régimen colisional, en tanto que las
capas mds superficiales, se desplazaban aguas abajo con
respecto a las capas inferiores. Existen varios indicios,
de la presencia de un gradiente vertical de condiciones
reoldgicas:

1) La velocidad de las capas inferiores
disminuy6 hasta anularse en el momento de la
depositacién

2) En la base las particulas, originariamente de
forma bastante redondeada (adquirida en el
tramo de elevada pendiente), se volvieron
progresivamente mds irregulares debido al
fracturamiento (Figuras 6.10-6.11; Tablas 6.8
y 7.4). El proceso de fracturamiento es mas
efectivo en un régimen friccional.

3) La presencia de fracturamiento en la base, es
evidenciada también por la presencia de una
elevada cantidad de material fino (Figuras 6.8-
6.9; Tablas 6.6 y 7.2)

4) Por lo contrario, en el techo las particulas se
redondearon debido a interacciones de menor
energia (Figuras y Tablas 6.10-6.11), que son
tipicas de un régimen colisional.

5) En el techo, las velocidades eran todavia
elevadas y la concentraciéon de clastos
mucho menor, condiciones que favorecen la
permanencia de un régimen colisional.

7.1.8 Gradiente granulométrico vertical del flujo

Existen evidencias de un gradiente granulométrico
vertical en el FBC. En (Ui), la gradacién es mas evidente
(Figuras y Tablas 6.1-6.3 y 6.8-6.9) que en (Us), lo que
se atribuye a que el primer impulso fue mdas energético.
En ambos casos la gradacion granulométrica es inversa,
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independientemente del tamafio de los clastos (de bloques
a ceniza) y disminuye sensiblemente entre ColSAl
y ColSA2, en el tramo inicial del depésito (Figuras y
Tablas 6.5-6.7), que atestiguan una disminucién rapida
de velocidad y temperatura granular. La gradacion
granulométrica en este depdsito, se podia deducir a
simple vista por la acumulacién de bloques, en la parte
alta de cada unidad. Contrariamente a depésitos de FBC
de mayor volumen, elevado gradiente y elevada energia
(Nevado de Toluca, México; Mt. Pelée, Martinica;
Merapi, Indonesia) donde la gradacién de bloques y lapilli
se puede distinguir muy facilmente, la gradacion en el
depésito estudiado, se evidencié solamente efectuando
el estudio cuantitativo de las texturas. Las razones de
esta gradacién poco desarrollada podrian ser:

1) El FBC estudiado (pequefio volumen) tuvo
una energia menor y una menor eficacia de los
mecanismos de segregacion granulométrica
(menor temperatura granular).

2) La presencia de un monticulo ~ 400 m antes
del quiebre de pendiente, pudo haber causado
una interrupcién de los mecanismos de
segregacion y una mezcla anticipada de los
diferentes componentes granulométricos.

7.1.9. Evidencias de incorporacion de bloques por
parte del FBC (bulking)

Los indicios mds importantes de la incorporacién
de bloques (bulking) por parte del FBC, se observan en
los patrones de los perfiles granulométricos verticales
(Figuras y Tablas 6.1-6.3 y 6.8-6.9). En estos perfiles (9
B/M, Dp, Pys, Md L.1, Md L.2), los picos secundarios
y las dreas de incertidumbre (a ~1 m y entre 3.5-4.0 m
de altura) en la base de ambas unidades, se atribuyen
a bloques extrafios incorporados a lo largo del camino.
Aunque en ningin afloramiento se pueda observar la
base de la Ui, es probable que el depdsito subyacente
esté constituido por un material parecido (FBC o LHR).

7.1.10. Un modelo reoldgico para el FBC

Las observaciones visuales y los datos texturales
medidos en el depdsito, sugieren que el flujo estuvo
caracterizado por dos comportamientos reoldgicos
diferentes. En los primeros 2 km, prevalecié al interior
del FBC un régimen colisional con impactos rapidos y
de baja energia entre las particulas. Después del quiebre
en pendiente, de manera progresiva pero rdpidamente,
se instauré un régimen friccional de la base hacia el
techo. En un tramo de aproximadamente 1 km, entre
el frenado y su “congelamiento” completo, ocurrieron
una serie de transformaciones graduales a través de los
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dos regimenes diferentes que quedaron grabados en la
textura del depdsito.

