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1 Resumen

El volcan Popocatépetl es uno de los volcanes activos mas monitoreados de México. El 19 de
septiembre de 2017 ocurrio el terremoto de Puebla-Morelos (Mw 7.1), cuyo epicentro se localizo
aproximadamente a 70 km al sur del volcan. Con el objetivo de evaluar si este terremoto afecto
la actividad del volcan, se analizaron las variaciones de distintos parametros geofisicos antes y
después del terremoto. Estos parametros son la tasa de ocurrencia de sismos volcano-

[{peei)

tectonicos (VTs), su distribucion espacial y temporal, la razon I;—”y los parametros “a”’ y “b” de la

ley de Gutenberg-Richter. Los resultados muestran un aumento significativo del numero N de
VTs localizados con la red sismoldgica durante un afio antes y un afo después del terremoto,
sin considerar la magnitud de los VTs. Ese aumento se caracterizdé también con el parametro
“a” de la ley de Gutenberg-Richter que da el numero de sismos de magnitud superior o igual a
0, que da un numero mas preciso que simplemente N. La sismicidad cerca del crater no cambio
mucho después del terremoto. En cambio, el numero de sismos aumento en el sector sureste
del crater y sus profundidades maximas pasaron de 10 a 15 km. Un estudio de los errores de
localizacion de los VTs mostro que estas dos zonas (el crater y la zona al sureste) son distintas.
Estas dos zonas son conocidas y fueron identificas por varios estudios anteriores. Otro cambio

fue en la razon ‘;—P que aumento de 0.16 después del terremoto, pasando de un valor de 1.68 a

1.84. En conjunto, los cambios de estos parametros sugieren que el terremoto del 19 de
septiembre de 2017 afecto la actividad sismica del volcan Popocatépetl.

2 Introduccion

Relacionar una explosion volcanica fuerte a un terremoto de gran magnitud que ocurrié antes
es un tema polémico porque es dificil demostrar que existe una relacién de causa-efecto entre
los dos fendbmenos. Es aun mas dificil cuando hay un intervalo de tiempo bastante grande (por
ejemplo, varios meses o afnos) entre los dos. En cambio, es mas facil mostrar la existencia de
pequefios cambios de parametros geoquimicos o geofisicos como la cantidad de gas o de
sismos volcanicos, cambios en la deformacién del cono volcanico y en la velocidad del medio
justo después (por ejemplo, varias horas o varios dias) de un terremoto grande. Podemos ver
el problema de otra manera. Si el terremoto grande no hubiera tenido ningun efecto sobre la
actividad del volcan, ningun parametro geoquimico o geofisico hubiera cambiado después del
terremoto. Pero si algunos de estos parametros han cambiado después del terremoto, es
posible que estos cambios sean relacionados al terremoto. Diversos estudios han reportado
incrementos en la actividad volcanica después de terremotos de gran magnitud (Yokoyama,
1971; Carr, 1977; Marzocchi et al., 1993; Barrientos, 1994; Hill et al., 2002; Marzocchi et al.,
2002; Marzocchi, 2002; Manga and Brodsky, 2006; Walter and Amelung, 2007; Eggert and
Walter, 2009; Watt et al., 2009; Prejean S, and Hill D., 2018; Sawi and Manga, 2018).
Generalmente pocos volcanes se reactivan de manera fuerte después de un terremoto grande.
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Por ejemplo, si un volcan no esta cerca de tener una explosién, un terremoto fuerte no lo va a
reactivar. Un volcan necesita estar en un estado cerca de tener une explosion para poder
reactivarse. En este sentido un terremoto no genera la explosion misma, sino que la adelanta.
Entonces, el punto mas importante para que exista una reactivacion es el estado del volcan.
Otro punto importante esta relacionado con las caracteristicas del terremoto: su distancia al
volcan, su magnitud, la relacion entre la frecuencia del edificio volcanico y la frecuencia
dominante del terremoto.

La actividad volcanica esta estrechamente relacionada con el estado de esfuerzos del sistema
volcanico. Sin embargo, determinar dicho estado de manera directa es una tarea compleja. Una
forma de aproximarlo consiste en analizar la tasa de ocurrencia de sismos VTs. Los cambios en
esta tasa han sido observados en numerosos volcanes y pueden ser considerados indicadores
de cambios en el estado de esfuerzos del sistema volcanico (Dieterich et al. 2000). No obstante,
un incremento en la actividad sismica no implica necesariamente una erupcion inminente. Por
ejemplo, después del terremoto del 7 de septiembre 2017 a las 23h49 (en tiempo local) en el
Golfo de Tehuantepec, el volcan ‘El Chichén’ aumento levemente su tasa de sismos VTs
respecto a su nivel base de sismicidad. Ese cambio duro solamente dos meses antes de
regresar a su nivel base, indicando que el volcan esta lejos en entrar en erupcion (Legrand et
al., 2024).

A pesar de estas limitaciones, la identificacion de posibles relaciones entre terremotos de gran
magnitud y cambios en la actividad sismica de volcanes activos constituye una herramienta
valiosa para comprender los procesos de interaccion entre la tectdnica y el volcanismo. Ademas,
este conocimiento puede contribuir a mejorar el monitoreo volcanico y fortalecer los protocolos
de proteccidn civil en regiones expuestas a ambos peligros naturales.

En México existen quince volcanes que han tenido una erupcidon en el Holoceno
correspondiendo a volcanes activos (Coronado, Tres Virgenes, Sanganguey, Ceboruco, El
Chichon, Colima, Jocotitlan, Nevado de Toluca, lztaccihuatl, La Malinche, Las Cumbres,
Popocatépetl, Pico de Orizaba, Tacana y San Martin (Macias, 2005). El volcan Popocatépetl es
uno de ellos. Es la segunda cima mas alta respecto al nivel del mar después del pico de Orizaba.
Es uno de los volcanes que se encuentran monitoreados de manera continua al igual que el
volcan de Colima.

Durante 2017 ocurrieron dos terremotos de gran magnitud en México: el sismo del 7 de
septiembre (Mw 8.2), con epicentro en el Golfo de Tehuantepec, y el sismo del 19 de septiembre
(Mw 7.1), localizado entre los estados de Puebla y Morelos (Fig.1). Este ultimo tuvo lugar a
aproximadamente 70 km al sur del volcan Popocatépetl, proporcionando una oportunidad
excepcional para analizar la posible influencia de un terremoto grande y cercano sobre la
actividad sismica del volcan.
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Figura 1. Mapa geoldgico del Cinturdn Volcdnico Trans-mexicano (CVTM, en morado), que muestra las curvas de nivel de la placa de Cocos
en subduccion (lineas negras, Pardo y Sudrez, 1995), los principales volcanes con actividad holocénica (triangulos), el contacto de
subduccion (linea naranja), los epicentros de los terremotos del 7 y del 19 de septiembre de 2017 y sus mecanismos focales asociados. Los
volcanes representados son: Coronado (fuera de la figura 1), Tres Virgenes (fuera de la figura 1), (1) Sangangtiey, (2) Ceboruco, (3) El
Chichdn, (4) Volcdn de Colima, (5) Jocotitldn, (6) Nevado de Toluca, (7) Iztaccihuatl, (8) La Malinche, (9) Las Cumbres, (10) Popocatépetl,
(11) Pico de Orizaba, (12) Tacand y (13) San Martin.

