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Resumen  

 

 

La variación temporal de la velocidad sísmica nos brinda información sobre el 

estado de esfuerzos de la litósfera y sus cambios asociados a la actividad 

magmática, tectónica y meteorológica. En la presente tesis se muestran los 

cambios de velocidad sísmica medidos bajo el volcán de Colima utilizando 

interferometría de ruido sísmico aplicada a registros de cuatro estaciones en el 

periodo 2013 - 2017.  

 

El objetivo principal consistió en caracterizar y eliminar los efectos causados por 

parámetros meteorológicos en la variación de la velocidad sísmica bajo el edificio 

del Volcán de Colima. Las señales de variación de velocidad sísmica utilizadas en 

este trabajo fueron medidas utilizando la técnica de correlación cruzada 

monoestación (SC). Los datos fueron analizados en dos bandas de frecuencia: 0.1 

– 1 y 1 – 2 Hz. 

        

Utilizando ondículas se determinó que existe coherencia, y por lo tanto relación 

entre las señales de velocidad y tres parámetros meteorológicos: lluvia, 

temperatura y presión atmosférica. Mediante regresión lineal se determinó que 

el principal factor que tiene un impacto en la velocidad sísmica es la derivada de 

la variación de presión de poro generada por la infiltración de la lluvia, causando 

disminuciones de hasta -0.2 %. La temperatura se relaciona positivamente con la 

velocidad sísmica e induce cambios entre ±0.05 %. La presión atmosférica tiene 

menor impacto, del orden del 10-3 %. 
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Abstract 

 

 

The temporal variation of seismic velocity gives us information about the stress 

state in the lithosphere and the relative changes associated to magmatic, 

tectonic, and meteorologic activity. In this thesis, the seismic velocity changes 

measured under the Colima volcano are shown. These changes were measured 

using the seismic noise interferometry technique applied to seismic records of 

four stations in the period 2013 – 2017.  

 

The main objective consisted in modelling and removing the effect of 

meteorologic variables in the temporary seismic velocity changes measured 

under the Volcán de Colima. The signals of seismic velocity variation used in this 

work were based on single-station cross component correlation technique. The 

data was analyzed in two band frequencies: 0.1 – 1 and 1 – 2 Hz. 

 

It was determined by using wavelet coherence analysis that there is relationship 

between the velocity signals and three meteorological parameters: rain, 

temperature, and atmospheric pressure. After fitting a linear model, it is 

proposed that the main factor that has an impact on the seismic velocity is the 

rainfall-induced pore pressure, causing changes up to of -0.2 %. Temperature 

causes positively related velocity variations between ±0.05 %. Atmospheric 

pressure has a smaller impact on velocity, mainly of the order of 10-3 %. 
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1. INTRODUCCIÓN 

 

El Volcán de Colima (VdC) es uno de los estratovolcanes más activos de 

Norteamérica. Forma parte de la Faja Volcánica Transmexicana y se ubica en el 

sector centro oeste de México. Su edificio está conformado por depósitos 

piroclásticos y de caída, así como por flujos de lava (Cortés et al., 2010). El VdC ha 

presentado al menos 29 erupciones de tipo explosivo en los últimos 500 años 

(Medina Martínez, 1983). La actividad volcánica más notable registrada 

recientemente ha sido la secuencia volcánica 2013 - 2017, conformada por 

actividad vulcaniana, emisión de ceniza, flujos de lava  (Zobin et al., 2015; 

Arámbula-Mendoza et al., 2018; Zobin y Tellez, 2019), emplazamiento de domos, 

de los cuales uno colapsó dando origen a una serie de corrientes piroclásticas de 

densidad (Reyes-Dávila et al., 2016). El último ciclo de actividad se desarrolló entre 

mayo y julio del 2019 y presentó explosiones y emisiones de gas acompañadas de 

una serie de lahares (Global Volcanism Program, 2019). 

 

La alta actividad del VdC y su cercanía con poblaciones de los estados de Jalisco 

y Colima hacen que sea un potencial riesgo geológico (Norini et al., 2010). 

Saucedo et al. (2010) estiman que una erupción pliniana con índice de 

explosividad volcánica (VEI) de 4 en el VdC afectaría a más de 300,000 habitantes 

en las cercanías del volcán, mientras que Norini et al. (2010) aumentan esta cifra 

a 500,000 habitantes afectados por las posibles erupciones y colapsos del edificio 

volcánico. Esto muestra la necesidad de continuar los esfuerzos para proponer y 

aplicar nuevas técnicas que nos permitan caracterizar el comportamiento de 

este y otros volcanes, especialmente en tiempo real. Una de estas técnicas es la 

interferometría de ruido sísmico, basada en analizar la coda de la correlación 

entre pares de registros continuos de ruido (Sens-Schönfelder y Wegler, 2006). 

Este método nos permite observar pequeñas variaciones en la velocidad sísmica 

(dv/v) que pueden estar asociadas a cambios a en la presión o en la temperatura 

en la red magmática del volcán (Brenguier et al., 2011; De Plaen et al., 2019). 
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Varios autores han aplicado la interferometría de ruido sísmico en zonas 

volcánicas para registrar cambios temporales de la velocidad de las ondas 

sísmicas. Algunos de estos volcanes son el Merapi (Ratdomopurbo y Poupinet, 

1995; Budi-Santoso y Lesage, 2016), el Pitón de la Fournaise (Brenguier et al., 2008; 

Rivet et al., 2015; de Plaen et al., 2016), el Kilauea (Donaldson et al., 2017; Olivier 

et al., 2019), el White Island (Yates et al., 2019), en el mismo volcán de Colima 

(Lesage et al., 2014, 2018), entre otros. En estos trabajos se ha propuesto que las 

variaciones de velocidad se pueden asociar principalmente a cambios de presión 

dentro del sistema magmático. 

 

Por otro lado, algunos autores notaron que los cambios de velocidad sísmica 

podían mostrar cierta periodicidad y, por lo tanto, estar influenciados por 

variables meteorológicas cíclicas como la lluvia (Sens-Schönfelder y Wegler, 

2006; Rivet et al., 2015; Liu et al., 2020; Feng et al., 2021), la temperatura del aire 

(Richter et al., 2014) o la presión atmosférica (Silver et al., 2007; Niu et al., 2008; 

Gradon et al., 2021). Varios de los trabajos antes mencionados concluyen que 

puede ser necesario corregir estos efectos si se desean diferenciar las fuentes que 

causan las variaciones de velocidad. Eliminar el efecto meteorológico permite 

identificar las variaciones de velocidad asociadas a actividad volcánica más 

fácilmente y, en consecuencia, el monitoreo volcánico mediante interferometría 

de ruido sísmico se vuelve más robusto. 

 

Aunque la interferometría sísmica ya ha sido aplicada en el volcán de Colima para 

medir variaciones de la velocidad sísmica, esta ha consistido en correlacionar 

registros de pares de estaciones (Lesage et al., 2014, 2018). En este trabajo se 

explora el análisis de las variaciones de la velocidad sísmica obtenidas mediante 

la técnica de correlación cruzada monoestación (SC, por sus siglas en inglés). Esta 

técnica consiste en correlacionar registros de diferentes componentes de una 

misma estación (Hobiger et al., 2014). La ventaja de este método frente a la 

correlación de pares de estaciones es que se puede aplicar en aquellos casos en 

los que se cuenta con poca instrumentación (De Plaen et al., 2016), la correlación 

entre pares de estaciones es muy baja (Hobiger et al., 2014; De Plaen et al., 2016) 
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o no se cuente con registros simultáneos en varias estaciones debido a fallos o 

pérdidas de información. 

 

1.1 Objetivos 
 

El objetivo general de este trabajo es caracterizar y eliminar los efectos causados 

por factores ambientales en la variación de la velocidad sísmica bajo el edificio 

del Volcán de Colima. 

 

Los objetivos particulares son: 

 

• Analizar las señales de variación de la velocidad obtenida mediante la 

correlación cruzada monoestación para identificar fuentes volcánicas y no 

volcánicas relacionadas con dichas variaciones. 

• Evaluar la estacionalidad de las señales de variación de la velocidad 

sísmica y su relación con distintos parámetros meteorológicos. 

• Modelar los efectos temporales en las propiedades físicas de la corteza 

causados por los parámetros meteorológicos. 

• Corregir el efecto meteorológico en las señales de variación de la velocidad 

sísmica. 

 

1.2 Hipótesis 
 

Partimos de la premisa de que existen observaciones que muestran que la 

velocidad sísmica en los volcanes varía temporalmente en función de procesos 

geológicos (actividad volcánica y sismicidad) y parámetros meteorológicos 

(precipitación, temperatura, presión atmosférica, etc.). 

 

Se propone que la velocidad sísmica mostrará disminuciones (del rango de 0.1% 

a 0.2%; Brenguier et al., 2011; Lesage et al., 2014) principalmente debido a la 

actividad volcánica y eventos sismotectónicos. También se considera que las 

variaciones de velocidad sísmica mostrarán un comportamiento estacional, 
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descrito por incrementos y disminuciones cíclicos anuales (de amplitudes 

menores al 0.1%; Liu et al., 2020; Rivet et al., 2015). Se espera que la variación 

estacional sea causada principalmente por la infiltración de la precipitación y los 

cambios en el nivel freático. Asimismo, se considera la posibilidad de una 

contribución menor de los efectos termoelásticos, y de presión atmosférica 

estacionales en la variación de la velocidad sísmica. 
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2. MARCO TEÓRICO 

 

2.1 Ondas superficiales y ruido sísmico 
 

La liberación de energía elástica en un medio da lugar a dos tipos de ondas. Por 

un lado, tenemos a las ondas internas que se propagan por el interior del 

volumen, pueden ser volumétricas o de corte y son las más rápidas en viajar. A su 

vez, cerca de la frontera del medio es posible observar ondas superficiales. Estas 

ondas surgen de la interacción de las ondas internas y su amplitud decrece 

exponencialmente con la profundidad (Ewing et al., 1957; Anderson, 1961; Stein y 

Wysession, 2003). 

 

Dado que las ondas superficiales se propagan a través de una superficie que 

puede ser considerada como bidimensional, su energía decae con la distancia 

desde la fuente aproximadamente de manera inversamente lineal r-1 (Stein y 

Wysession, 2003; ver figura 1). 