Condiciones en el tramo de elevada pendiente

En el tramo de mayor pendiente (= 30°), de 2300
m de largo, la avalancha basal se desliz6 como un flujo
granular no cohesivo, bajo la influencia de la gravedad
(Figura 7.6a). Debido a la pendiente elevada, velocidad
elevada del frente, volumen pequefio del material
involucrado y rugosidad alta del terreno, se puede postular
que al interior del flujo, predominé la transferencia de
momento por la colisién entre los clastos (algo parecido
al movimiento de las moléculas de un gas). En la base
del flujo, los clastos se deslizaban sobre el substrato con
un mecanismo de saltacion (Drake, 1990). La interaccion
entre las particulas estaba caracterizada por impactos
individuales y de duracién breve. Estos impactos no eran
lo suficientemente energéticos para fracturar a los clastos
(el mecanismo mds eficiente de fracturacién -de los
clastos, es la friccién en presencia de elevadas presiones
y esfuerzos de cizalla), lo que produjo més bien redondeo
de las particulas. Los clastos se pudieron fracturar por
impactos muy fuertes (como los que ocurren al frente del
flujo), con otros clastos del mismo tamafio o de tamaifio
mayor y con el substrato. Los impactos de los clastos
mds pequefios, generaron redondeo y pulimento en las
caras de los clastos mds grandes. Esto explica porque,
con el aumento del tamaifio de los bloques, se observan
formas progresivamente mds redondas y lisas.

Debido a su energia cinética elevada, el flujo
no deposité en este tramo con elevada pendiente del
recorrido, sino mds bien erosiond e incorporé material
preexistente. Este hecho, favorece la hip6tesis de que en
el flujo, tenia lugar un mecanismo de transporte con un
régimen puramente colisional. La presenciade unrégimen
friccional presupone que exista en la base un nivel, en
donde una parte minima de las particulas se detiene y
es depositada (Drake, 1990). La temperatura granular
era elevada y el tamizado cinematico efectivo, lo que
determind la concentracion de los bloques més grandes,
hacia la parte alta del flujo y consecuentemente, las clases
granulométricas mds finas hacia la base. Indicios de esta
primera fase del flujo piroclastico, se pueden encontrar
en el primer afloramiento estudiado después del cambio
de pendiente (ColSALl), el cual presenta: 1) gradacién
inversa de los clastos, con concentracion de bloques en
la cima, 2) mejor clasificacién en todos los niveles, y
3) particulas de forma mas redondeada y homogénea en
todos los niveles.

Cuando el flujo pirocléstico encontré el monticulo
a 1.9 km del créter, poco antes del quiebre de pendiente



(ver Figuras 7.1 y 7.2), se desplazaba a una velocidad
elevada (otros flujos en pendientes parecidas, han tenido
velocidades promedio de 150-200 km/h o mayores).
En estas condiciones, el flujo estuvo sujeto a una
aceleracién vertical que infld su cabeza e incrementd
la turbulencia, como se describié anteriormente. Este
fenémeno pudo haber reducido sensiblemente la accién
del tamizado cinemaético en el flujo y consecuentemente,
haber favorecido la precipitacin de los bloques hacia las
partes inferiores del flujo.

Figura 7.6. Modelo del desarrollo de un pulso de la avalancha
basal del FBC del 17 de julio de 1999. El flujo tenia dos
comportamientos reolégicos diferentes: 1) en la parte de
pendiente elevada actué un régimen colisional caracterizado
por una transferencia del movimiento entre particulas debida a
colisiones rdpidas y de energia moderada (circulos rojos). 2) en
la parte baja del recorrido, después del quiebre de pendiente,
actué un régimen friccional caracterizado por contactos
duraderos, presiones elevadas y elevados esfuerzos de corte
(circulos verdes). La velocidad, inicialmente muy elevada
(150-200 Kmv/h), se redujo drasticamente después del quiebre
de pendiente

Condiciones en el tramo de pendiente moderada

En el cambio repentino de pendiente (de = 30°
a < de 20°), el primer impulso de la avalancha basal
llegé con un momento inercial elevado. En menos de
1 km, el flujo desaceleré bruscamente para detenerse
completamente. Este proceso, debid de haber involucrado
mecanismos muy eficientes de disipacion de la energia,
con la subsecuente fracturacién y abrasién de los clastos,
produccién de calor, de ondas infrasénicas y ondas
sismicas (Yamasato, 1997). Por el contrario, la parte
superior del flujo pirocldstico, constituida por material

mads fino, se desacoplé de la avalancha basal y continué
moviéndose de manera mucho menos condicionada, por
la topografia preexistente (overbank deposits).