El volcan Popocatépetl vio cambiar varios parametros geofisicos después de varios terremotos
grandes desde los 40 ultimos afios y que no vio cambios en ausencia de terremotos grandes
(De la Cruz Reyna et al., 2010; Boulesteix et al., 2022). Cambios de la tasa de sismicidad fueron
también observados en varios volcanes de México, como El Chichdn y el Tacana después del
terremoto del 7 de septiembre de 2017 de magnitud Mw8.2 (Legrand et al., 2024). Este trabajo
tiene como objetivo analizar la reaccién del volcan Popocatépetl después del terremoto del 19

de septiembre del 2017, de magnitud Mw7.1, estudiando la variacion de la tasa de sismos VTs,
Vp

de sus localizaciones, de la razén entre las velocidades de las ondas sismicas Py S ( o
N

)y del
valor b de la ley de Gutenberg — Richter.



3 Contexto geologico del volcan Popocatépetl

3.1 Cinturdn volcanico Trans-Mexicano

El Cinturdon Volcanico Trans-Mexicano (CVTM) es un arco volcanico continental generado por
la subduccion de las placas de Rivera y Cocos bajo la placa de Norteamérica. En la region de
Oaxaca-Guerrero la Placa de Cocos subduce con un angulo relativamente constante hasta
profundidades de 30 km y permanece acoplada a la placa superior. A profundidades mayores a
30 km, al desacoplarse de la placa continental, la placa oceanica subducente cambia de
pendiente y la subduccion se convierte a subhorizontal, generando una subduccion de
geometria compleja (Pardo y Suarez, 1995).

A profundidades entre 80 y 100 km, la placa de Cocos genera una zona de deshidratacion que
provoca una disminucion de la temperatura de fusién y por ende una fusion parcial del manto,
generando magma que podra migrar hacia la superficie. En el caso particular de México, la
geometria de la placa subduciente es compleja entre 80 y 100 km de profundidad, lo que explica
la orientacion no paralela del CVTM con respecto a la trinchera Mesoamericana, haciendo un
angulo de 15° respecto a la direccion de la fosa. Es decir que la distribucién de los volcanes
esta controlada principalmente por los cambios en la geometria de subduccién de ambas placas
oceanicas, es decir que las curvas de nivel 80-100 km de profundidad del slab coinciden con la
direccién del CVTM (Pardo y Suarez, 1995).

3.2 Elvolcan Popocatépetl

El Popocatépetl es un estratovolcan con una altura de 5452 [m.s.n.m] de composicidn
andesitica con un crater de forma casi eliptica, de dimensiones de sus ejes menor y mayor de
~600 m y 800 m, que esta ubicado en el sureste del CVTM entre los estados de México, Puebla
y Morelos. El basamento de este volcan consiste en rocas cretacicas pertenecientes a las
formaciones de Morelos y Mexcala y calizas cercanas al nivel del mar. Aunque el edificio actual
de este volcan se llama Popocatépetl diversos autores sugieren que debajo de este edificio
existieron al menos tres estructuras mas, llamadas Tlamacas, Nexpayantla y Ventorrillo
(Espinasa-Perena y Martin del Pozzo, 2006; Gisbert et al., 2022).

Estudios geoldgicos previos identificaron la presencia de fallas normales y de rumbo en las
cercanias del volcan (Arambula et al., 2010). Entre las principales estructuras se encuentran las
fallas de Tlamacas y Atexca (ambas de rumbo) y asi como las fallas normales de Tetela y
Tochimisalco. Asimismo, se han reconocido importantes fisuras en las inmediaciones del volcan,
entre las que se encuentran las de Nexpayantla y de Tlaltezompa, mostradas en la figura 2.
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Figura 2. Mapa de las fallas y fisuras del Popocatépet! (Arambula et al., 2010).

4 Tipos de sismos registrados

Existe una gran variedad de clasificaciones de sismos volcanicos (Sassa, 1935; Minakami,
1975; Chouet, 1996; McNutt, 2005). Eso se debe al hecho que los volcanes emiten diferentes
tipos de sismos volcanicos y un mismo volcan puede tener sismos que cambian de naturaleza
con el tiempo. Estos cambios temporales son utiles para el monitoreo de un volcan. Asi una
clasificacion hecha por un volcan tal vez no se va a aplicar a otro volcan. No voy a dar aqui una
lista exhaustiva de todas las clasificaciones de todos estos autores porque seria muy largo y no
es el tema de mi tesis. A partir de la clasificacion propuesta por Chouet (1996), voy a dar una
clasificacion simple y resumida de cada tipo de sismo. Se pueden encontrar las descripciones
y caracteristicas de estos sismos en los trabajos de Wassermann (2011) y Chouet y Matoza
(2013), asi que no voy a repetir estas referencias para cada clase de sismo.

Los sismos asociados a un entorno volcanico no se limitan unicamente a sismos volcano-
tectonicos (VTs), sino que comprenden una variedad de sefales sismicas generadas por
distintos procesos fisicos en el interior y en la superficie de un volcan. Entre los principales tipos
de senales se encuentran:



4.1 Sismos volcano-tectdnicos (VT)

Los sismos Volcanico-Tectonicos (VTs) son iguales a sismos tecténicos pero localizados cerca
de un volcan. Tienen ondas P y S claras (Fig. 3). Como en un volcan existen fallas, estos sismos
pueden ocurrir en las que se reactivan debido a cambios de esfuerzos. Estos cambios de
esfuerzos pueden ser de origen tecténico (debido a los movimientos de las placas tectdnicas)
o0 a movimientos de magma debajo del volcan. Por eso es muy dificil diferenciar si estos sismos
tienen un origen tectonico o volcanico. Por eso se decidio llamarlos volcano-tectonicos. Pueden
ser generados por fracturas de roca debido a la acumulacion de esfuerzos dentro de un sistema
volcanico, produciendo deslizamiento en planos de falla, de forma similar a un terremoto
tectonico.
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Figura 3. Ejemplo de un VT (tomado de Wasserman, 2011).

A veces, los sismos VT se agrupan en el espacio y el tiempo, formando lo que se llaman
enjambres sismicos. Estos enjambres volcanicos no tienen un terremoto principal con una
magnitud mucho mas grande que los otros VTs del enjambre. En el caso de un terremoto
tectonico grande, existe un terremoto principal que tiene una magnitud mas grande que sus
réplicas y ocurre al inicio de las réplicas. A veces, para enjambres volcanicos, las magnitudes
mas grandes pueden estar en medio del enjambre o al final. Hay que precisar que todos los
enjambres sismicos no son sistematicamente volcanicos. Existen enjambres cerca de volcanes
que son tecténicos. Y existen enjambres sismicos de origen tectonico lejos de volcanes.