 

 
Figura 1. Diagrama que ejemplifica la propagación de las ondas superficiales en un 

volumen esférico similar al de la Tierra, las ondas decaen con el inverso de la distancia 
r. La distancia a es el radio terrestre. 
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2.1.1 Ondas de Love  
 

Son las ondas superficiales más rápidas y son causadas por el atrapamiento de 

ondas SH en capas cerca de la superficie. Este tipo de ondas desplazan a las 

partículas del medio en dirección horizontal perpendicular a la dirección de 

propagación.  

 

2.1.2 Ondas de Rayleigh 
 

Son ondas que al propagarse producen un desplazamiento elíptico retrógrado 

en el material. Estas ondas surgen de la combinación de las ondas P y SV. 

 

 
Figura 2. Representación de las ondas superficiales propagándose horizontalmente 

hacia la derecha. Arriba, las ondas de Love perturban el medio en dirección horizontal 
perpendicular a la dirección de propagación. Abajo, las ondas de Rayleigh contienen 
movimiento vertical y radial.  Se puede ver que la amplitud decae con la profundidad. 

Modificado de Shearer (2009). 

 

En medios que presentan heterogeneidades a lo largo de su profundidad tanto 

las ondas de Love como las de Rayleigh son dispersivas, lo que quiere decir que 
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su velocidad no sólo depende de las propiedades mecánicas intrínsecas del 

material, si no de cada frecuencia. Asimismo, la profundidad de penetración de 

las ondas es inversamente proporcional a la frecuencia, es decir, frecuencias bajas 

se propagan a mayores profundidades (Stein y Wysession, 2003). 

 

2.1.3 Ruido sísmico 
 

Además de los sismos tectónicos, en la Tierra hay diversas fuentes denominadas 

“fuentes ambientales” que producen ondas sísmicas continuamente, 

principalmente de tipo superficial. Estas ondas se propagan en todas direcciones 

y son dispersadas por las heterogeneidades terrestres. Las fuentes ambientales 

pueden tener orígenes naturales, por ejemplo, el oleaje, el viento, cambios de 

temperatura o presión de poro, movimiento de árboles, deslizamientos de tierra, 

o tener un origen antrópico (e. g. Larose et al., 2015). Las ondas causadas por 

fuentes ambientales son lo que conocemos como ruido sísmico (Gutenberg, 

1958; Larose et al., 2015). En años recientes, gracias a las nuevas tecnologías de 

almacenamiento y metodologías este ruido ha pasado de ser información sin 

utilidad a una herramienta que nos permite hacer diversos análisis de la corteza 

terrestre. Varias de las aplicaciones de ruido sísmico para investigación se 

encuentran compiladas y descritas en el libro de Nakata et al. (2019). 

 

Un componente importante del ruido sísmico son las vibraciones de los 

denominados microsismos oceánicos que son producto de la interacción del 

oleaje con la superficie terrestre. El espectro de estas vibraciones está 

comprendido principalmente entre la banda de frecuencias de 0.06 a 0.2 Hz, con 

picos notables entre 0.15 y 0.2 Hz (Longuet-Higgins, 1950; Hasselmann, 1963; Lay 

y Wallace, 1995). Las vibraciones producidas por la actividad humana contienen 

principalmente energía en frecuencias por encima de 1 Hz (Gutenberg, 1958). 
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2.2 Interferometría sísmica 
 

La interferometría sísmica es, de manera general, el análisis de la interferencia 

que se puede observar entre dos señales y que es resultado de las variaciones 

laterales y temporales de las características del medio que modifican los tiempos 

de viaje de las ondas (Curtis et al., 2006). La interferometría sísmica nos permite 

conocer las propiedades elásticas de la Tierra a partir de la obtención, bajo ciertas 

condiciones, de las funciones de Green empíricas (FGE) que se aproximan a las 

funciones de Green reales (FG). Las FG en sismología sirven para representar la 

respuesta de un medio elástico a una fuerza puntual instantánea (Wapenaar y 

Fokkema, 2006; Sánchez-Sesma et al., 2018). 

 

La manera principal de realizar este análisis es aplicar una correlación cruzada en 

el par de señales, la cual medirá qué tan similares son dichas señales en función 

de un retardo de tiempo aplicado a una de ellas (Snieder, 2004; Curtis et al., 2006; 

Stehly et al., 2007). 

 

El caso más sencillo de desarrollar matemáticamente es el planteado por 

Wapenaar et al. (2010) con una onda plana horizontal que se propaga sobre el eje 

𝑥 (ver figura 3), esta onda es emitida desde una fuente ubicada en una posición 

𝑥 = 𝑥𝑠 en un tiempo 𝑡 = 0. Supongamos el caso en el que tenemos dos receptores 

𝑥𝑎 y 𝑥𝑏, también ubicados sobre el eje 𝑥 como se muestra en la figura 3a. La onda 

al pasar por el receptor 𝑥𝑎 generará una respuesta que se expresa como 𝐺(𝑥𝑎 , 𝑥𝑠, 𝑡), 

esta es una función de Green, cuya notación expresa que la respuesta se da en el 

receptor 𝑥𝑎, por la perturbación generada en la fuente 𝑥𝑠, en un determinado 

tiempo 𝑡. Gráficamente esto se representa en la figura 3b, en este caso simple la 

respuesta 𝐺(𝑥𝑎 , 𝑥𝑠, 𝑡) es un impulso en el tiempo 𝑡𝑎 = (𝑥𝑎 − 𝑥𝑠)/𝑐 donde 𝑐 es la 

velocidad de propagación de la onda. Haciendo uso de la función delta de Dirac 

𝛿(𝑡), que vale cero para todos los valores excepto cuando está evaluada en 𝑡 = 0, 

podemos expresar la respuesta en el receptor 𝑥𝑎  como 𝐺(𝑥𝑎, 𝑥𝑠, 𝑡) = 𝛿(𝑡 − 𝑡𝑎). De 

igual manera la onda pasará y generará una respuesta en el receptor 𝑥𝑏 como se 

muestra en la figura 3c, similar al análisis realizado para el receptor 𝑥𝑎 podemos 
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concluir que la función de Green para el receptor 𝑥𝑏  es 𝐺(𝑥𝑏 , 𝑥𝑠, 𝑡) =  𝛿(𝑡 − 𝑡𝑏), 

donde en este caso 𝑡𝑏 = (𝑥𝑏 − 𝑥𝑠)/𝑐. 

 

Tanto 𝐺(𝑥𝑎 , 𝑥𝑠, 𝑡) como 𝐺(𝑥𝑏 , 𝑥𝑠, 𝑡) tienen en común la trayectoria entre 𝑥𝑠   y 𝑥𝑎. 

Podemos retirar esta trayectoria aplicando una correlación cruzada a ambas 

señales. La correlación cruzada medirá qué tan similares son dichas señales en 

función de un retardo de tiempo aplicado a una de ellas, como se describe a 

continuación:  

𝑓(𝑡) ⊗ 𝑔(𝑡) = ∫ 𝑓(𝜏)𝑔(𝑡 +  𝜏)𝑑𝜏
∞

−∞

 

Ec. (2.1) 

 

Donde 𝑡 es el tiempo y 𝜏 es el desfase temporal que existe entre las funciones 𝑓(𝑡) 

y 𝑔(𝑡) que en este caso correspondería a los registros sísmicos en. 𝑥𝑎 y 𝑥𝑏. 

Aplicando las respuestas 𝐺(𝑥𝑎 , 𝑥𝑠, 𝑡) y 𝐺(𝑥𝑏 , 𝑥𝑠, 𝑡) en la ecuación 2.1 obtenemos: 

 

𝐺(𝑥𝑏 , 𝑥𝑠, 𝑡)  ⊗ 𝐺(𝑥𝑎 , 𝑥𝑠, 𝑡) =  ∫ 𝐺(𝑥𝑏 , 𝑥𝑠, 𝑡 + 𝜏)𝐺(𝑥𝑎 , 𝑥𝑠, 𝜏)𝑑𝜏 
∞

−∞

 

  

Ec. (2.2) 

 

Sustituyendo las funciones de Green por las respuestas impulsivas en los 

receptores resulta: 

 

∫ 𝛿(𝑡 + 𝜏 − 𝑡𝑏)𝛿(𝜏 − 𝑡𝑎)𝑑𝜏 = 𝛿(𝑡 − 𝑡𝑏 − 𝑡𝑎) = 𝛿 (𝑡 −
(𝑥𝑏 − 𝑥𝑎)

𝑐
) 

∞

−∞

 

  Ec. (2.3) 

 

La ecuación 2.3 muestra cómo al aplicar la correlación obtenemos la respuesta 

que hay entre los receptores. Dado que la onda en este ejemplo arriba primero al 

receptor 𝑥𝑎, el resultado es la respuesta en el receptor 𝑥𝑏 a una perturbación 

como si esta fuera proveniente del punto en donde se ubica el receptor 𝑥𝑎 por lo 
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que obtenemos la función de Green entre estos dos puntos (𝐺(𝑥𝑏 , 𝑥𝑎 , 𝑡), ver figura 

3d), donde el receptor 𝑥𝑎 funge como una pseudo fuente de ondas.  

 

El análisis previamente descrito se puede aplicar a cualquier tipo de señal, no es 

necesario que las respuestas registradas sean impulsivas porque podemos 

convolucionar las funciones de Green con cualquier otra función o sumar el 

conjunto de respuestas que se produzcan a lo largo del tiempo por múltiples 

fuentes. 

 

 

 

Figura 3. Ejemplo de interferometría directa en una dimensión. a) Una onda plana 
viajando a la derecha a lo largo del eje x emitido por la fuente 𝑥𝑠. b) Respuesta del 

receptor 𝑥𝑎 . c) Respuesta del receptor 𝑥𝑏 . d) Correlación cruzada de las respuestas en 𝑥𝑎 
y 𝑥𝑏. (Tomado de Wapenaar et al., 2010). 