Después del quiebre de pendiente, las condiciones
reolégicas en la base del flujo cambiaron rdpidamente,
desde un régimen colisional a un régimen friccional,
caracterizado por contactos duraderos de los clastos,
esfuerzos de corte paralelos a las superficies de
deslizamiento y presiones muy elevadas entre las
particulas (Drake, 1990; Bursik et al., 2005; Schwarzkopf
et al., 2005). Contemporéneamente, en la parte superior
del flujo, continué una transferencia del momento debido
a las colisiones (ver Figura 7.4b), con una variacién
gradual de las condiciones verticales (Drake, 1990). En
esta fase ocurrié, muy probablemente, una depositacién
diacrénica con la sobreposicion en el mismo afloramiento,
de material perteneciente a partes progresivamente mas
atrasadas del flujo. Mediante evidencias infrasénicas y
sismicas, Yamasato (1997) afirmé que la trituracion de
los clastos en los FBC, ocurre sobre todo en el frente
del flujo y que la energia involucrada brinca a valores
mucho mds elevados, después del cambio de pendiente.
Esto comprueba que, la fragmentacion de los clastos en
la base del flujo, crece mucho después del cambio de
pendiente, en el momento en que el régimen friccional se
vuelve predominante. La fragmentacién de los clastos, es
favorecida por las tensiones mecanicas que se originan
en su interior, como consecuencia de la elevada y rapida
disminucién de la temperatura (probablemente del orden
de unos cientos de grados), que sufren a lo largo del
recorrido.

Laperdidadecompetenciadelosnivelessuperiores,
debida a la disminucidn del tamizado cinematico, origind
una precipitacién progresiva de los bloques mds grandes,
hacia las partes inferiores del flujo en donde actuaba un
régimen friccional. Esta region activa sobre todo en la
cabeza del flujo (Yamasato, 1997; Bursik et al., 2005),
debié comportarse como una enorme trituradora, capaz
de moler clastos de todos los tamaiios. En esta region se
produjo una gran cantidad de material fino (ceniza), que
progresivamente se propagoé en todo el cuerpo del flujo,
homogeneiziandose y alimentando la nube de ceniza
sobreyacente. Se supone que, en la region basal del flujo
afectada por el régimen friccional, los espacios entre las
particulas disminuyeron sensiblemente y las particulas
finas producidas, fueron expulsadas hacia regiones
superiores. Este mecanismo, conjuntamente con los
movimientos de conveccidon debidos al calor, favoreci6
la homogenizacién del material fino en el cuerpo del
flujo.

Por lo tanto en esta regidn, las particulas que
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habian adquirido una cierta redondez en el tramo,
dominado por las colisiones, fueron molidas volviéndose
progresivamente mds irregulares. Al disminuir la
velocidad por el engrosamiento del flujo, la regién
caracterizada por el régimen friccional, se extendid
verticalmente hasta completar el congelamiento del flujo.
En la dltima fase del movimiento de dicho flujo, cerca
de la base, ocurrié un movimiento relativo entre bloques
casi rigidos de material empaquetado, con regimenes de
presion elevados, entre un bloque y otro (Drake, 1990).
También en el techo, en donde continuaba el proceso
de saltacién de las particulas y el redondeo progresivo,
se instauré un régimen friccional débil que provocé un
incremento leve en las irregularidades a escala intermedia
y finas en las particulas, sofocando el régimen colisional
(ver Figura 7.6c¢).