4.2 Sismos de periodo largo (LP)

Son sismos de baja frecuencia o de periodo largo. Se caracterizan por presentar inicios de la
onda P altamente emergentes y, en general, la fase S es ausente o no claramente identificable.
Su principal banda de frecuencias esta entre 0.2 y 5 Hz. En realidad, esta clasificacion se debe
mas a la forma de onda que a su contenido frecuencial (algunos consideran sismos LP de
frecuencia 0.2 Hz como sismos de muy largo periodo). En la figura 4 se muestra en sismo LP
de en el volcan Merapi, indonesia y en la Figura 5 se muestra un LP en el volcan Redout, Alaska.
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Figura 4. Ejemplo de un evento LP en el Merapi, Indonesia (tomado de Wassermann 2011).
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Figura 5. Ejemplo de un LP del volcdn Redoubt, Alaska (tomado de Chouet et al., 1994)

4.3 Sismos hibridos

Algunas sefales volcano-sismicas presentan caracteristicas tanto de sismos LPs como de
sismos VTs, es decir con una mezcla de dos o varias frecuencias (Fig. 6). Estas sefales se
denominan sismos hibridos y reflejan una posible combinacién de mecanismos fuente de ambos
tipos, por ejemplo, movimientos de fluidos (caracter LP) dentro de una falla a grieta (caracter
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VT), asi como posibles efectos de propagacion de las ondas. Es decir, por ejemplo, que un
verdadero sismo VT se puede transformar en una sefial hibrida a lo largo de su propagacion,
por ejemplo, si atraviesa un reservorio magmatico, convirtiéndose en un sismo hibrido.

Los sismos hibridos estan asociados a actividad muy somera, particularmente al crecimiento de
domos volcanicos o a movimiento de magma o agua, o a puros efectos de propagacion.
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Figura 6. Ejemplo de un evento Hibrido (tomado de Wassermann, 2011).

4.4 Sismos de periodo muy largo (VLPs)

Existen sismos de muy largo periodo (VLP, Very Long Period) caracterizados por una banda de
frecuencia entre 0.01 a 0.5 Hz, aunque estos valores pueden cambiar dependiendo del volcan.
(Fig. 7 y 8). Debido a sus grandes longitudes de onda desde decenas a cientos de kilémetros,
su sefial sismica presenta poca distorsion durante su propagacién, pocas sensibles a
heterogeneidades de dimensién inferior a varios kildmetros. Los periodos de los VLPs son muy
diferentes de un volcan a otro (de 28 s en el volcan Popocatépetl (Arciniega-Ceballos et al.,
1999, 2008), de 23 s en el volcan Ambrym (Vanuatu) (Legrand et al., 2024), de 15-21 s en el
volcan Erebus (USA) (Aster et al., 2008), de 15 s en el volcan Aso (Japén) (Kawakatsu et al.,
2000), 5-10 s en el volcan Stromboli (Italia) (Neuberg et al.,, 1994), de 5-12 s en el volcan
Cotopaxi (Ecuador) (Molina et al., 2008). Los VLPs asociados con actividad volcanica suelen
relacionarse a movimientos de fluidos como magma o gases dentro de conductos volcanicos.
Estos VLPs permiten interpretar procesos de transporte magmatico dentro de los volcanes.
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Figura 7. Ejemplo de un VLP del volcan Miyakejima, Japdn (tomado de Kumagai, 2009)
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Figura 8. Ejemplo de un VLP del volcdn Popocatépet! (Arciniega et al., 1999)
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El tremor volcanico es una sefial que puede durar de algunas decenas de segundos a varios
meses. No tienen fases aisladas como P o S (Fig. 9).

Figura 9. Ejemplo de un tremor en el volcdn Bromo, Indonesia (tomado de Wassermann, 2011)
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Puede ser monocromatico (un espectro con una sola frecuencia principal) o tener varias
frecuencias. Muestro en la Figura 10 un ejemplo de un tremor en tiempo (Fig. 10 arriba) del
volcan Arenal (Costa-Rica) con varias frecuencias que se pueden ver en el espectrograma (Fig.

10 abajo).
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Figura 10. Ejemplo de un tremor en el volcdn Arenal, Costa rica (tomado de Lesage, 2006)

Generalmente corresponden a movimientos de fluidos. En algunos casos, se usa esa sefial
para pronosticar la salida de magma en la superficie y una pronta erupcion volcanica.

4.6 Explosiones

Una erupcion genera ondas sismicas de bajas y altas frecuencias. Las ondas de baja frecuencia
corresponden a la subida en presion del reservorio magmatico, que genera ondas VLPs, que
empiezan antes de la erupcién misma. Pero la erupcidon misma emite ondas sismicas de alta
frecuencia, que son los sismos de la explosidén misma en la superficie. La Figura 11 muestra un
ejemplo de explosion en el volcan Stromboli (Italia).
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Figura 11. Ejemplo de una erupcion del volcdn Stromboli, Italia (tomado de Wassermann 2011)

Las explosiones generan también ondas acusticas, generadas por la expansion de gases que
se expanden y aceleran al salir del conducto volcanico. Esta onda se propaga principalmente
en el aire a una velocidad cercana a 340 m/s (a 15°C), que se registran también en los
sismometros.

4.7 Otros tipos de sefales

Existen muchos otros tipos de sefales sismicas en volcanes activos provocadas por
manifestaciones en la superficie como derrumbes, lahares o flujos piroclasticos. Menciono estos
tipos de sefales porque son comunes en volcanes, pero no las voy a describir aca porque no
las voy a usar en mi tesis.

5 Descripcion de la red sismolodgica y de los datos

5.1 Lared sismoldgica

La red sismica del volcan Popocatépetl ha cambiado con el tiempo. Su configuracion actual se
implemento en 2018 cuando se modernizo la red. En este trabajo, hemos usado siete estaciones
sismoldgicas de tres componentes de banda ancha (Figura 12a).
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Las estaciones se ubican principalmente al noroeste del Popocatépetl. Cuatro de las estaciones
cuentan con mas de un sismémetro (Fig. 12b), lo que permite tener mayor seguridad de registro
en caso de fallamientos de uno de estos instrumentos y algunas veces complementar al ancho
de banda del otro instrumento.

La distribucidon asimétrica espacial de las estaciones introduce limitaciones en la calidad de la
localizacion sismica. Eso se debe a la dificultad de instalar sismémetros al este del volcan. Una
consecuencia es que algunos sismos pequefios no seran registrados por todas las estaciones.

19°06N 31 Za e ; > v Altitud

Estacion | Codigo | Latitud [°] | Longitud [°] [m.s.n.m]
. PBC
19°04N colibri 18.987 -98.557 2650
PPC
B : 2 | Tetexcaloc PPT 18.974 -98.624 3300
g Ny ] i s e |  Cncinos PPEN | 19.044 -98.586 3649
% ' PPIG
Tlamacas 19.066 -98.627 3950
PPM
19°00'N
PBX
Chipiquixtle | PPPX 19.008 -98.656 3980
18°58'N PPX
PBP
faE Canario PPP 19.041 -98.628 4300
98°42'W 98°40'W 98°38'W 98°3'W 98°34'W 98°32'W PPP P
e Juncos PPJU 19.033 -98.643 4419

"Altitud (m)"
Figura 12. a) Mapa de la red sismoldgica del volcdn Popocatépet! (desde 2018 hasta la fecha). b) Nombre, codigo y coordenadas de cada
estacion.