 

En la figura 4a) se muestra la correlación cruzada entre un par de receptores 

denominados A y B calculada a partir de todas las respuestas producidas por un 

conjunto de ondas que viajan en dirección al receptor B. La figura 4b) muestra el 

mismo caso, pero para ondas viajando en dirección al receptor A, la función de 

correlación es la misma función que en el caso anterior pero reflejada y 

representada en un tiempo negativo. Esto es válido porque los procesos de 
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transmisión de ondas teóricamente son reversibles en el tiempo, y físicamente 

representan que la dirección de propagación de las ondas es hacia el receptor 

que funge como fuente, en este caso, el receptor A (Snieder, 2004; Wapenaar 

et al., 2010). Finalmente, la figura 4c) muestra el caso en donde las fuentes que 

propagan ondas en todas direcciones están distribuidas homogéneamente en 

azimut alrededor de los receptores. En este caso específico, al aplicar la 

correlación cruzada se obtiene una función simétrica en el tiempo. 

 

 

 

Figura 4. Correlaciones cruzadas entre los receptores A y B. Panel a) Correlación 
cruzada con fuentes que propagan ondas hacia el receptor B. Panel b) Misma 

operación, pero ondas que se propagan hacia el receptor A. Panel c) Correlación 
cruzada para campos con fuentes distribuidas homogéneamente, la propagación de 

ondas se da en ambas direcciones. Modificado de Stehly et al. (2006). 

 

Es importante considerar que la correlación cruzada se aproximará a la función 

de Green si los registros de ruido fueron generados por un campo de ondas 

difuso (Weaver y Lobkis, 2004; Curtis et al., 2006), es decir, un conjunto de ondas 

propagándose en todas direcciones con intensidades promedio similares 

(Sánchez-Sesma et al., 2008). Este campo difuso está presente si: 
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I) La distribución de fuentes de ruido es homogénea en tiempo y espacio 

(Curtis et al., 2006; Hadziioannou et al., 2009), como en el caso de la 

figura 4c). 

II) Los registros de ruido son lo suficientemente largos para contener 

ondas múltiplemente dispersadas (Sánchez-Sesma et al., 2008), ya sea 

por una superficie irregular o por las heterogeneidades de la corteza 

terrestre (Curtis et al., 2006; Stehly et al., 2007). 

 

Las correlaciones cruzadas entre pares de registros de dos estaciones diferentes 

son comúnmente denotadas en la literatura por las siglas CC, del inglés Cross-

correlation. Para calcular las funciones CC es importante considerar la distancia 

entre las estaciones. Si los sensores están muy separados entre sí, las ondas que 

llegan a un receptor pueden atenuarse antes de llegar al otro (Hobiger et al. 2014). 

Cuando esto ocurre, los registros en cada estación están compuestos de ondas 

directas y dispersadas cuyo origen son fuentes sin relación y por lo tanto no 

producen impulsos en la función de correlación (Lin et al., 2008). Este fenómeno 

se conoce como pérdida de coherencia. Si no hay coherencia suficiente la 

correlación cruzada puede no brindar resultados útiles sobre la variación de la 

velocidad sísmica (e. g. Hobiger et al., 2014). 

 

 

2.2.1 Interferometría de coda y método MWCS 
 

La demostración de que las ondas sísmicas en la Tierra experimentan variaciones 

temporales en su velocidad fue presentada por Poupinet et al. (1984) a partir del 

análisis de lo que ellos denominaron “doublets”. Los doublets son pares o grupos 

de registros de eventos sísmicos producidos por fuentes similares en ubicación, 

profundidad y mecanismo focal, pero producidos en diferentes tiempos. Al 

comparar varios de estos registros, los autores observaron que los tiempos de 

arribo de las ondas de cuerpo eran similares para ambos eventos, pero también 

notaron que las formas de onda eran similares incluso en la parte final, conocida 

como coda (Poupinet et al., 1984). La coda está compuesta por el conjunto de 
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ondas que han sido dispersadas por las heterogeneidades de la corteza. Estas 

ondas recorren el medio en distancias y tiempos más largos que las ondas 

directas y, por lo tanto, son más sensibles a los cambios físicos de la corteza 

(Hadziioannou et al., 2009). 

 

La diferencia notable al contrastar los registros es que las fases de la coda de uno 

tenían un desplazamiento relativo al otro que aumentaba al incrementar el 

tiempo (Ver Figura 5). Esta variación de fase, que no venía acompañada de un 

cambio notable en las formas de onda los hizo concluir que el sismo había 

causado cambios físicos en el medio que daban como resultado una variación en 

la velocidad de propagación de las ondas que puede ser medida (Poupinet et al., 

1984; Sens-Schönfelder y Brenguier, 2019). 

 

 

 
Figura 5. Representación esquemática de los registros de coda de un par de sismos 

con características de la fuente similares. Se observa que la forma de onda es similar 
en ambos casos, pero al incrementar el tiempo se nota un aumento en la diferencia en 

los tiempos de arribo de la misma fase en ambos sismogramas (Modificado de Sens-
Schönfelder y Brenguier, 2019). 

 

El tiempo de viaje 𝑡 de las ondas entre el par de estaciones es igual a la distancia 

interestación 𝑑 entre la velocidad de la onda 𝑣: 

 

𝑡 =  𝑑 / 𝑣     Ec. (2.4) 

 

Si las propiedades elásticas del medio cambian e inducen una pequeña variación 

de la velocidad sísmica ∆𝑣, habrá también un cambio en los tiempos de viaje de 
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las ondas, generalmente con un cambio nulo o despreciable en la distancia 𝑑 

entre los receptores: 

 

𝑡 + ∆𝑡 = 𝑑 / (𝑣 + ∆𝑣)      Ec. (2.5) 

 

Igualando las distancias 𝑑 de las Ecs. 2.4 y 2.5 obtenemos: 

 

 𝑣𝑡 = (𝑣 + ∆𝑣)(𝑡 + ∆𝑡)     Ec. (2.6) 

 

0 = 𝑣𝑡 −  𝑣𝑡 +  𝑣∆𝑡 +  𝑡𝛥𝑣 +  𝛥𝑣 𝛥𝑡    Ec. (2.7) 

 

considerando que las variaciones ∆𝑣 y ∆𝑡 son muy pequeñas, podemos despreciar 

su producto. Agrupando términos de la Ec. 2.7 llegamos a la relación que indica 

cómo el cambio de tiempo medido entre las fases del par de registros nos da una 

medida de la variación sísmica de la velocidad: 

 

𝛥𝑡 / 𝑡 =  − 𝛥𝑣 / 𝑣     Ec. (2.8) 

 

La limitación que tiene la interferometría de coda de sismos es que para estimar 

las variaciones de velocidad sísmica se necesitan pares de señales que provengan 

de fuentes similares en mecanismos de ruptura y ubicación. Los sismos, incluso 

cuando tienen cierta aleatoriedad pueden estar agrupados alrededor de 

estructuras, pero no ocurren todo el tiempo ni se pueden predecir, por lo que la 

medición de la variación de la velocidad se da de manera discontinua (Sens-

Schönfelder y Brenguier, 2019). Para lograr medir las variaciones de velocidad de 

manera continua podemos utilizar los registros de ruido sísmico. El ruido sísmico 

por sí solo al estar compuesto de varias fuentes desconocidas no dice mucho 

sobre las variaciones de la velocidad. Si aplicamos la correlación cruzada a las 

señales de ruido proveniente de un campo difuso eliminamos la aleatoriedad de 

las fuentes (Sens-Schönfelder y Brenguier, 2019) ya que, como se vio en el 

apartado anterior, la correlación nos brinda una respuesta del medio estimada 
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como si se produjera por ondas que provienen todas del primer receptor incluido 

en la correlación (Wapenaar et al., 2010). 

 

La interferometría con ruido sísmico consiste en correlacionar ventanas de ruido 

sísmico, generalmente de decenas de minutos, las cuales se apilan en grupos de 

un día para obtener funciones de correlación temporales (de aquí en adelante 

CCFstemp, por las siglas en inglés de Cross-Correlation Functions) y comparar las 

fases de dichas correlaciones temporales contra una función de correlación de 

referencia (CCFref) que representa las condiciones físicas promedio del medio 

(Clarke et al., 2011). Las CCFref se pueden construir a partir de la suma de todas las 

funciones CCFstemp calculadas a lo largo del periodo a estudiar (Sens-Schönfelder 

y Brenguier, 2019). 

 

La comparación entre CCFref y cada CCFtemp, para medir las variaciones de 

velocidad sísmica, se puede realizar con distintos métodos. El más sencillo es el 

método de estiramiento (stretching), en donde uno de los sismogramas se escala 

a lo largo del eje del tiempo utilizando diversos factores porcentuales y se calcula 

la correlación entre las señales, el factor con mayor correlación indica la variación 

de velocidad (Sens-Schönfelder y Wegler, 2006). 

 

Otro de los métodos utilizados es el denominado Análisis Espectral Cruzado en 

Ventanas Móviles (Moving Window Crossed-Spectral Analysis, MWCS por sus 

siglas en inglés) desarrollado por Ratdomopurbo y Poupinet (1995). La versión 

simplificada de esta metodología se presenta gráficamente en la figura 5 y se 

describe a continuación: 

 

Este método consiste en dividir las funciones de correlación a comparar (CCFref 

contra la CCFtemp) en distintas ventanas solapadas (Figura 6a). Para cada ventana 

se calcula el espectro cruzado 𝑋(𝜔) entre las dos funciones:  

 

𝑋(𝜔) = |𝑋(𝜔)|𝑒𝑖𝜙(𝜔) = 𝐹𝑟𝑒𝑓(𝜔) ⋅ 𝐹𝑡𝑒𝑚𝑝
∗ (𝜔)    Ec. (2.9) 
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Donde |𝑋(𝜔)| es la amplitud y 𝜙(𝜔) la fase del espectro cruzado 𝑋(𝜔), 𝐹𝑟𝑒𝑓 y 𝐹𝑡𝑒𝑚𝑝 

son las transformadas de Fourier de las CCFs y cuya variable independiente es 𝜔, 

que es la frecuencia en Hz, y donde el * representa el complejo conjugado de la 

función. 