7.1.11. Conclusiones sobre el FBC

La explosién del 17 de julio de 1999, produjo
una columna eruptiva de 10 km de altura cuyo colapso
parcial hacia la ladera sur del volcdn, origind un flujo
de bloques y ceniza de pequefio volumen. Este FBC
se desliz a lo largo de las barrancas San Antonio y
Montegrande, rellendndolas completamente con un
volumen de material estimado de 7.9x105 m3 (Saucedo
et al., 2002). El depésito se encuentra solamente después
del quiebre en pendiente y en una extension longitudinal
muy limitada (<1 km). Su estudio por medio de métodos
cuantitativos de andlisis de las texturas, ha proporcionado
nueva informacién que ha permitido descifrar su
estratigrafia y efectuar conjeturas sobre los cambios
cinemadticos ocurridos, vertical y longitudinalmente a lo
largo de su trayectoria. Los datos obtenidos, en especial
los datos morfométricos, no sélo han permitido efectuar
conjeturas acerca de cémo ocurrié la depositacién, sino
que las huellas texturales encontradas en los primeros
afloramientos, han constituido una base para deducir lo
que ocurrié en el flujo, en el tramo de pendiente elevada
donde no deposit6.

Las conclusiones mds importantes son:

* Se reconocié que el depdsito estd constituido
por dos unidades deposicionales, la primera de
las cuales fue probablemente relacionada, con
un impulso mds energético. La depositacién de
la segunda unidad ocurrié probablemente con
unos 10-15 segundos de retrazo.

¢ El flujo se comporté como un tipico flujo granular
y estuvo caracterizado por dos comportamientos
reoldgicos diferentes, en funcién de la pendiente:
a) en el tramo de elevada pendiente (hasta >40°),
se deslizé como flujo granular expandido, con
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velocidad y temperatura granular elevada y no
depositd; b) en el tramo de pendiente moderada (<
29°), el flujo se movid <1 km y depositd en pocas
decenas de segundos. En este tramo, la reologia
se modificé radicalmente. En la base, debido a la
disminucién de la velocidad se incrementaron la
resistencia y el espesor, el movimiento relativo
de los clastos se ahogo y se instaurd un régimen
reolégico con fricciones elevadas (régimen
friccional). Al mismo tiempo, los niveles
sobreyacientes (con menor concentracién de
clastos y mayor velocidad), se trasladaban aguas
abajo provocando una depositacién blandamente
diacrénica. El régimen de fricciones se extendié
progresivamente desde la base hacia el techo,
hasta que el flujo se detuvo por completo.

La depositacion del flujo ocurrié en dos pulsos
diferentes debidos a inestabilidades cinematicas.
El mecanismo de depositacion quedd entre
una depositaciéon masiva (en masse) y una por
agradacion progresiva. Es probable que existiera
una gradacion vertical del tipo de depositacion:
a) casi masiva en la base, donde la concentracién
de los clastos era mayor y la velocidad menor,
b) progresiva en los niveles mds superficiales,
caracterizados por concentraciones menores y
velocidades més altas.

Basdndose en los datos texturales cuantitativos
y en las observaciones de campo, fue posible
comprobar que el depdsito més distal (ColSAS),
no es primario.

Los métodos texturales afinados y desarrollados
en este trabajo, han demostrado ser
suficientemente sensibles y confiables, para
reconocer variaciones minimas de textura tanto
verticales como longitudinales.

Los datos obtenidos en el estudio de este depdsito
de FBC y las interpretaciones efectuadas, encajan
perfectamente en las observaciones efectuadas por otros
investigadores que han estudiado depdsitos similares y
con los modelos reolégicos recientemente propuestos
(Yamasato, 1997; Fujii y Nakada, 1999; Saucedo et al.,
2002; Bursik, 2004; Saucedo et al., 2004; Bursik et al.,
2005; Schwarzkopf et al., 2005).

7.2. Interpretacion de los resultados obtenidos por el
lahar

7.2.1. Deposito ColSAS: representa la fase incipiente
del LHR

Inicialmente el depdsito ColSAS5 semejaba
un depésito primario, monolitolégico, masivo y con
granulometria parecida a aquélla de los depdsitos de



FBC. Sin embargo, un estudio detallado y cuantitativo
(Figuras y Tablas 6.4-6.7, 6.10-6.11 y Figuras 6.15-
6.16 y Tablas 6.16-6.17), ha probado que se trata de un
depésito retrabajado (ver capitulo 7, parrafo 7.1.2). Este
depdsito es muy interesante, dado que probablemente
representa las fases iniciales de la formacién del LHR,
que fue estudiado en este trabajo.