En particular, esta configuracion incrementa el angulo sin cobertura de estaciones alrededor del
epicentro para eventos localizados en otras direcciones, conocido como gap azimutal (GAP),
por ejemplo, para sismos localizados fuera de la red sismica. Como consecuencia, los errores
en la localizacion sismica tienden a aumentar en las regiones donde la cobertura de estaciones
es mas deficiente.

5.2 Los datos

En este trabajo, voy a estudiar solamente los sismos VTs porque se pueden localizar usando
herramientas clasicas de sismologia (con los tiempos de llegada de las ondas Py S). Ese
trabajo fue realizado en parte durante mi servicio social (datos de enero a junio del 2016), y
durante esa tesis (datos de julio a diciembre del 2018). Otro estudiante (Alejandro Reyes) leyo
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los datos de julio a diciembre 2016, del 2017 y de enero a junio del 2018. Entonces, tenemos

los sismos VTs desde el inicio de 2016 hasta el fin de 2018.

La figura 13 muestra las formas de onda de las tres componentes (Norte, Este, Vertical) de la
estacion PBP (una de las mejores estaciones) de tres VTs donde se ven bastante bien las ondas

S, en particular en las componentes horizontales.

Norte Este

25 mayo 2016 12h33 25 mayo 2016 12h33

26 mayo 2016 08h54

26 mayo 2016 08h54

10 julio 2018 08h54 10 julio 2018 06h54

0 2 4 3

Vertical

25 mayo 2016 12h33

26 mayo 2016 08h54

10 julio 2018 06h54

segundos

Figura 13. Tres ejemplos de VTs con fases relativamente sencillas de identificar.

La figura 14 muestra ejemplos de tres VTs donde las ondas S son dificiles de identificar,

mostrando la complejidad de la lectura de |la fase S en la red del Popocatépetl:
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Norte 1 julio 2018 16hr00 Este 1 julio 2018 16hr00

2 julio 2018 12hr58 2 julio 2018 12hr58

4 julio 2018 10nr4
Hlio 20185100742 4 julio 2018 10hr42

[ - 8 10
segundos
Vertical 1 julio 2018 16hr00

2 julio 2018 12hr58

4 julio 2018 10hr42

Figura 14. Tres ejemplos de VTs con lecturas de fase relativamente complejas de identificar

Aunque las estaciones de la red del Popocatépetl estan relativamente cercanas entre si, esto no implica
gue el medio de propagacion sea el mismo para todas las estaciones, el medio de propagacién puede
variar entre ellas y mds en un area volcdnica; por ello, un sismo puede registrase de manera diferente en
cada estacidén. Esto se debe a los efectos de sitios que cambian la reologia (propiedades del medio de
propagacion), las velocidades de propagacion de las ondas sismicas, la geometria de la estratigrafia
(incluyendo el espesor de las capas y la posicidn de las discontinuidades geoldgicas) y la topografia local
(Boore, 1972, 1973; Bard, 1992). Entonces estos cambios pueden atenuar o amplificar e incluso alterar
el contenido frecuencial de la sefial (Triantafyllidis, et al., 1999).

En el Popocatépetl uno de los principales problemas fue la dificultad de leer los tiempos de llegada de
las ondas P y S por las razones que explico a continuaciéon. Generalmente la onda P es muy emergente.
Las ondas P y S tienen una coda larga. Generalmente la onda S llega en la coda de la onda P (porque las
distancias terremoto-estacién son pequenas), y su amplitud es mas pequefia que lo que se observa
generalmente para sismos tecténicos. Todas estas caracteristicas dificultan la lectura de los tiempos de
arribos de las ondas en particular de la onda S. La pequena amplificacién de la onda S respecto a las
ondas P puede explicarse por el tipo de material poco consolidado por ejemplo al material piroclastico
producto de la actividad volcédnica del volcan, que es diferente para cada estacién. La estacion PPIG tiene
un efecto de sitio adicional debido a que la estacidn esta ubicada en la cima de un pequefio monte. Estos
efectos de sitio en un monte amplifican las ondas debido a los multiples rebotes dentro de las paredes
del monte. Es un efecto conocido que fue observado en varios lugares como por ejemplo en Thessaloniki
Grecia (Fig. 15).

17



og = T T T T T T I T T T I T T T |

| 0BS {Reference Station] |
1o - duly 4tb, 1978
L
r j 22:23:35, M=5.1
U e e, fory
e W
-0 - _|
T’.‘c [ 1
8 - — -
# BDD — T T T I T T T T j T T T _
8 I (\ J\ A {Apartment House] |
L t
1066 IR nly 418, 1978
r \f -‘\ J\ A 2225:38, ¥=5.1 1
(1] -all\,‘i\‘i"vr}‘f’\/‘v\w"-‘l\} li I Vﬂx /} ‘\ J \ \/\/\V‘/“‘{\/\'\/‘ \p\r\ﬂmm-fmw—q‘
I} Y
L a1 \} 1
-0 \J 4
L | |
I
-0 N B
g 2 ] § ] 1]

sec

Figura 15. Ejemplo de un efecto de sitio en una estacion sismica en Thessaloniki, Grecia. Figura extraida del articulo Triantafyllidis, et al.
(1999).

Muchos VTs del Popocatépetl podrian tener un efecto de sitio parecido a este en la estacion
de Tlamacas (PPIG) que esta ubicada en la cumbre de un monte. La Figura 16 muestra un VT
grabado en dos estaciones: PBX donde vemos una onda S con una amplitud mayor a la onda

P y PPIG con una onda S de amplitud menor que la onda P y una coda mas larga que la coda
de la estacion PBX.
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6 mayo 2016 5hr20

T T T T T T ‘ T | T
4 -
PBX BHZ

Ao by v b e b b by 19
0.0 0.5 1.0 1.5 2.0 25 3.0

Figura 16. Sismograma que muestra un VT grabado por dos estaciones (PBX y PPIG unicamente se muestran las componentes verticales) el
6 de mayo del 2016. Donde PBX tiene registro una amplitud mayor a la onda Py PPIG registro una amplitud menor que la onda P.

6 Metodologia

En este trabajo, usé solamente los sismos VTs. La localizacion de un sismo depende del numero
de estaciones, de su distribucion espacial respecto a la localizacidon del sismo, del numero de
fases leidas, del modelo de velocidad. Determinar la localizacién de sismos en un ambiente
volcanico representa un desafio debido a la naturaleza heterogénea del medio. Un modelo de
velocidad bueno es casi imposible obtener en un volcan, lo que genera grandes errores de
localizaciones.

Las fases sismicas P y S fueron identificadas mediante inspeccion visual de los sismogramas
(en tiempo, con el cambio de la amplitud) y analisis de los espectrogramas (en estos se pueden
identificar en el tiempo cuando hay cambios en energia de las frecuencias de las ondas P y la
S).