El desfase 𝛥𝑡 entre las CCFs se obtiene a partir de la fase 𝜙(𝜔) del espectro 

cruzado 𝑋(𝜔) (Figura 6b). Para esto, se calcula una función de coherencia que 

expresa que la similitud entre cada una de las frecuencias que componen a las 

transformadas  𝐹𝑟𝑒𝑓 y 𝐹𝑡𝑒𝑚𝑝 (Figura 6b), la función de coherencia 𝐶(𝜔) se calcula: 

 

𝐶(𝜔) =  
|𝑋(𝜔)|

√|𝐹𝑟𝑒𝑓(𝜔)|2 ∙ |𝐹𝑡𝑒𝑚𝑝(𝜔)|2

 

      

Ec. (2.10) 

 

Considerando únicamente las frecuencias que tienen una coherencia alta 

(cercana a 1) se hace un ajuste de mínimos cuadrados usando los valores de las 

fases 𝜙(𝜔) correspondientes a cada frecuencia. La pendiente de la recta que 

mejor se ajusta será el cambio 𝛥𝑡 medido entre las funciones de correlación 

comparadas (Figura 6c). 

 

El proceso de calcular el espectro cruzado, la coherencia y el cambio 𝛥𝑡 se repite 

para cada ventana en las que se dividieron las funciones de correlación. El valor 

de 𝛥𝑡 se asocia al tiempo central de la ventana en donde fue medida y 

nuevamente, se hace un ajuste de mínimos cuadrados que devuelve una recta 

cuya pendiente representa el cambio 𝛥𝑡/𝑡 entre las funciones de correlación 

comparadas (Figura 6d). Este valor 𝛥𝑡/𝑡 permite estimar la variación de velocidad 

de viaje de las ondas 𝛥𝑣/𝑣 con la relación expresada en la Ec. 2.8. 

 

La metodología antes descrita se repite para comparar cada CCFtemp contra la 

CCFref y al final se obtiene una serie de tiempo de la variación de la velocidad 

sísmica, en adelante denominada como dv/v (Figura 6e). 



 

 

28 
 

 
Figura 6. Diagrama simplificado de la metodología Moving Window Crossed-Spectral 

Analysis de Ratdomopurbo y Poupinet (1995) para obtener una serie temporal de 
variaciones de velocidad sísmica a partir de correlaciones de registros. 
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Aunque el método MWCS brinda estimaciones de dv/v menos estables que el 

método de estiramiento (Hutapea et al., 2020; Feng et al., 2021) tiene la ventaja 

de no ser tan sensible a variaciones del contenido espectral del ruido sísmico. Por  

lo tanto, el método MWCS es menos propenso, que el método de estiramiento, a 

estimar variaciones dv/v aparentes no relacionadas con cambios físicos en el 

medio (Zhan et al., 2013). Además, a diferencia del método de estiramiento, el 

método MWCS no considera un escalamiento lineal de las CCFs. Esto hace que 

el método MWCS tenga mayor resolución para comparar las codas de las CCFs y 

pueda detectar cambios heterogéneos como los que presenta la corteza 

terrestre (Hadziioannou et al., 2009). 

 

2.2.2 Interferometría monoestación 
 

En ambientes volcánicos puede ser difícil aplicar la correlación en varios pares de 

estaciones. Por un lado, algunos volcanes tienen poca instrumentación, mientras 

que, en otros casos, la actividad volcánica desconecta o destruye las estaciones, 

causando que no haya registros continuos de ruido sísmico registrados en varias 

estaciones de manera simultánea. 

 

Con el fin de superar estas restricciones, diversos trabajos en volcanes han 

aplicado la interferometría en registros de una misma estación (Sens-

Schönfelder y Wegler, 2006; De Plaen et al., 2016; Feng et al., 2021). Dado que la 

mayoría de los sismómetros cuentan con tres componentes ortogonales, 

podemos construir diferentes funciones de correlación entre estos registros. Las 

correlaciones realizadas sobre las señales registradas en dos diferentes 

componentes de una estación (Figura 7b) dan lugar a una función denominada 

correlación cruzada monoestación (en adelante SC, por las siglas en inglés de 

Single-station Cross-component). En el caso de la correlación aplicada sobre 

registros iguales, es decir, una componente de la estación correlacionada consigo 

misma, se obtiene una función de autocorrelación (en adelante AC, Figura 7c).  
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A diferencia de las funciones de correlación obtenidas entre pares de estaciones 

(CC), las señales SC y AC solo contienen información de ondas dispersadas, no de 

ondas directas (Hobiger et al., 2014; Yates, 2018). Los trabajos de De Plaen et al. 

(2016) y Donaldson et al. (2019) concluyen que las funciones SC son, por lo general, 

más estables que las señales AC porque presentan una menor variabilidad. Por 

otro lado, Hobiger et al. (2014) mencionan que las funciones SC brindan mejores 

resultados que las funciones CC para frecuencias superiores a los 0.5 Hz, debido 

a que son menos susceptibles a la atenuación de las ondas de alta frecuencia y 

presentan menor pérdida de coherencia. Finalmente, Cubuk-Sabuncu et al. 

(2021) concluyen que la técnica SC es capaz de detectar los cambios asociados a 

actividad magmática de mejor manera que la técnica CC. 

 

 

 

 

 

Figura 7. a) Esquema que muestra las combinaciones de registros entre dos diferentes 
receptores (triángulos amarillos) sobre los cuales se puede obtener una correlación 

cruzada (CC). b) y c) Esquemas similares que explican qué registros se correlacionan 
para obtener correlaciones monoestación (SC) y autocorrelaciones (AC) 

respectivamente. 
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2.3 Interferometría sísmica aplicada al monitoreo volcánico 
 

Varios autores han aplicado la interferometría sísmica para observar y registrar 

cambios temporales de la velocidad de las ondas sísmicas, esto con el fin de usar 

estas variaciones como precursores eruptivos en protocolos de monitoreo de 

volcanes. Los primeros trabajos fueron aplicados en el volcán Merapi en 

Indonesia. Ratdomopurbo y Poupinet (1995) observaron un aumento temporal 

de la velocidad en la zona cercana a la cámara magmática que relacionaron con 

inyecciones de fluidos magmáticos provenientes de la corteza inferior. En este 

mismo volcán, Sens-Schönfelder y Wegler (2006) notaron que las variaciones de 

velocidad eran periódicas y están influenciadas por variables meteorológicas, 

como la lluvia o la temperatura, por lo que concluyen que es necesario corregir 

estos efectos al realizar una interferometría sísmica. 

 

Años más tarde, diversos trabajos como los realizados por Rivet et al. (2015) y De 

Plaen et al. (2016) en el volcán Piton de la Fournaise de la Isla Reunión muestran 

como la disminución de la velocidad sísmica en el volcán se puede asociar a la 

interacción entre el magma y el edificio volcánico. Ambos trabajos destacan 

nuevamente el impacto que los fenómenos meteorológicos y la sismicidad local 

pueden tener en esta disminución de la velocidad.  

 

De acuerdo con Brenguier et al. (2008), las variaciones de la velocidad de onda 

de corte (β) están relacionadas con perturbaciones de la porosidad y el volumen 

ante la presurización de la corteza por procesos volcánicos. En la literatura se 

pueden encontrar tanto trabajos en donde los autores observan decrementos en 

la velocidad sísmica antes de una erupción (Brenguier et al., 2008; Rivet et al., 

2015; De Plaen et al., 2016) como artículos en donde se observan incrementos en 

la velocidad previos a la actividad volcánica (Budi-Santoso y Lesage, 2016; 

Donaldson et al., 2017),  incluso un comportamiento mixto dependiendo de la 

región del volcán analizada (Anggono et al., 2012). 
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Se ha propuesto que la profundidad de la cámara magmática determina cuáles 

áreas del volcán experimentan un régimen extensivo o compresivo ante la 

presurización y deflación. Donde existe extensión, las grietas y los poros se abren, 

disminuyendo el contacto intergranular y la velocidad sísmica disminuye. El 

efecto contrario pasa en las zonas comprimidas (Donaldson et al., 2017). Por lo 

tanto, el aumento o disminución de la velocidad medidas dependen de la 

trayectoria bajo el volcán que recorren las ondas. A su vez, las trayectorias 

observadas dependen de la ubicación de los receptores, así como de la 

penetración de las ondas estudiadas (Anggono et al., 2012; Donaldson et al., 2017). 

 

En el caso del volcán de Colima, Lesage et al. (2014) realizaron interferometría 

sísmica en pares de estaciones en registros de 16 años (1998 - 2014). Observaron 

disminuciones de la velocidad mayores al 0.1% asociadas principalmente a 

actividad sísmica regional. No encontraron una relación clara entre la actividad 

volcánica y la variación de velocidad sísmica. Esta última observación se presenta 

nuevamente en el trabajo de Lesage et al. (2018). Aplicando también 

interferometría sísmica en pares de estaciones en un periodo de tiempo posterior 

(2013 – 2017), los autores no notaron claras variaciones precursoras a la actividad 

volcánica. Concluyen que esto puede deberse a que el sistema volcánico en este 

estratovolcán es de tipo abierto y puede presentar erupciones sin presurización 

y deformación previa (Chaussard et al., 2013). Asimismo, indican que las 

variaciones de velocidad causadas por actividad volcánica por lo general son 

menores al 0.1% (Brenguier et al., 2011; Donaldson et al., 2017) y por lo tanto 

pueden estar enmascaradas por variaciones asociadas a fuentes no volcánicas, 

así como por la ventana de tiempo considerada para construir las funciones de 

correlación (Lesage et al., 2018). 

 

  

2.4 Efecto meteorológico en la velocidad sísmica  
 

La interpretación de las señales dv/v no siempre es sencilla. Además de los 

procesos dentro de la corteza (actividad tectónica y volcánica), hay factores 
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ambientales externos que pueden afectar a las señales dv/v de manera 

simultánea (Wang et al., 2017; Feng et al., 2021). La mayoría de estos factores 

ambientales externos se relacionan con parámetros climatológicos, los cuales 

impactan de manera diferente a la señal dv/v en distintas partes del mundo (Liu 

et al., 2020). El monitoreo, modelado y la corrección de variaciones de velocidad 

asociadas a factores meteorológicos permite entender mejor el efecto 

volcanotectónico en las señales dv/v (Feng et al., 2021), incluso aumenta la 

posibilidad de detectar precursores de erupciones volcánicas (Rivet et al., 2015). 

 

A continuación, se presenta una síntesis de la relación que hay entre distintos 

parámetros meteorológicos y las series temporales dv/v. Dichas relaciones han 

sido analizadas en la literatura tanto de manera teórica como empírica. 