Las caracteristicas estructurales y texturales de
LHR son peculiares. En general, sus rasgos son parecidos
a los depdsitos de flujo de escombros no-cohesivos:
1) estructura masiva, 2) distribucién granulométrica
bimodal, 3) presencia de niveles muy pobremente
clasificados y congradaciéninversa,4)didmetropromedio
de los clastos, correspondiente a grava gruesa o muy
gruesa y presencia de clastos grandes (tamafio de canto
mediano y grueso), 5) depdsito por lo general compacto.
Sin embargo, este depdsito tiene algunos niveles que
muestran aspectos tipicos de un flujo transicional, entre
un flujo de escombros y un flujo hiperconcentrado
(Vallance, 2000): 1) alineacién e imbricacién burdas de
clastos, 2) mejor clasificacion, 3) granulometria m4s fina
-grava mediana-. Este aspecto heterogéneo del LHR se
debe a la sobreposicidon de dos o tres pulsos distintos,
caracterizados por una gradacion granulométrica y
reolégica longitudinal. Cada pulso se distingue por una
cabeza y una parte delantera del cuerpo ricas en clastos
gruesos (facies de flujo de escombros), una parte posterior
del cuerpo y una cola con concentracion progresivamente
menor de clastos que se esfumaba, a condiciones mas
parecidas a aquellas de los flujos hiperconcentrados
(facies de flujo transicional). Esto explica la presencia de
niveles, con caracteristicas tipicas de flujos de escombros
en la base e hiperconcentrados en la parte superior. Este
aspecto transicional, es tipico de los flujos de escombros
no cohesivos en una fase incipiente, cuando la cantidad
de agua es muy elevada y el flujo, debido al recorrido
muy breve, no se ha cargado suficientemente de clastos.

7.2.2. Interpretacion del deposito de LHR

Las muestras del depdsito de LHR que han sido
utilizadas, estdn ubicadas a la salida de una estrecha
barranca a lo largo de un amplio abanico, donde el LHR
se esparcio (Figuras 2.7, 4.1, 4.2 y 4.4). El depésito tiene
las caracteristicas tipicas de un flujo de escombro no-
cohesivo (masivo, con presencia de grandes bloques
en suspensidn, extremadamente pobre en arcilla,
distribucién granulométrica bimodal, textura sostenida
clasto a clasto y por matriz). El flujo se relaciona con el
material removilizado del FBC, observado en ColSAS.
Es evidente, que el flujo inicid aguas arriba de este
sitio, incorporando material sélido, hasta adquirir las
caracteristicas tipicas de un flujo de escombros no-
cohesivo.

En los primeros afloramientos (ColMGO vy
ColMGt), se reconocen dos horizontes muy parecidos,
separados por un contacto erosivo. En los afloramientos
mds lejanos el espesor se reduce de ~2 m a ~l m y
desaparece la divisién entre los horizontes. Esto se
atribuye a la dispersion del flujo en el abanico y a su
transformaciondespués de CoIMGO (el flujodisminuy6de
espesor y aument6 su ancho). Los datos granulométricos
evidencian que ocurri una depositacion selectiva
(debulking), de material de tamafio progresivamente
menor, aguas abajo en el abanico, que se atribuye a
una disminucién progresiva de la competencia del
flujo. Durante los primeros afloramientos, ocurrié una
perdida del componente més fino, debido a que estas
particulas se quedaron en suspension y fueron extraidas
selectivamente por el agua. De hecho en ColMGI, se
observa una disminucidn de estas particulas finas. Sin
embargo, aguas abajo estas particulas se volvieron
a encontrar en el depdsito, lo que se puede atribuir a
dos razones posibles: 1) la depositaciéon ocurrié mads
rdpidamente (masiva), atrapando los finos en el depésito,
2) se incrementd el desgaste de las particulas debido al
incremento de la concentracién (y a los impactos) de los
clastos, produciendo mds particulas finas. Probablemente
ambas razones fueron importantes.