Mediante un programa de lectura automatica (PhaseNet) se intent6 identificar los tiempos de
llegada de la P y S. Pero, no se logré de manera satisfactoria porque en particular se observo
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que el diagrama de Wadati (Wadati 1933) no era respectado. Voy a describir este método de
Wadati con mas detalle en el capitulo 6.3. Eso se debe a la dificultad del programa para
identificar las ondas S. Por lo tanto, la lectura de los tiempos de llegada de cada fase sismica
se realizé de manera manual. Solo se determind una lectura por fase (en particular se determina
un solo tiempo de llegada de la onda S, usando una sola componente, la en la cual se ve mejor
la S). Para ilustrar la dificultad de leer los tiempos de llegada de las ondas S, damos algunos
ejemplos de sismogramas en funcion de la distancia (hodocronas de la Figura 17). En la figura
17, las cruces corresponden a los tiempos de llegada leido manualmente con SEISAN y las
lineas de velocidades de las ondas P (naranja) y S (azul) se calculan a partir de una regresion
linear entre las lecturas leidas en SEISAN. Los valores V, y Vs estan descritos en las leyendas,
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Figura 17. Hodocronas donde se ilustra la dificultad de leer los tiempos de llagada de las ondas Py S (en la izquierda lecturas sencillas y en
la derecha lecturas complejas fdciles de identificar), hora UTC en el titulo.
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6.1 Identificacion de las ondas Py S en el dominio del tiempo

La identificacion precisa de los tiempos de arribo de las fases P y S en los registros de una
estacion sismoldgica (Fig. 18) son fundamentales para la localizacion de un evento sismico, ya
que cualquier incertidumbre en su identificacion se traduce directamente en errores de
localizacion.

° 3.0 coba 3129

a)
PBP Z

||
ot e

|

|

‘\
° 3.0 58 8267

s o A A A B s

Figura 18. Sismo VT registrado el 20 de mayo del 2016 a las 2:37 horas en el volcdn Popocatépetl en la estacion PBP. a) lectura de las
ondas Py S en el dominio del tiempo. b) lecturas de las ondas Py S en el dominio de las frecuencias.

Para los sismos VTs grandes, la calidad de la senal asociada a la fase P fue adecuada,
permitiendo una identificacion relativamente buena de sus tiempos de arribo. Sin embargo, para
los sismos VTs pequefos, las ondas P son muy emergentes, lo que dificulta una buena lectura
de su tiempo de llegada. Las ondas S presentan mayores dificultades en la determinacion de
su tiempo de llegada, por su amplitud pequefa respecto a la amplitud de la coda de la onda P.
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Las amplitudes de las ondas S son muy pequefas respecto a lo que se ve para sismos
tectonicos.

La llegada de la onda P se reconocié como el primer incremento significativo de amplitud
respecto al nivel de ruido previo al evento.

e Generalmente, la amplitud de la onda P es menor a la amplitud de la onda S.

e Mayor contenido en altas frecuencias que la S.

e Generalmente, se ve mejor en la componente vertical, salvo para sismos muy
superficiales.

La onda S fue identificada posteriormente a la onda P, caracterizada por:

e Amplitudes mayores respecto a la onda P, en teoria, pero como ya vimos casi hunca es
el caso del Popocatépetl, asi que ese criterio aplica poco

¢ Frecuencias generalmente mas bajas que las de la onda P

e Aparicidon mas clara en las componentes horizontales

6.2 |dentificacion de la onda Py S en el dominio de las frecuencias

Como el tiempo de llegada de la onda S es dificil de identificar en el sismograma en tiempo, nos
apoyamos del espectrograma para determinarlo (Fig 18). El espectrograma representa la
variacion de la energia de la frecuencia de la sefal en funcion del tiempo. De esta manera, el
espectrograma permite analizar simultdneamente tres variables: el tiempo, la frecuencia y la
amplitud de las frecuencias. Existe una dualidad entre las ventanas temporales (At) y en
frecuencia (Av) de una sefial dada, conocida como principio de incertidumbre de Heisenberg,
es decir que el producto At.Av es constante. Es decir que no se puede definir bien de manera
conjunta la frecuencia y el tiempo. Por eso, cuando usamos un espectrograma con ventanas Av
pequefias, se generan errores grandes de tiempos (At grande). La duracién de las ventanas en
frecuencia cambia en funcion del zoom temporal que se toma de la senal en tiempo, por lo cual
estas ventanas no tienen una duracion fija. El espectrograma se hace sin traslape. Por esta
razén, la identificacion de las fases sismicas no se realiz6 uUnicamente mediante el
espectrograma, sino también con la sefial temporal.

Para identificar la fase P:

1. Se analiz6 principalmente la componente vertical del registro sismico, ya que esta fase
suele presentar mayor claridad en dicha componente.

22



2. Lallegada de la onda P se reconocié como el primer incremento significativo de amplitud
respecto al ruido, observado en el espectrograma como una concentracion de amplitud
en determinadas bandas de frecuencia.

Por otro lado, la identificacion de la fase S:

1. Se realiz6 principalmente en las componentes horizontales, donde esta fase presenta
amplitudes mayores.

2. Como la llegada de la onda S no se observo bien usando un aumento mas evidente de
amplitud en comparacion con la fase P, nos apoyamos del espectrograma para identificar
la S.

En la Figura 18 se muestra un ejemplo de un sismo VT registrado el 20 de mayo del 2016 a las
2:37 horas en el volcan Popocatépetl, donde se compara el arribo de las ondas Py S (Fig. 18
lineas verticales naranjas) en el dominio tiempo (Fig. 18 a) y en el dominio de las frecuencias
(Fig. 18 b).

6.3 Verificaciéon de lecturas malas de los tiempos de llegadadelaPy S

Antes de localizar terremotos, es crucial verificar si no hay errores de lecturas en los tiempos
de llegada de las ondas P (Tr) y S (Ts). Para identificar estos errores, usamos el diagrama de
Wadati. Este diagrama es la relacién entre Ts - Tp y Tp (Wadati, 1933). La pendiente de esta

grafica es I;—P — 1. Por ejemplo, lecturas malas de los tiempos de llegada de las ondas Py S
S

Vp . . .
puede generar un valor de V—negatlvo, que es imposible. Generalmente, eso corresponde a
S

lecturas malas de las ondas S. El diagrama de Wadati es independiente del modelo de
velocidad, por eso lo usamos antes de localizar los terremotos porque una localizacidén necesita
un modelo de velocidad.

La figura 19 muestra un caso hipotético donde no se respeta el diagrama de Wadati para un
solo sismo, una pendiente negativa implicaria que la onda S llega cada vez mas rapido cuando
la distancia hipocentro-estacion aumento lo cual es imposible.
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Figura 19. Ejemplo de un diagrama de Wadati con lecturas errdneas introducidas intencionalmente, de modo que la onda S aparenta
llegar mds rapido a estaciones ubicadas a mayores distancias del sismo.

Este diagrama funciona bajo estas hipétesis:

1. El medio de propagacion solo consta de una capa homogénea.
’ 14
2. LaVpy Vs, asi como V—P son constantes.
S

Vamos a expresar Ts- Teen funcion de Te:

Usando la relacion Tg = T, + T,,Srop, donde T, es el tiempo de origen del terremoto y Tgmp es
el tiempo de propagacioén de la onda S.