 

2.4.1 Efecto poroelástico originado por la lluvia 
 

Las rocas de la corteza terrestre contienen en su interior poros y grietas saturados 

por uno o varios fluidos, ya sea aire, agua, petróleo, entre otros (Figura 8a). Dado 

que la respuesta hidrológica y mecánica de las rocas está totalmente acoplada, 

uno de los efectos observados es que la presión de los fluidos en la estructura 

porosa tiene la capacidad de inducir deformación elástica en las rocas 

(Zimmerman, 2000). Las variaciones de la velocidad sísmica son sensibles a 

cambios en la presión de poro y a la deformación de las rocas, incluso aunque 

estos cambios sean sutiles (Doetsch et al., 2018). Existen varios trabajos que han 

observado la relación entre los ciclos de lluvia y con la variación de la velocidad 

sísmica. Estos trabajos se han realizado desde áreas regionales (Wang et al., 2017; 

Andajani et al., 2020; Feng et al., 2021; Clements y Denolle, 2023), hasta en zonas 

menos extensas, incluyendo ambientes volcánicos (Sens-Schönfelder y Wegler, 

2006; Rivet et al., 2015; Donaldson et al., 2019; Farquharson y Amelung, 2020) y no 

volcánicos (Meier et al., 2010; Lecocq et al., 2017; Clements y Denolle, 2018). 

 

De acuerdo con Roeloffs (1988) y Talwani et al. (2007), la acumulación e infiltración 

de agua debido a la precipitación o a la captación en un reservorio induce 
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cambios en el estado de esfuerzos bajo la superficie. Estos cambios se clasifican 

en dos tipos, cada uno ocasionado por mecanismos diferentes con duraciones 

distintas:  

 

I) Aumento de esfuerzos compresionales: producida por fluctuaciones 

del nivel freático. Para que este nivel varíe, la precipitación tiene que 

haberse percolado previamente por la zona vadosa (no saturada) de la 

subsuperficie y alcanzar el nivel freático produciendo su recarga 

(Freeze y Cherry, 1979; Figura 8b).  

II) Variación de la presión de poro: producida por la difusión de los 

cambios presión hidráulica a lo largo de la red de poros de las rocas. 

Esta respuesta se da posterior al aumento de esfuerzos compresionales 

y produce cambios físicos a profundidades mayores (Roeloffs, 1988; 

Talwani et al., 2007; Figura 8c). 

 

La respuesta del medio asociada a la recarga hídrica (respuesta I) incrementa los 

esfuerzos compresionales en la dirección vertical y puede producir un aumento 

en la velocidad sísmica (Fokker et al., 2021), aunque también produce un 

aumento en la presión de poro que tiene el efecto contrario (Andajani et al., 2020). 

Por otro lado, la difusión (respuesta II) incrementa sustancialmente la presión de 

poro dentro de las rocas (Figura 8d). Esta presión de poro reduce el esfuerzo 

efectivo que la corteza experimenta, los módulos elásticos disminuyen debido a 

la apertura de microgrietas y entonces la velocidad sísmica disminuye (Doetsch 

et al., 2018; Fokker et al., 2021). 

 

Considerando que la velocidad de las ondas de corte en un material es: 

 

𝛽 = √
𝜇

𝜌
      Ec. (2.11) 
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donde 𝜇 es el módulo de corte de las rocas y 𝜌 es la densidad del material. La 

variación de velocidad 𝑑𝛽

𝛽
 debida los cambios de presión de poro por encima de 

los 500 m de profundidad es: 

 

 

(
𝑑𝛽

𝛽
)

𝑆𝐻

𝐻𝑜𝑟𝑖𝑧𝑜𝑛𝑡𝑎𝑙

 = −
𝜇′𝑢0

2𝜇
 

Ec. (2.12) 

(
𝑑𝛽

𝛽
)

𝑆𝑉

𝐻𝑜𝑟𝑖𝑧𝑜𝑛𝑡𝑎𝑙

 = −
𝜇′𝑢0

2𝜇
−

𝜇′ + 1

4𝜇
𝑇33

0  

Ec. (2.13) 

(
𝑑𝛽

𝛽
)

𝑉𝑒𝑟𝑡𝑖𝑐𝑎𝑙

 = −
𝜇′𝑢0

2𝜇
−

𝜇′ − 1

4𝜇
𝑇33

0  

Ec. (2.14) 
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Figura 8. a) Perfil cortical que consiste en una cobertura y un basamento, ambos con 
poros y fracturas que alojan fluidos. La zona saturada se refiere a una repleción de los 

poros total de agua, la zona vadosa es aquella donde no hay saturación hídrica. b) 
Proceso de infiltración y recarga que cambia la presión de poro y la carga vertical de la 

columna de agua. c) Proceso de difusión de presión de poro en profundidad. d) 
Cambio de la presión de poro en el tiempo asociado a los procesos ilustrados en b) y c) 
después de la infiltración de la lluvia. De acuerdo con Fokker et al. 2021 estos cambios 

de presión sólo se dan hasta cientos de metros de profundidad. Modificado de 
Andajani et al. (2020). 

 

Donde 𝜇′ es la derivada parcial de 𝜇 en función de la presión, 𝑢0(𝑧, 𝑡) es la presión 

de poro a una determinada profundidad y tiempo; y 𝑇33
0 (𝑡) los cambios en el 

esfuerzo vertical por variaciones del nivel freático. 

 

Dado que el efecto de 𝑇33
0  en la velocidad es de un orden dos veces menor al 

producido por 𝑢0 (Fokker et al., 2021), las ecuaciones 2.12-2.14 se reducen a: 
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(
𝑑𝛽

𝛽
)  ≈ −

𝜇′𝑢0

2𝜇
 

Ec. (2.15) 

 

La presión de poro puede ser medida directamente con ayuda de piezómetros 

enterrados a diferentes profundidades. Además de esta opción, existen diversos 

modelos que pueden ser usados para calcular la variación de la presión de poro 

a partir de los registros de precipitación. Esta metodología se puede aplicar en 

los casos en los que no se cuenta con equipos para medición directa, además, 

devuelve estimaciones que se ajustan bien a los valores reales medidos en 

piezómetros (Farquharson y Amelung, 2020). 

 

El modelo propuesto por Roeloffs (1988) para estimar la presión de poro 𝑃 a una 

profundidad 𝑟 y en un tiempo 𝑡 es: 

𝑃(𝑟, 𝑡) = 𝛼𝑝0𝑒𝑟𝑓 (
𝑟

4𝑐𝑡1/2) + 𝑝0𝑒𝑟𝑓𝑐 (
𝑟

4𝑐𝑡1/2)    Ec. (2.16) 

 

Donde 𝑝(0, 𝑡) = 𝑝0, 𝑝0 = 0 para 𝑡 < 0 y 𝑝0 = 1 para 𝑡 > 0; erf es la función de error 

gaussiano y 𝑒𝑟𝑓𝑐 = 1 − 𝑒𝑟𝑓; 𝑐 es la difusividad hidráulica que mide la rapidez con 

la que se transmiten los cambios de presión en el medio poroso y 𝛼 =

𝐵(1 + 𝜈𝑢)/3(1 − 𝜈𝑢), una constante dependiente del coeficiente de Skempton 𝐵 y 

de la relación de Poisson no drenada. En la ecuación 2.16 podemos ver que el 

proceso de carga (I) se expresa en el primer sumando, y el proceso lento de 

difusión (II) se modela con el segundo término. 

Dado que las cargas de agua causadas por la lluvia no son constantes en el 

tiempo, podemos tomar la ecuación 2.16 y aplicar el principio de superposición 

para deducir la presión de poro en función de la variación temporal de dichas 

cargas (Talwani et al., 2007): 

 

𝑃𝑖(𝑟,𝑡) = ∑ 𝛼𝛿𝑝𝑖𝑒𝑟𝑓 (
𝑟

4𝑐(𝑛−𝑖)𝛿𝑡1/2) + 𝛿𝑝𝑖𝑒𝑟𝑓𝑐 (
𝑟

4𝑐(𝑛−𝑖)𝛿𝑡1/2)𝑛
𝑖=1   (Ec. 2.17) 
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donde 𝑛 es el número de incrementos de tiempo 𝛿𝑡 desde el inicio de una serie 

de tiempo y un 𝑡 determinado y 𝛿𝑝𝑖 es la variación de carga hidráulica medida en 

el mismo tiempo 𝑡. 

 

En la literatura, la profundidad a la cual se modelan las presiones de poro es muy 

variable y por lo general se ubica entre 1 y 8 km (Andajani et al., 2020; Feng et al., 

2021; Rivet et al., 2015; Roeloffs, 1988), sin embargo, Fokker et al. (2021) discuten 

que la mayoría de los cambios de presión inducidos por infiltración de la lluvia 

ocurren por encima de los 200 m de profundidad. 

 

2.4.2 Efecto termoelástico 
 

Al igual que con los efectos hídricos, diversos trabajos han abordado cómo la 

velocidad sísmica en el subsuelo puede verse afectada por oscilaciones de la 

temperatura atmosférica (Meier et al., 2010; Hillers y Ben-Zion, 2011; Richter et al., 

2014; Hillers et al., 2015; Clements y Denolle, 2018, 2023). La temperatura 

atmosférica transmite energía a la superficie terrestre y esto induce cambios en 

el estado de esfuerzos de la corteza (Figura 8). Existen varios modelos que 

desarrollan matemáticamente el acoplamiento entre la corteza y la temperatura 

del aire (Ben-Zion y Leary, 1986; Berger, 1975; Tsai, 2011). 

 

El modelo de Ben-Zion y Leary (1986) considera una capa no consolidada e 

incompetente sobre un semiespacio elástico. La superficie de la capa no 

consolidada está expuesta a un campo térmico 𝑇  (Figura 9) que se puede 

expresar como una onda estacionaria: 

𝑇 (𝑥, 𝑦 = 0, 𝑡) =  ∑ 𝑇𝜔 𝑐𝑜𝑠 (𝑘𝑥) 𝑒𝑖(𝜔𝑡−𝜙)

𝜔

 

(Ec. 2.18) 

donde 𝜔 es la frecuencia angular, 𝑇𝜔 es una descomposición del espectro 

temporal en series seno y coseno 𝑇𝜔 = √𝐴𝜔
2 +  𝐵𝜔

2 , 𝜙 es la fase dada por 𝜙 =

𝑎𝑟𝑐𝑡𝑎𝑛 (𝐴𝜔/𝐵𝜔) y 𝑘 es el número de onda del campo térmico y está asociado con 

la topografía de la superficie (Ben-Zion y Leary, 1986; Prawirodirdjo et al., 2006). 
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Figura 9. Estructura del modelo de Ben-Zion y Leary (1986) compuesto por una capa 

superficial no consolidada que cubre a un semiespacio elástico. Los esfuerzos 
termoelásticos se dan a partir de la transferencia de energía entre el campo térmico T 

y la superficie. Modificado de Ben-Zion y Leary (1986). 