La depositacion y la suspension selectiva actuaron
simultdaneamente en el flujo de LHR, que se justifica por
la disminucion progresiva de o, (mejora la clasificacion).
Estas variaciones observadas, sugieren que las particulas
en el flujo de escombros eran bastante méviles y que
existia un movimiento relativo entre agua intersticial y
el componente sélido. Las razones que se invocan para
explicar la pérdida de competencia, a lo largo del flujo
son: 1) dispersién del flujo en el abanico, 2) disminucién
sensible de la velocidad, y 3) cambio de un régimen
turbulento a otro laminar.

Por lo que concierne a la forma de los clastos, la
informacién obtenida es muy interesante. Se observa
que las particulas a la salida de la barranca son muy
alargadas (MC, >0.9), m4s alargadas que en ColSAS. Es
probable que esto se deba a que actuaron mecanismos
suficientemente energéticos, que fracturaron los clastos,
cuando el flujo pasé por el cauce estrecho. Es interesante
notar, que el grado de alargamiento encontrado en LHR a
la salida de la barranca, es parecido al encontrado para el
FBC (MC,~0.9en ColSA2),entre el primeroy el segundo
afloramiento (donde fue mads intensa la fracturacion).
Esto puede significar que el valor de MC, encontrado es
caracteristico, a la escala considerada (clastos de la clase
-3 Phi), para materiales recién fracturados. Mientras que
a lo largo de la barranca estrecha hubo fracturacion, a la
salida las particulas sufrieron un redondeo progresivo,
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debido a un desgaste continuo. Se observa que el desgaste
mayor, ocurrié en el tramo entre ColIMG1 y ColMG3,
en donde también ocurre el incremento de particulas
finas. Esto se debe probablemente, a un aumento en la
concentracion de los clastos y al nimero de interacciones
entre ellos. En este caso, los contactos entre los clastos no
fueron lo suficientemente energéticos para fracturarlos.
Sinembargo, desgastaron progresivamente las particulas,
dandoles formas mds regulares.

7.2.3. Conclusiones sobre el LHR

El estudio del LHR del 18 de julio de 1999,
permitié concluir lo siguiente:

*El LHR fue originado por lluvias, que
removilizaron parcialmente el depésito de FBC,
formado un dia antes en la parte alta del volcan.

* El LHR en su fase inicial, tenia caracteristicas
transicionales entre flujo de escombros y flujo
hiperconcentrado.

*En el tramo comprendido entre ColSAS y
ColIMGO, el fluyjo se desliz6 en un cauce
estrecho, en donde erosiondé e incrementd su
concentracion, adquiriendo las caracteristicas
tipicas de un flujo de escombros no-cohesivo.
La forma de los clastos analizados (clase -3 Phi)
se volvié mas alargada debido a la fracturacién.
Esta informacién sugiere que en este tramo, el
flujo tenia una energia y velocidad elevadas, en
un régimen turbulento.
A la salida de la barranca (donde empieza el
abanico), ~5 km aguas debajo de ColSAS, el
LHR sufrié una transformacién sensible. Esta
se debi6 a que se esparcié en una superficie
amplia, disminuyendo su espesor, velocidad e
incrementando su concentracién.
e Las variaciones granulométricas evidencian
que con la distancia ocurrié una depositacion
selectiva (debulking) de clastos progresivamente
mds pequefios (de cantos a arena). Al mismo
tiempo, las particulas finas fueron extraidas
selectivamente de la mezcla, por el agua
intersticial circulante. Esta informacién sugiere,
que las particulas en el flujo de escombros se
movian libremente.

A partir de ColMGO y en secciones posteriores,

la forma de las particulas se vuelve més regular,

lo que indica que ocurrié un desgaste progresivo
de los clastos, debido a interacciones de energia
baja. El desgaste se increment6 en el tramo entre

CoIMG1 y CoIMG3, en donde también aumenté

la concentracién de los clastos mostrando una

mayor interaccién entre estos.
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Los datos obtenidos en el estudio del depésito
LHR, permitieron reconocer que en su fase inicial, se
comporté como un flujo con caracteristicas intermedias
entre flujo de escombros y un flujo de agua normal
(flujo transicional e hiperconcentrado). Posteriormente
incorporé clastos (bulking), evolucionando a un flujo
de escombros tipico. La nueva informacién adquirida
(andlisis cuantitativo de la forma), concuerda con los
modelos recientes encontrados en la literatura (Scott et
al., 1995; Pierson y Scott, 1995; Vallance y Scott, 1997;
Pierson y Scott, 1998).