Ts — Ty = (To + Throp) — Ty

d . . . . s
de T,sgmp = donde d es la distancia hipocentral entre el terremoto y la estacion
S

d
TS_Tp:(TO +Vs)_ Tp

Como d = VPT,fmp, donde T,fmp es el tiempo de propagacion de la onda P.
Ve, »
Ts — Tp = (T, + VSTProp) - Tp
Usando T4,,p = T, — Tp =

v
Tg—T, = (TO + 7;’[Tp—TO])— T,

Vp Vp
TS_Tp == (7_ 1)Tp + (1_7)’[‘0
S S
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Esa ecuacion se conoce como diagrama de Wadati. Es una linea recta de pendiente (Z—’S’ - 1) y
el término (1 — Z—Z)TO es el intercepto al origen (con T, = 0). Por lo tanto, el diagrama de Wadati
permite calcular Z—’S’ y Ty. La figura 20 muestra un caso donde el diagrama de Wadati es respetado
para el caso de un solo sismo.

Wadati diagram: TO 023 45.5 VB/VS 1.83
Too far from symbel,
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PBC 1. PBF 2.1

P-time, seconds FPPX 2. PRIV 3.0
3.

FPIG

1Y

Figura 20. Diagrama de Wadati con lecturas manuales de un sismo VT.

Cuando un sismo es grabado por dos estaciones sismoldgicas (i y k) podemos cancelar el To
realizando la doble diferencia de los tiempos de arribo de las ondas P y S y asi construir el
diagrama de Wadati sobre Ts, — Ts.en funcion de la diferencia de los tiempos de arribo de la

onda P.
TSk - TSi = (TO + TProp Sk) - (TO + TProp Si)

TSk - TSi = Tprop Sk Tprop S;

1
Tsk - Tsi = 7 (d — dy)
N

1
Ts, = Ts, = 7 (VeTprop by = Ve Torop p,)
S

Vp Vp

TSk - TSi = VS(TprOP P Tyrop Pi) = 75 (Tpmp P T To = To — Tyrop Pi)
Vp
TSk - TSi = 7 (TPk - TPL)
S
E B Ts, —Ts,
]/S TPk - TPl'
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Esa ecuacion es conocida como el diagrama general de Wadati en donde podemos comparar
distintos sismos entre todas las estaciones y asi obtener una mejor estimacion de 7P que en el
N

Wadati clasico. En la figura 21 muestra un diagrama general de Wadati que es respetado para
varios sismos registrados en la red sismoldgica del volcan Chichén en el 2017.
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Figura 21. Ejemplo de un Wadati general en el volcan Chichon, Chiapas (Tomado de Legrand et al.,2024)

6.4 Modelo de velocidad de la onda P

Un modelo de velocidad bajo un volcan es siempre dificil de determinar. Muchas veces no hay
un numero de sismometros suficiente para determinarlo con exactitud. Hay varios modelos 3D
de velocidades que fueron obtenidos en el Popocatépetl (De Barros et al., 2008; Berger et al.,
2011; Kuznetsov y Koulakov, 2014; Esquivel-Mendiola et al., 2024; 2025; Bernal-Manzanilla y
Calo, 2026). Son dificiles de usar directamente con el codigo SEISAN que usa modelos de
capas planas con velocidades constantes en cada capa. Ademas, para comparar nuestras
localizaciones con las de CENAPRED, se decidio usar el mismo modelo que CENAPRED (Fig.

. 14 .
22). Vamos a cambiar solamente el valor de 7" que corresponde a nuestros datos determinado
S

con el método de Wadati.
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Figura 22. Modelo de velocidad de la onda P del CENAPRRED. Vs se determina usando la razon % = 1.84.

s

6.5 Localizacion de cada sismo

La localizacion hipocentral de los terremotos se realizé utilizando los tiempos de llegada de las
ondas P y S registrados en al menos tres estaciones sismicas. Para este procedimiento se
empled el software SEISAN.

6.6 Ley de Gutenberg-Richter

La ley de Gutenberg-Richter cuenta el numero cumulativo (N) de sismos superior a una
magnitud (M) dada. La relacion esta determinada por:

loglo(NZM) =a_bM
donde a y b son constantes.

Existe una relaciéon inversa entre el nUmero cumulativo de sismos y su magnitud: conforme
aumenta la magnitud, el numero de eventos disminuye de manera exponencial. Esto significa
que los sismos de baja magnitud ocurren con mayor frecuencia que los sismos de gran
magnitud. Por ejemplo, si en una regidn se registran aproximadamente 1000 sismos con
magnitud mayor o igual a 2, se esperaria observar cerca de 100 sismos con magnitud mayor o
igual a 3 y alrededor de 10 sismos con magnitud mayor o igual a 4, de acuerdo con esta ley con
b=1.
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La relacion puede representarse como una recta, donde el parametro b corresponde a la
pendiente y describe la proporcion relativa entre sismos pequefios y grandes. Para calcular este
parametro, usamos la maxima verosimilitud (Aki,1965).

p = log;o(e)

M — M,
donde M es el promedio de las magnitudes de los sismos de magnitud superior a M.y M, es la
magnitud de complitud a partir de la cual la ley esta satisfecha (es lineal). Una vez calculado el

valor de “b”, se deduce el valor de “a” con:
a=b-M;+10810(Nyc)
donde N,.es el numero de sismos igual o superior a M,

El parametro “a” de la ley de Gutenberg-Richter representa el numero de terremotos de
magnitud superior o igual a cero, es decir que representa la actividad o productividad sismica
de una regién. El parametro “a” esta en unidades logaritmicas por que el numero de sismos
asociados al parametro “a” se determina con n, = 10%. El parametro “b” describe la proporcién
entre sismos pequefios y grandes. El parametro “b” depende de la heterogeneidad del medio,
de la temperatura y del estado de esfuerzos del medio (Schorlemmer et al., 2004; Tormann et
al., 2015). Para terremotos tectonicos un valor tipico de “b” es 1 mientras que para sismos VTs
es mucho mas grande que 1 (Wiemer y Wyss, 2002).

7 Resultados

En este capitulo se presentan los resultados obtenidos a partir del analisis de la sismicidad
volcano-tectonica asociada al volcan de estudio. Se evaluan las caracteristicas espaciales y
temporales de los eventos sismicos antes y después del terremoto del 19 de septiembre de
2017, con el objetivo de identificar posibles cambios en la actividad sismica del sistema
volcanico. Asimismo, se analizan cambios de parametros relevantes como el niumero de sismos

VTs, la relacion (‘;—P) obtenida mediante diagramas de Wadati, la localizacion hipocentral, la

N

magnitud, y los parametros de la ley de Gutenberg-Richter. Los resultados se presentan
mediante mapas, perfiles, diagramas y distribuciones estadisticas, los cuales permiten
comparar el comportamiento de la sismicidad entre ambos periodos de estudio.
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7.1 NuUmero de sismos VTs

Para comparar el numero de sismos dividi el catalogo de sismos en dos ventanas temporales
(Fig.23 flechas), la primera consiste en un ano antes (Fig. 23 azul) y un afio después (Fig.23
naranja) del del terremoto del 19 de septiembre del 2017 (Fig. 23 linea punteada negra), esto
con fin de evitar un sesgo debido por el enjambre sismico tecténico detectado en junio de 2016
y un equilibrio temporal antes y después del terremoto.
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Figura 23. Numero de sismos localizados antes (barras azules) y después (barras naranjas) del terremoto del 19 de septiembre del 2017
(linea vertical punteada negra) con el nimero de sismos un afio antes (fecha azul) y un afio después del terremoto (flechas naranjas). En e

v .
7.2 TP para cada sismo

S

Se calculé el valor de ‘;—P por cada sismo usando el diagrama de Wadati (Fig. 24). Después, se