 

 

Los esfuerzos termoelásticos en profundidad se pueden modelar como la 

superposición de dos efectos (Ben-Zion y Leary, 1986): 

 

I) Deformación asociada a variaciones de temperatura (deformación 

volumétrica). Este efecto se observa principalmente en las partes más 

someras, dentro del límite conocido como límite térmico. 

II) Tracción debido a la deformación térmica inducida en las capas más 

someras. Se transmite si las capas están elásticamente acopladas y su 

la profundidad de su impacto es de tamaño similar al que presenta el 

campo térmico 𝑻. 

 

La solución que explica la conducción térmica a la superficie a partir del campo 

descrito la ecuación 2.18 es: 

 

𝑇 (𝑥, 𝑦, 𝑡) =  ∑ 𝑇𝜔 𝑐𝑜𝑠 (𝑘𝑥) 𝑒−𝛾𝑦𝑒𝑖(𝜔𝑡− 𝜙)

𝜔
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(Ec. 2.19) 

Con 𝛾 = [1 +
𝑖𝜔

𝜅𝑘2]
1/2

, 𝑅𝑒(𝛾) >  0, donde 𝜅 es la difusividad térmica de las rocas, que 

por lo general es del orden de 8.64*10-2 m2/día (Clark, 1966). 

 

La conducción térmica descrita con la ecuación 2.19 producirá deformaciones en 

un plano horizontal 𝜖𝑥𝑥 descritas matemáticamente como (Berger, 1975); 

  

𝑒𝑥𝑥 =  ∑ (
1 + 𝜈

1 − 𝜈
) (

𝑘

𝛾 + 𝑘
) ∗ {[2(1 − 𝜈] +

𝑘

𝛾 − 𝑘
− 𝑘𝑦] 𝑒−𝑘𝑦 −

𝑘

𝛾 − 𝑘 
𝑒𝛾𝑦}

𝜔

∗ [𝛼𝑇𝜔 𝑐𝑜𝑠 (𝑘𝑥) 𝑒𝑖(𝜔𝑡−𝜙)] 

 

(Ec. 2.20) 

 

Donde 𝜈 es el coeficiente de Poisson y 𝛼 el coeficiente de expansión térmica lineal. 

 

A mayor temperatura se espera que el material se dilate, los esfuerzos 

compresivos (negativos) serán mayores y se observará un incremento de la 

velocidad sísmica. Richter et al. (2014) aproximan que el cambio de velocidad en 

función de la variación de esfuerzo compresivo y de las propiedades mecánicas 

de los materiales puede ser estimada como: 

 

𝑑𝑣/𝑣 =  𝑏
𝜕𝜇

𝜕𝜎𝑐

(1 − 𝜈)𝛥𝜎𝑐

𝐸
 

(Ec. 2.18) 

Donde 𝜎𝑐 es el esfuerzo compresivo, 𝜇 es el módulo de corte y 𝑏 es una constante 

que para la propagación de ondas de corte se define en función del coeficiente 

de Poisson como 𝑏 =
(1+𝜈)

(1−𝜈)
. 

 

De acuerdo con Ben-Zion y Leary (1986) si el medio subsuperficial está 

elásticamente acoplado, las deformaciones termoelásticas generadas por el 

campo de temperatura pueden propagarse en profundidad a través de 
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tracciones en las interfaces de contacto entre capas. La profundidad de 

penetración es del mismo orden que la longitud de onda del campo térmico 𝑻. 

Dicha longitud de onda está determinada por la topografía. Meier et al. (2010) 

proponen en sus estimaciones que las deformaciones que inducen cambios de 

velocidad pueden llegar a penetrar a profundidades entre 15 y 22 km. 

 

2.4.3 Presión atmosférica 
 

La presión atmosférica puede causar variaciones en la velocidad sísmica al 

modificar el nivel freático y la presión de poro (Kramer et al., 2023), la densidad y 

apertura de microgrietas (Silver et al., 2007; Donaldson et al., 2019). Gradon et al. 

(2021) observaron que la presión y la velocidad se correlacionan de manera 

positiva, mientras que Silver et al. (2007) discuten que esta relación puede ser 

positiva o negativa dependiendo de la distancia entre los receptores sísmicos.   

 

La respuesta elástica del medio a la presión barométrica es casi instantánea 

(Hillers et al., 2015; Wang et al., 2020) y, de acuerdo con Gradon et al. (2021), la 

sensibilidad de la velocidad sísmica a los esfuerzos producidos por los cambios 

de presión atmosférica es del orden de 10-7 Pa-1. 

 

La profundidad máxima a la cuál la presión atmosférica impacta en las 

velocidades sísmicas no está descrita en la literatura. Considerando que los 

experimentos de  Gradon et al. (2021) estuvieron limitados a profundidades de 

300 m y que el principal mecanismo por el cual la presión atmosférica modifica 

la velocidad sísmica es a través de la variación del nivel freático (Kramer et al., 

2023), podemos asumir que la presión atmosférica afecta el medio a 

profundidades similares a las afectadas por la infiltración de la lluvia (200 m). 
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3. ZONA DE ESTUDIO 

 

3.1 Contexto geográfico, geológico y tectónico del Volcán de Colima 
 

El volcán de Colima es un estratovolcán de composición andesítica con una 

altura aproximada de 3860 m.s.n.m. Está ubicado en el límite estatal Jalisco-

Colima en el sector centro-oeste de México, forma parte de la Faja Volcánica 

Transmexicana (FVTM) (Saucedo et al., 2010) y es la estructura volcánica más 

joven y la única activa actualmente del Complejo Volcánico de Colima (CVC), el 

cual también está compuesto por los volcanes Cántaro y Nevado de Colima, 

considerados inactivos (Escudero y Bandy, 2017). 

El vulcanismo dentro del CVC se asocia a la subducción de las placas de Rivera y 

Cocos debajo de la placa de Norteamérica (Demant, 1979; Nixon, 1982; Bandy 

et al., 2005), dicha subducción origina la Trinchera Mesoamericana 

(comúnmente referida como MAT, por sus siglas en inglés). La dinámica de esta 

subducción induce una deformación sobre el continente y da lugar a una unión 

triple de rifts, el de Chapala-Tula (CTR), Tepic-Zacoalco (TZR) y el rift de Colima 

(CR), dentro del cual se ubica el CVC (Escudero y Bandy, 2017; ver Figura 10).  

El CVC se encuentra sobre un basamento caracterizado por secuencias de 

depósitos volcanoclásticos que datan del Cretácico inferior al Terciario temprano, 

y por rocas sedimentarias marinas del Cretácico medio, con alto grado de 

plegamiento y fallamiento (Rodríguez-Elizarrarás, 1995; Roverato, 2012). Dichas 

rocas marinas son intrusionadas por batolitos graníticos y granodioriticos 

también de edades Cretácicas. Sobre este basamento se encuentran los 

depósitos lacustres, aluviales, coluviales y rocas volcánicas que rellenan el rift de 

Colima (Norini et al., 2010). El CVC se conforma por depósitos intercalados de 

lavas, avalanchas de escombros, secuencias piroclásticas y de caída y depósitos 

de lahares (Saucedo et al., 2010). 
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3.2 Sistema magmático 
 

Algunos de los trabajos que se han realizado en este volcán se han enfocado en 

conocer la estructura de la cámara magmática debajo del edificio, así como los 

conductos que la conectan con la superficie. La mayor parte de estos trabajos 

utilizan las señales de ruido sísmico como método indirecto para obtener las 

funciones de Green empíricas y conocer las velocidades de las ondas sísmicas en 

el interior del volcán. 

 

 
Figura 10. Contexto geográfico y tectónico del volcán de Colima dentro del Complejo 

Volcánico de Colima (Tomado de Saucedo et al., 2010). El volcán de Colima (denotado 
con el número 3) se encuentra en el graben central homónimo. 

 

Reyes Alfaro (2010) estimó a partir de funciones de receptor que la profundidad 

de la discontinuidad de Moho en la región bajo el volcán de Colima es entre 31.73 

y 37.29 km. Spica et al. (2017) realizaron una tomografía bajo el volcán de Colima 

utilizando el ruido sísmico ambiental. Este análisis utilizó datos de las redes 
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temporales MARS (Mapping the Rivera Subduction Zone) y CODEX (Colima 

Volcano Deep Seismic Experiment) y de algunas estaciones del Servicio 

Sismológico Nacional (SSN). A partir de las ondas de Rayleigh y Love generaron 

mapas de velocidad en 2 dimensiones para finalmente, extrapolar esos modelos 

y obtener un modelo 3D del sistema magmático. Con esta técnica los autores 

pudieron mapear una cámara magmática elíptica bien definida a una 

profundidad aproximada de 15 km. 

 

Otro de los trabajos con los que se cuenta es el publicado por Escudero y Bandy 

(2017) quienes mapearon el CVC con registros de las estaciones pertenecientes a 

los proyectos MARS y CODEX. En este artículo los autores analizan la correlación 

cruzada en la componente vertical de ruido sísmico ambiental para obtener las 

funciones de Green. 

 

Por su parte, Sychev et al. (2019) realizaron también una tomografía del volcán 

usando datos de los proyectos MARS y CODEX. En su caso analizaron las 

velocidades de ondas P y S, su cociente entre ellas (𝑉𝑝/𝑉𝑠) y la atenuación de la 

onda S para obtener modelos aproximados de la estructura interna del volcán. 

Los autores detectaron una zona de baja velocidad al sur del volcán que 

interpretan como una cámara magmática somera cuya profundidad máxima 

está a aproximadamente 10 km.   