7.3. Diagramas de discriminacion basados en
parametros morfologicos

El material retrabajado del depdsito de FBC
del 17 de julio de 1999, se investigd para averiguar si
las diferencias texturales entre depdsitos primarios
y secundarios, podian reconocerse por medio de las
técnicas de andlisis de imdgenes, refinadas en este trabajo.
Reconocer dep6sitos piroclasticos primarios del material
retrabajado por el agua y redepositado, es muchas veces
dificil o imposible, sobre todo en 4reas proximales
donde el transporte generalmente ha sido muy breve
y las transformaciones estructurales y texturales muy
limitadas. Esta clase de estudios fueron utilizados, para
discriminar entre clastos que habian sufrido diferente
tipo de retrabajo (Carey et al., 2000). De esta forma, se
aplicaron los pardmetros morfométricos obtenidos en
este trabajo, a las muestras analizadas para investigar si el
método era lo suficientemente sensible para discriminar
entre particulas de FBC y LHR. Se utilizaron todos los
datos morfométricos disponibles para el FBC primario,
en el depésito que se tenian dudas (ColSAS) y el depdsito
de LHR que se originé por removilizacién del FBC. Con
ese fin, se construyeron diagramas de discriminacion
binarios, con varios pardmetros morfométricos.

7.3.1. Diagramas de discriminaciéon D1-D2

Se emple6 un diagrama de discriminacién basado
en la dimensién fractal textural (D), contra la dimension
fractal estructural (D,), mediante el cual Carey et
al. (2000), habian logrado diferenciar entre material
piroclastico producido por erupciones sub-glaciales
y transportado a la costa Sur de Islandia por grandes
Jjokulhlaups y el material piroclastico mds antiguo, que
habia sido retrabajado por el mar. En el caso estudiado
por Carey et al. (2000), las diferencias de forma entre las
particulas del depdsito primario y del depésito retrabajado
eran macroscoOpicas (Figura 6.17). El resultado que se
obtuvo con nuestros depdsitos, evidencia que todas las
particulas resultan mucho mdas redondeadas con respecto
al depésito primario estudiado por Carey et al., (2000),



debido a las interacciones entre particulas. Observando
el detalle de la gréfica en la parte de las particulas mas
regulares, se observa que las muestras de FBC se ubican
de preferencia en la parte superior derecha y los depdsitos
retrabajados, en la parte opuesta, donde caen también las
muestras de Carey II (Figura 6.17). Las muestras de la
seccién ColSAS, de las que se tenia duda sobre el origen
del depdsito, se ubicaron en una posicién intermedia. Sin
embargo, se aprecia una sobreposicién de los campos
que nos incentivé a experimentar otros parametros, que
habian sido obtenidos mediante el método del anélisis de
Fourier (AF).

7.3.2. Diagramas de discriminacion MC2-8-D2 y
MC2-8-D1

Entre las mejores combinaciones de pardmetros
morfoldgicos, para diferenciar los depdsitos de origen
primario del material retrabajado, resultd el pardmetro
morfolégico (MC,_¢) contrapuesto con las dimensiones
fractales D, y D,. En estos diagramas de discriminacion,
se diferencia muy bien entre las muestras primarias del
FBC y las muestras del LHR que sufrieron un transporte
bastante largo (Figura 6.18a y 6.18b). Se puede notar
como, las muestras del afloramiento ColSAS que fueron
retrabajadas pocos cientos de metros, se ubican en el
extremo inferior del 4rea en donde caen las muestras
de origen primario, alejadas de las muestras del LHR
(mucho mds redondeadas).

7.3.3. Conclusiones sobre los diagramas de
discriminacion

Los resultados obtenidos, aunque muy
preliminares, muestran que el empleo de estos diagramas
de discriminacién, de manera especial del diagrama D,-
MC, g, tiene mucha potencialidad. Es recomendable que
la investigacion se amplie a diferentes tipos de depdsitos
pirocldsticos y epiclasticos, para llegar a construir
diagramas de discriminacién mds confiables. Ademads, se
pueden utilizar combinaciones de pardmetros texturales
de diferente naturaleza (granulometria, forma y fébrica)
que con un procedimiento estadistico apropiado
(andlisis multivariado) podrian mejorar la eficacia de la
discriminacién.