. . Vp Vp
calculo la media de todos los valores - enunrango de - que excluya los valores pocos
N

N

realistas (extremos). Se hicieron estos calculos en los periodos antes y después del terremoto
del 19 de septiembre de 2017, lo que permite evaluar posibles cambios de “//—P asociados a

N

dicho terremoto.

v A+2 P P
7” = £ donde 1y u son los parametros de Lamé.
S

Un valor tipico para esta razon esta determinado cuando 1 = u:

Vp _ (p+2p -
el =4/3~1.73

Para determinar el valor minimo de esta razon, tomamos el valor minimo de A que es igual a
cero:
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e _ [0tz _ 5
w4 = V2 ~1.41

El valor maximo de esta razdn depende del contexto, para medios sélidos, especialmente sobre
volcanes ‘;—P puede llegar hasta 1.8—-2 (Aki and Richards, 2002). Estos valores pueden ser aun

mas grandes, hasta 15y 20 en los primeros metros de profundidad (Perton et al., 2026). En la
presencia de fluidos Vs disminuye de manera mas rapida que Vp de tal manera que la razén %

N

aumenta.

73 L promedio
Vs

Vp/Vs antes del sismo Cambio de Vp/Vs de 2016 a 2018 en el Popocatépelt Vp/Vs despues del sismo
T T T T
3.00 — Media=1.68 7 7 . B . —— Media = 1.84
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T 1 : : .
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Figura 24. % antes (azul) y después (naranja) del terremoto del 2017 con media (Linea negra) y mediana (Linea verde) calculadas en un

rango propuesto (lineas negras punteadas).

Se calculé la razon ‘;—P con el diagrama general de Wadati, antes (Fig. 24a; Fig. 25) y después

(Fig. 24b; Fig. 25) del terremoto de 2017. Sin embargo, es importante considerar que la recta
de ajuste se obtiene mediante un método de minimos cuadrados. Por esa razon, el resultado
puede verse afectado por la presencia de valores extremos, fuera de la tendencia general de la
linea recta. Por esta razén, tenemos valores ligeramente diferentes de la media. Existen valores

por debajo del minimo tedrico (“//—P~1 41), valor teéricamente imposible. Esto se debe a errores

de lecturas en algunas estaciones, en particular en el tiempo de arribo de la onda S.
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Figura 25. Diagramas de Wadati correspondientes a los sismos ocurridos antes (a) del terremoto de 2017, después (b) del terremoto de
2017 y todos los sismos antes y después del terremoto de 2017 (c). En cada panel se indica el valor estimado de la relacion %

s

7.4 Localizacion de los terremotos

La Figura 26 muestra las localizaciones de los VTs antes (en azul) y después (en naranja) del del terremoto
de 2017, en vista de planta y en perfiles latitud—profundidad y longitud—profundidad. La Figura 26
muestra también el histograma de las profundidades. Se observa una distribucién mas difusa después
del terremoto y un aumento de la sismicidad al sureste, un lugar donde hay una sismicidad constante.
Para ver si este cambio de localizacidn es significativo, vamos a estudiar los errores de localizacion de los
VTs.
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La Figura 27 muestra la evolucion temporal de la latitud, longitud, profundidad, magnitud antes
(en azul) y después (en naranja) del terremoto de 2017 (marcado por una linea negra vertical).
Esa figura muestra también los histogramas de estos parametros antes (en azul) y después
(en naranja) de este terremoto.
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Figura 27. Variabilidad temporal de los pardmetros de localizacion (latitud, longitud y profundidad) y de la magnitud de los sismos ocurridos
antes (azul) y después (naranja) del terremoto de 2017

7.5 Errores en las localizaciones

La figura 28 muestra el numero de fases usadas para las localizaciones, el GAP definido en el
capitulo 4.1, el RMS y los errores en kilometros de la latitud (Erh), la longitud (Erx) y la
profundidad (Erz) para los afios 2016, 2017 y 2018. Los errores son mayores en las
profundidades (Erz) que horizontalmente (Erh y Erx): los valores de la mediana son de 1.8 km
en latitud, 1.4 km en longitud y 1.9 km en profundidad en 2016. Estos valores son
respectivamente de 1.85 km, 1.20 kmy 2.20 km en 2017y 2.3 km, 1.6 km y 1.8 km en 2018. El
hecho que los errores verticales son mayores a los errores horizontales es un resultado clasico:
se debe a que las estaciones estan localizadas en alturas muy parecidas, o sean que no rodean
los hipocentros, en particular en profundidad. En el caso de las estaciones del Popocatépetl, la
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diferencia de altura entre las estaciones es hasta 2 km, distancia menor a las profundidades de
los VTs que estan hasta 10 o 15 km. Las pendientes del volcan ayudan un poco a tener una
distribucion vertical de las estaciones, pero no lo suficiente como para localizar bien los sismos
en profundidad. Se consideran que, a pesar de que las estaciones estén a alturas similares,
otro criterio para tener una buena estimacioén de las profundidades es cuando las distancias
entre estaciones son comparables a las profundidades, que es aproximadamente el caso del
Popocatépetl, lo que implica que los errores de las profundidades quedan aceptables (de un par
de kilometros).
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M= 23535
Med = 243.00

< 40
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Figura 3. Histograma de numero de fases por estacion (a) y errores por afio en las localizaciones (b-f) donde b) es el GAP en grados
azimutales, c) es la raiz del error cuadrdtico medio d) Error en latitud en Km e) Error en longitud en km y f) es el error en la p
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7.6 Ley de Gutenberg-Richter

La Figura 29 muestra la ley de Gutenberg-Richter antes (en azul) y después (en Naranja) del
terremoto de 2017. Se muestra también esa ley para el catalogo completo (antes y después

del terremoto) en negro. Los valores de los parametros

a’y “b” de esa ley aparecen en el

titulo de cada grafica. Se calculo el error sobre los valores de “b” con 95% de confianza
usando el método de maximo verosimilitud de Aki (1965). Tenemos antes del terremoto de
2017 b=1.60£0.085 (Fig. 29 a), después del terremoto b=1.70+0.079 (Fig. 29 b) y para el
catalogo completo b=1.78+0.058 (Fig. 29 c).
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Figura 29. Ley de Gutenberg—Richter para los periodos anterior (a), posterior (b) y conjunto (c) al terremoto de 2017. En el titulo de cada
panel se muestran los valores de Mc, b, a 'y el nimero de sismos (N).
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8 Discusion de los resultados