 

El modelo de Sychev et al. (2019, Figura 11) sugiere que el conducto principal está 

asociado a una zona debilitada, producto de una falla tectónica regional 

denominada Tamazula (Garduño-Monroy et al., 1998), la cual tiene un rumbo NE-

SO y cruza el CVC. Los autores indican que esta falla es el límite superior del 

conducto principal hasta la zona en donde la corteza cambia de una composición 

máfica a una composición más silícica y hacia arriba el magma se aloja en una 

cámara magmática somera. Aunque la Falla de Tamazula ha sido reconocida en 

otros trabajos (Pacheco et al., 2003; Escudero y Bandy, 2017), Norini et al. (2010) 

proponen que esta falla no es tan profunda y que su origen es la extensión 
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gravitacional hacia el sur que el volcán experimenta debido a la carga del propio 

material volcánico que descansa sobre una secuencia lacustre y aluvial suave. 

 
Figura 11. Modelo del sistema magmático del Volcán de Colima propuesto por Sychev 

et al. (2019). Los colores del fondo corresponden a uno de los modelos Vp/Vs donde 
cocientes mayores (zonas rojas) indican regiones de baja velocidad. Se muestra la falla 

Tamazula (TF) como límite de la parte inferior del conducto volcánico. 

 

La parte más somera del sistema magmático del VdC fue mapeada por De Plaen 

et al. (2022) utilizando curvas de dispersión de ondas superficiales calculadas a 

partir de registros de ruido sísmico. Al igual que en el trabajo de Spica et al. (2017), 

encontraron zonas de baja velocidad sísmica adyacentes a la falla de Tamazula, 

notablemente visibles en el suroeste del volcán (Figura 12). Estas zonas de baja 

velocidad se encuentran por encima de los 4 km de profundidad con respecto al 

nivel del mar y coinciden con regiones en donde se observa anisotropía negativa. 

Dicha anisotropía se puede asociar a la predominancia de estructuras verticales 

que pueden favorecer el flujo de magma y fluidos hidrotermales en esa dirección 

(De Plaen et al., 2022). 
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Figura 12. Velocidad absoluta de las ondas de corte en el volcán de Colima a diferentes 
profundidades: 1 sobre el nivel del mar, al nivel del mar y 4 km bajo el nivel del mar. Los 

puntos negros representan la proyección de los hipocentros de eventos 
volcanotectónicos ocurridos entre 2019 y 2021. Las líneas rojas corresponden al sistema 

de fallas Tamazula. Tomado de De Plaen et al. (2022). 

 

 

3.3 Actividad eruptiva e instrumentación  
 

Se tiene constancia que desde épocas prehispánicas el VdC ha presentado una 

significativa actividad eruptiva (González et al., 2002), siendo principalmente 

explosiva de tipo vulcaniana, aunque algunos eventos han sido plinianos 

(Saucedo et al., 2010). El volcán también ha registrado actividad efusiva, así como 

corrientes piroclásticas de densidad, producto de la formación y colapso de 

domos (Reyes-Dávila et al., 2016). 

 

Uno de los últimos eventos volcánicos importantes fueron las corrientes 

piroclásticas de densidad generadas por la formación y colapso de un domo en 

la parte alta del edificio en julio del 2015. Estas corrientes fueron precedidas por 

una serie de explosiones vulcanianas y actividad efusiva mantenida durante los 

años 2013, 2014 y principios del 2015 (Arámbula-Mendoza et al., 2018; Reyes-Dávila 

et al., 2016). La alta actividad volcánica continuó en los meses posteriores hasta el 

2017, año en el que se presentaron las últimas explosiones para finalmente dar 

paso a una etapa de desgasificación pasiva (CUEIV, 2022). 

 

La tabla 1. muestra un listado de las erupciones vulcanianas descritas por 

Arámbula-Mendoza et al. (2018), Reyes-Dávila et al. (2016) y Zobin et al. (2015), así 

como periodos de actividad efusiva y crecimiento de domos determinados a 
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partir de las descripciones de Zobin y Tellez (2019) y los registros de caídas de 

rocas y corrientes piroclásticas de densidad reportadas por Arámbula-Mendoza 

et al. (2018). 

 

Actualmente el VdC es monitoreado por el Centro Universitario de Estudios 

Vulcanológicos de la Universidad de Colima en conjunto con el Centro de 

Geociencias (CGEO), Juriquilla, Querétaro y Protección Civil del estado de Jalisco 

(PCJ). Para el monitoreo sísmico cuentan con la Red Sísmica Telemétrica del 

Estado de Colima (RESCO). Dicha red está conformada por 10 estaciones de 

banda ancha y 4 estaciones de periodo corto (CUEIV, 2022). 

 

Adicionalmente, el VdC es monitoreado con sensores acústicos, inclinómetros 

electrónicos, distanciómetros, GPS, cámaras de luz visible e infrarroja. Estos 

equipos en conjunto ayudan a observar y caracterizar de mejor manera las 

fuentes de actividad asociada al volcán, entre las que se incluyen explosiones, 

actividad efusiva, desgasificaciones y lahares (CUEIV, 2022). 

 

En cuanto a parámetros meteorológicos, cerca del volcán se encuentra la 

estación automática “Nevado de Colima”, es operada por CONAGUA desde 

diciembre del 2012 y toma medidas a una tasa de 10 minutos de variables como 

precipitación, temperatura del aire y del subsuelo, presión atmosférica, velocidad 

del viento, entre otras (CONAGUA, 2020). 
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Tabla 1. Listado sintetizado de actividad volcánica efusiva (EFU) y explosiva (EXP) 

registrada en el volcán de Colima entre 2013 y 2017. 

Evento 
Fecha de 

ocurrencia 
Tipo de evento Descripción 

1EXP** 06/Ene/2013 
Explosión vulcaniana y 
corriente piroclástica 

(PDC) 

Columna de ceniza de 3 km de 
altura. Flujo del PDC con avance de 

2.4 km hacia el oeste del cráter 

2EXP** 11/Ene/2013 Explosión vulcaniana - 

3EXP** 13/Ene/2013 Explosión vulcaniana - 

4EXP** 29/Ene/2013 Explosión vulcaniana 

Explosión con mayor intensidad 
registrada durante enero del 2013. 

Formación de cráter en el domo 
preexistente 

1EFU*, ** 
Feb/2013 - 
Jul/2014 

Crecimiento de domo 
Acompañado de actividad explosiva 

menor con emisión de ceniza y 
vapor. 

5EXP*** 20/Mar/2014 Emisión de ceniza 
Altura de la columna menor a 4.5 

km 

2EFU* 
15/Jul/2014 – 

Abr/2015 
Actividad efusiva 

Pulso de magma con una alta tasa 
de extrusión. Presencia intermitente 

de actividad explosiva menor, 
especialmente después de 

Ene/2015. 

6EXP* 21/Nov/2014 
Explosión vulcaniana y 
corrientes piroclásticas 

(PDCs) 

Flujo de los PDCs hacia el sur y 
suroeste del volcán 

7EXP* 30/Nov/2014 Explosión vulcaniana 
Fue la explosión vulcaniana de 

mayor energía durante el periodo 
2013 - 2015 

8EXP* 03/Ene/2015 
Explosión vulcaniana y 
corrientes piroclásticas 

(PDCs) 

Flujo de los PDCs hacia el norte del 
volcán 

3EFU*,** 
20/May/2015 – 

Ago/2015 
Crecimiento de domo 

 Acompañado de emplazamiento de 
lavas. 

9EXP*** 16/May/2015 Explosión 
Columna de ceniza de más de 5.5 

km de altura 

10EXP*** 10/Jul/2015 
Corriente piroclástica de 

densidad 

Crecimiento de domo en el cráter 
acompañado de explosiones que 
dan lugar a flujos piroclásticos y 

avalanchas 

11EXP*** 11/Jul/2015 
Corriente piroclástica de 

densidad 

Varios flujos piroclásticos 
descendieron por las barrancas sur 
del volcán recorriendo hasta 10 km 

4EFU** 
Feb/2016 – 
Dec/2016 

Crecimiento de domo 
Acompañado de emplazamientos de 
lava, la tasa mayor de extrusión se 

alcanzó a finales de Sep/2016. 

Fuentes:  *Arámbula-Mendoza et al. (2018), **Zobin et al. (2015), *** Reyes-Dávila et al. 

(2016). 
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4. DATOS Y METODOLOGÍA 

 

4.1 Datos sísmicos e interferometría de ruido sísmico  
 

La información sísmica utilizada para el cálculo de la variación de velocidad 

proviene de 4 de las 10 estaciones de banda ancha de la red RESCO (INCA, MNGR, 

SOMA y WEST; ver Figura 12a). Estas estaciones están compuestas por un sensor 

Guralp CMG-6TD de tres componentes con una tasa de muestreo de 100 Hz 

(Lesage et al., 2018; De Plaen et al., 2022). El intervalo de datos contempla 

registros entre los años 2013-2017.  

 

Los cambios de velocidad sísmica dv/v fueron calculados utilizando tres técnicas 

diferentes: correlación cruzada entre pares de estaciones (CC), correlación 

cruzada monoestación (SC) y autocorrelación (AC) de registros de ruido sísmico. 

El trabajo contempla series de tiempo procesadas previamente, en conjunto con 

otras procesadas durante la elaboración de este trabajo. El procesamiento se 

llevó a cabo con la paquetería MSNoise (Lecocq y Caudron, 2014). 

 

A continuación, se presenta descrito el procesamiento realizado en las señales de 

ruido sísmico para el cálculo de las señales dv/v. La figura 14 presenta el diagrama 

de flujo sintetizado. 

 

El procesamiento de las señales de ruido (Figura 13a) consistió en la 

homogeneización en la tasa de muestreo, rellenar los vacíos de datos con 

interpolación o tapering. Las señales fueron inicialmente filtradas con un filtro 

pasabandas entre 0.01 y 8.0 Hz y remuestreadas a 20 Hz. La respuesta 

instrumental, junto con la media y la tendencia fueron removidas. Se aplicó un 

blanqueamiento espectral para normalizar todas las frecuencias de los registros 

a 1, excepto para el cálculo de las AC. Las correlaciones fueron filtradas en dos 

diferentes rangos de frecuencia (0.1 – 1.0 Hz, 1.0 – 2.0 Hz).  
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Para evitar la pérdida de coherencia entre las fases de las señales a correlacionar, 

que se produce con el arribo de fuentes impulsivas, se aplicó un corte para 

amplitudes mayores a 3 veces el valor cuadrático medio de las señales. 