8. Conclusiones Generales

El estudio textural de los depdsitos piroclésticos y
epiclasticos, realizado por medio de técnicas de andlisis
de iméagenes, proporciond resultados nuevos y confiables,
que tienen un gran potencial. En los siguientes parrafos,
se sintetizan los resultados metodoldgicos y practicos
obtenidos.

8.1 Sintesis de los resultados metodologicos

El trabajo de investigacién, comparacion,
verificacién y optimizacion de métodos granulométricos
y morfométricos, arrojé los siguientes resultados:

* Se refiné el método de la granulometria total
(GT), que es util para obtener una distribucién
granulométrica completa (de arcilla a bloques),
de los depdsitos piroclasticos y otros depdsitos
sedimentarios muy mal clasificados.

* Se elaboré un programa para descomponer la
distribucién granulométrica total (DGT) en
componentes lognormales individuales y para
calcular de forma automdtica, los pardmetros
estadisticos por medio del método de Folk y
Ward optimizado (programa DECOLOG 2.0).

e Se desarroll6 un método basado en las
intersecciones de Rosiwal, para realizar perfiles
granulométricos verticales de depdsitos, a partir
de una fotografia, tomando en cuenta los errores
debidos a la perspectiva (Sarocchi et al., 2005).

* Se afind y experiment6 el método para estudiar
la forma de las particulas, por medio de la
geometria fractal (método del calibre).

e Se cred un programa (PARTFRACT 0.6) que

utiliza el perimetro (P ) y el paso de muestreo (M),

obtenidos con el método del calibre (ver parrafo

5.2.2). Este programa proporciona el diagrama

de Richardson, calcula automéiticamente la

dimensién fractal total (Dy), estructural (D,),

textural (D,) y otros pardmetros.

Se afiné el método de Andlisis de Fourier, del

perimetro de las particulas. Fueron utilizados

pardmetros morfolégicos encontrados en la
literatura y se desarrollaron otros coeficientes
morfolégicos (MC,,).

8.2 Sintesis de los resultados aplicativos

El anélisis textural proporciond nueva informacién
sobre los flujos de bloques, ceniza y lahares. Los
resultados  obtenidos concuerdan con modelos
recientemente propuestos.
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Resultados mds importantes obtenidos en el deposito
de FBC

* Se encontré que el depdsito estd constituido por
dos unidades deposicionales, formadas por dos
frentes.

* Se detectaron patrones verticales y longitudinales
de los parametros texturales, que muestran
variaciones graduales confiables, justificables
con modelos reoldgicos recientes.

¢ El flujo estuvo caracterizado por dos distintos
regimenes reoldgicos en funcidén de la pendiente
y del tipo de terreno sobre el cual se deslizo.
De manera especial, los datos morfométricos
totalmente inéditos, comprueban los modelos
propuestos recientemente para esta clase de
FBC.

e Se propuso un modelo reolégico discutiendo
modelos recientes.

Resultados mds importantes obtenidos en el depésito
de LHR

* Se comprob6 que el depésito del sitio ColSAS
no es primario y que los datos granulométricos y
morfométricos, indican que esté relacionado con
el lahar (LHR).

* Se realizaron diagramas de discriminacidn, que
pueden ser muy utiles para diferenciar depdsitos
piroclésticos primarios y retrabajados.

* Se corroboré que en el tramo en donde el
LHR se desliz6 en una barranca estrecha, el
régimen cinemdtico tenia energia elevada y
probablemente movimiento turbulento.

* Los datos morfométricos indican que al momento
de la depositacion del lahar, la forma de las
particulas evolucioné de manera diferente con
respecto al FBC. Esto sugiere que en estos flujos,
actuaron mecanismos y energias diferentes.

* Se encontraron evidencias de que en el tramo de
baja pendiente en el abanico, donde el lahar se
depositd, ocurrié una pérdida progresiva de la
competencia, debida a la dispersion del flujo en
una superficie mayor y a una disminucién de la
velocidad y turbulencia.
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