8.1 Numero de VTsy parametro “a” de la ley de Gutenberg-Ritcher

El numero de sismos VTs cambio antes y después del terremoto de 2017. Se observd un
incremento de 346 VTs en una ventana de un afo antes del terremoto a 571 VTs en una
ventana de un afio después del terremoto (Figura 23), lo que corresponde a un aumento de
65%. Es decir que el numero de sismos VTs aumento mas de la mitad después del terremoto,
lo que es significativo. Pero en realidad no es correcto comparar el numero total N de sismos
porque ese numero N esta afectado (bajo estimado) para sismos de pequefia magnitud. Es
mejor calcular la tasa de sismicidad usando el parametro “a” de Gutenberg-Richter, el cual
representa la productividad sismica de la zona de estudio. El valor de “a” antes del terremoto
es de 6.1 (Fig. 29a) lo que corresponde a un numero de VTs de magnitud superior a 0 de
1,258,925. El valor de “a” después del terremoto es de 6.9 (Fig.29b) es decir un numero de
VTs de magnitud superior a 0 de 7,943,282, es decir un aumento de ~6,684,357 VTs de
magnitud superior a 0. Por lo tanto, la actividad sismica después del terremoto fue
significativamente mayor. Hay que mencionar la presencia de un enjambre sismico tectdnico
durante el mes de junio del 2016 en el Popocatépetl, que tendriamos que sacar, pero no va
a cambiar la conclusion, el aumento de la tasa de sismos sera aun mas grande. Cambios
del numero de VTs antes y después del terremoto de 2017 ya se habian vistos en varios

estudios previos (Boulesteix et al., 2022, Martin del Pozzo y Santos Morales 2024).

8.2 Parametro “b” de la ley de Gutenberg-Ritcher

El parametro “b” de la ley de Gutenberg-Richter aument6 de 1.6 £ 0.085 a 1.7 £ 0.079 antes
(Fig. 29a) y después (Fig. 29b) del terremoto, lo que no se considera significativo. Este
pequeiio aumento del valor “b” implica que después del terremoto predominan mas
terremotos de magnitud pequefia que grande, aunque este cambio sea pequefo. Estos
pequeios aumentos de sismos pequefios después de un terremoto grande se han visto en
muchos lugares en el mundo como en los campos geotérmicos, en volcanes con un sistema
hidrotermal importante o en zonas tectonicas con un alto contenido en fluidos, como fue el
caso de las réplicas del terremoto de Ometepec 2012 de magnitud 7.5 (Legrand, Perton et
al, 2024) y de los volcanes El Chichdn y Tacana después del terremoto del 7 de septiembre
2017 (Legrand et al., 2026).

36



8.3 Cambio de la razén “//—P

S

Hubo también un cambio en la razon ‘;—P antes y después del terremoto de 2017. Usé dos
meétodos para determinar el ‘;—P promedio en la region del Popocatépetl. El primer método fue

. 14 . . ’
de calcular la media de los valores 7P determinado para cada sismo, con el método de

N

. , . . \%4
Wadati clasico, en un rango de valores realista, sacando los valores extremos de 7‘” . Obtuve

N

un valor de 1.68 antes del terremoto de 2017 y 1.84 después del terremoto (Figura 24). El

segundo método fue calcular Z—P a partir de la pendiente del método general de Wadati

N

(Figura 25). Obtuve un valor de 1.63 antes del terremoto y 1.74 después del terremoto. Los
valores aumentaron después del terremoto con los dos métodos, de 0.16 con el primer
meétodo y de 0.11 con el segundo método. Este cambio es bastante grande para un volcan.
Se puede deber a un cambio temporal del medio de propagacion después del terremoto, lo
que es poco probable. Se puede también deber a un cambio espacial por donde pasan los
rayos sismicos, debido al hecho que después del terremoto la sismicidad migré, fue mas
difusa y profunda. Asi las trayectorias de los rayos entre los sismos y las estaciones son

diferentes antes y después del terremoto, explicado este cambio de % Esa segunda

N

. .y p ) 14 .
explicacion es la mas probable. Los histogramas de los valores de 7” antes y después del
S

terremoto muestran también un cambio antes y después del terremoto, con un rango mas
ancho de valores (entre 1.30 y 2.5) después del terremoto que antes (entre 1.25y 2.15).

8.4 Evolucion espacial de la sismicidad

Los hipocentros de los sismos VTs estan concentrados en dos zonas: una en la cumbre
cercana al crater y otra en la parte sureste del volcan (Fig. 26). Estos hipocentros cambiaron
después del terremoto de 2017. Las profundidades de estos sismos varian desde +5.4 km
(cerca de la cumbre del crater) hasta -10 km respecto al nivel del mar antes del terremoto
de 2017 (Fig. 26 a). Después del terremoto los epicentros de los VTs (Fig. 26b) siguen en
estas dos zonas principalmente, pero fueron mas dispersos y profundos (desde los +5.4 km
hasta los -15 km respecto el nivel del mar). Esta evolucién espacial de la sismicidad, tanto
horizontalmente que, en profundidad, es significativa porque la distancia horizontal (~8.3
Km) entre estas dos zonas es mayor que los errores horizontales de localizacién (variando
entre 1.2 y 2.3 km) y la diferencia de las profundidades es de ~ 3 km, mayor a los errores
verticales que varian entre 1.8 y 2.2 km (Fig. 28). Es importante notar que estas dos zonas
donde se concentran los VTs coinciden con la ubicacién de fisuras y fallas en el volcan
(Figura 2), una de la manera en que se generan los VTs son por la reactivacion de fallas
debido a movimientos de fluidos (magma y/o agua). Hay que mencionar que la persistencia
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de una sismicidad al sureste del volcan se ha identificado desde afios (Lermo et al., 2006;
Arambula-Mendoza et al., 2010; Berger et al., 2011; Rodriguez-Pérez et al.,2021).

9 Conclusion

El volcan Popocatépetl cambio su actividad sismica después del terremoto del 19 de septiembre
del 2017. ElI cambio en el numero de VTs un afo antes y un ano después del terremoto
incremento un 65%, lo que es significativo teniendo en cuenta que los VTs no son frecuentes
en este volcan. Antes del terremoto, las localizaciones se concentran principalmente cerca del
crater y con profundidades hasta 10 kildmetros. Después del terremoto estas localizaciones
estan mas dispersas y se extienden en la parte sureste del volcan donde se ha identificado un
sistema de fallas y fisuras, y con profundidades hasta 15 kildmetros.

Se observo también un cambio significativo después del terremoto de la razén 7“’ (pasando de
N

1.68 a 1.84). Este aumento se puede explicar por la migracion espacial de la sismicidad después
del terremoto de 2017, con trayectorias diferentes entre los VTs y las estaciones sismicas. Por
ejemplo, los rayos sismicos pueden atravesar una camara magmatica o un medio sélido, lo que

r . 14
podria influir en los valores de 7P

N

El valor “b” de la ley de Gutenberg-Richter no presenté variacién significativa, pasando de 1.6
1+ 0.085 a 1.7 £ 0.079. En cambio, el parametro “a” mostré un incremento notable después del
terremoto, correspondiendo a un aumento de ~6,684,357 VTs de magnitud superior a 0.

Generalmente existen dos tipos de reaccién de un volcan después de un terremoto. Puede
haber efectos inmediatos, como los cambios de los parametros que se estudiaron en esta tesis.
Puede también haber efectos a mas largo plazo. Por ejemplo, un terremoto puede sacudir la
camara magmatica, generando la exsolucidon de gas de la camara magmatica. Este gas puede
tomar meses o0 anos en acumularse en la parte alta de la camara magmatica antes de generar
una explosion.
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