 

 
Figura 13. a) Ubicación de las estaciones sísmicas pertenecientes a la red RESCO 

(triángulos naranjas) y meteorológica operada por CONAGUA (cruz azul). Se incluye 
litología superficial (INEGI, 1984) y el relieve (INEGI, 2013) en la región en la que se 

encuentra el volcán de Colima. B) Ubicación de los sismos de magnitud mayor a 6.0 
ocurridos entre el 2013 y el 2017 a menos de 400 km de distancia del volcán (SSN, 2022). 

 

Las funciones de correlación y autocorrelación fueron calculadas para cada día 

en cada una de las bandas de frecuencia. En el caso de las CC solo se utilizaron 

los registros de las componentes ZZ, mientras que para las SC y AC se computó 

la correlación en las tres combinaciones posibles, EN, EZ y NZ para las SC; y EE, 

NN y ZZ para las AC. La CCFref corresponde al apilado (suma) de todas las 

funciones de correlación diarias a lo largo del periodo de estudio. Con el fin de 

mejorar la coherencia entre las CCFsdiarias y la CCFref, cada CCFdiaria se construyó a 

partir del apilado de las funciones de correlación de los 2, 5, 10 y 30 días anteriores. 

El apilado nos permite recuperar cambios muy pequeños en la velocidad sísmica 

y mejorar la estabilidad de la señal (Clarke et al., 2011). Finalmente, los cambios de 
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velocidad obtenidos con la ventana de 10 días fueron seleccionados para ser 

analizados, debido a que son estables sin comprometer la resolución temporal. 

Las variaciones de velocidad se midieron utilizando el método MWCS descrito en 

el capítulo 2. El desfase se midió en la parte causal y acausal de las funciones de 

correlación (AC, SC y CC) entre los 5 y los 35 segundos. Esta ventana de tiempo 

permite analizar las ondas de coda que, al haber sido dispersadas, viajan por 

trayectorias más largas que las ondas directas y, por lo tanto, son más sensibles a 

los cambios físicos del medio (Olivier et al., 2019). Además, al analizar las codas de 

las correlaciones se reducen las afectaciones en la variación de la velocidad 

sísmica que pueden estar relacionadas con cambios en el origen o ubicación de 

las fuentes de ruido sísmico (Hadziioannou et al., 2009; Colombi et al., 2014). De 

igual manera, en el caso de las funciones AC y SC, la ventana de análisis 

seleccionada descarta las fases energéticas con desfases cercanos a 0 que 

pueden inducir a errores (Yates, 2018). 

Las señales obtenidas con los métodos CC y AC fueron descartadas por tener una 

alta variabilidad. En el caso de las series SC, las tres señales de variación de 

velocidad obtenidas con este método fueron promediadas para obtener una 

señal dv/v para cada estación y cada rango de frecuencias.   

La tendencia lineal de las señales dv/v en cada una de las estaciones fue 

removida. Posteriormente, se calculó una señal promedio (en adelante, 

denominada SCprom) a partir de las señales SC de las estaciones INCA, MNGR y 

SOMA para conocer el comportamiento de la velocidad a un nivel más amplio. La 

estación WEST tiene una alta variabilidad debido al gap de datos y por eso no fue 

considerada en el promedio. 

La sismicidad local y regional puede tener un impacto en la velocidad sísmica al 

cambiar el estado de esfuerzos en la zona, tal como reportan Lesage et al. (2014, 

2018). Por dicha razón, se recopiló del catálogo de sismos del Servicio Sismológico 

Nacional(SSN, 2022) un listado de eventos de magnitud mayor a 6.0 y ubicados a 

una distancia radial máxima de 400 km desde el cráter. Las características de los 

eventos se presentan en la Tabla 2. y su ubicación se muestra en la figura 13b.  
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Figura 14. Diagrama de flujo sintetizado de la metodología seguida para la obtención 
de las señales de variación de velocidad. a) Procesamiento realizado en las señales de 

ruido sísmico. b) Procedimiento para el cálculo de variaciones de velocidad, solo se 
presentan las correlaciones monoestación y el apilado de 10 días que fueron los 

parámetros que devolvieron las señales dv/v útiles para ser analizadas. 

 

 

Tabla 2. Sismos de magnitud mayor a 6.0 ocurridos a menos de 400 km de 

distancia del cráter del Volcán de Colima durante el periodo de estudio. 

 

Evento Fecha Hora Magnitud Latitud Longitud Profundidad 

1S 18/04/2014 09:27:21 7.2 17.011 -101.46 18 

2S 10/05/2014 02:36:00 6.1 17.036 -100.893 10 

3S 31/05/2014 06:53:49 6.2 18.9967 -107.33 10 

4S 22/02/2015 08:23:13 6.2 18.643 -106.955 16 

5S 21/01/2016 12:06:58 6.5 18.8158 -106.977 10 

6S 07/06/2016 05:51:36 6.1 18.2838 -105.306 8.7 
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4.2 Kernels de sensibilidad 
 

La energía de las ondas superficiales es el principal componente de la coda 

analizada en la interferometría. Considerando lo anterior se calcularon los kernels 

de sensibilidad para conocer las profundidades máximas a las cuales se están 

detectando los cambios de velocidad. Para el cálculo se utilizó la paquetería 

disba (Luu, 2021), en conjunto con el modelo de velocidad de onda S bajo la zona 

del cráter del volcán de Colima de De Plaen et al. (2022). Los kernels de 

sensibilidad obtenidos muestran que la mayor parte de la excitación de ondas 

superficiales en la banda de frecuencias entre 0.1 y 1 Hz se da por encima de los 4 

km de profundidad (Figura 15). Por otro lado, para las ondas entre 1 y 2 Hz, la 

sensibilidad al medio ocurre a profundidades menores a 1 km (Figura 16). 

 
Figura 15. A.) Modelo de velocidad de onda S calculado para el volcán de Colima (De 
Plaen et al., 2022). Kernels de sensibilidad entre las frecuencias 0.1 y 1 Hz para la onda 

de Rayleigh (B.) y Love (C.) 
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Figura 16. A.) Modelo de velocidad de onda S calculado para el volcán de Colima (De 

Plaen et al., 2022). Kernels de sensibilidad entre las frecuencias 1 y 2 Hz para la onda de 
Rayleigh (B.) y Love (C.) 

 

 

4.3 Datos meteorológicos y modelos de variación elástica 
 

Los registros meteorológicos utilizados provienen de la estación meteorológica 

automática “Nevado de Colima” (Figura 13a), operada por la Comisión Nacional 

del Agua (CONAGUA). Los registros obtenidos tienen una tasa de muestreo de 

una medición por día. La lluvia se reporta en mm acumulados diarios. Para la 

presión atmosférica y la temperatura los valores corresponden al promedio diario 

en Pa y °C. respectivamente. 

 

4.3.1 Comparación entre la variación de la velocidad y los parámetros 
meteorológicos 
 

Para realizar una comparación cuantitativa entre los efectos meteorológicos y la 

señal dv/v se aplicó un análisis espectral de coherencia usando la transformada 

de ondículas (WTC, por sus siglas en inglés). La ventaja de utilizar este método 
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sobre el método de comparación convencional de correlación de Pearson o el 

análisis espectral de Fourier es que el método WTC brinda información tanto en 

el dominio del tiempo como en la frecuencia (e. g. Cannata et al., 2017; Figura 17). 

El análisis fue llevado a cabo usando la rutina de Matlab wavelet-coherence de 

Grinsted et al. (2004). 

 

 
Figura 17. Esquema simplificado de análisis espectral usando ondículas. Una ondícula, en este 

caso tipo Morlet, se escala a diferentes frecuencias (líneas azules) y se traslada en el tiempo que 
dura la señal analizada (línea naranja). Se calcula la correlación entre la señal y la ondícula y se 

agrega al diagrama WTC en el tiempo y frecuencia analizado. 

 

4.3.2 Cambios de presión poroelásticos 
 

Dado que no se cuenta con datos piezométricos, la estimación de la variación de 

la presión de poro se realizó siguiendo el modelo de Talwani et al. (2007) 

presentado en el capítulo 2, con la modificación propuesta en los trabajos de 

Wang et al. (2017) y Andajani et al. (2020), quienes notaron que el efecto de la 

difusión hidráulica contribuía durante más tiempo y con mayor intensidad a la 

variación de la velocidad sísmica que la carga de agua sobre la superficie. La 

presión en profundidad puede ser simplificada a: 

 

𝑃(𝑟, 𝑡) = ∑𝑛
𝑖=1 𝛿𝑝𝑖𝑒𝑟𝑓𝑐 (

𝑟

4𝑐(𝑛−𝑖)𝛿𝑡1/2)    Ec. (4.1) 
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donde 𝑐 es la difusividad hidráulica en m2/s, 𝑛 es el número de incrementos de 

tiempo 𝛿𝑡 desde el primer día de lluvia registrada y un t determinado y 𝛿𝑝𝑖 es la 

variación de carga hidráulica (𝜌 ∙ 𝑔 ∙ 𝛿ℎ𝑖) medida en el mismo tiempo t. 

Finalmente, r corresponde a la profundidad de los kernels de sensibilidad 

estimados en la sección 4.2 (1 km para la banda entre 1 y 2 Hz, y 4 km para la 

banda entre 0.1 y 1 Hz). 

 

La difusividad 𝑐 del material volcánico se estimó mediante una búsqueda 

iterativa. Utilizando distintos valores de c en un rango entre 0.1 y 10 m2/s (Talwani 

et al., 2007) se construyeron distintas series de tiempo de variación de presión de 

poro 𝑃(𝑡) usando la Ec. 4.1. Siguiendo el método presentado en los trabajos de 

Rivet et al. (2015) y Wang et al. (2017) con las series 𝑃(𝑡) y las señales dv/v 

observadas se construyó una señal sintética mediante la función de 

transferencia: 

𝑑𝑣

𝑣 𝑠𝑦𝑛
(𝑡) =<

𝑑𝑣

𝑣
> +

𝑐𝑜𝑣 (
𝑑𝑣
𝑣

(𝑡), 𝑃(𝑡))

𝑣𝑎𝑟(𝑃(𝑡))
∙ (𝑃(𝑡)−< 𝑃(𝑡) >) 

Ec. (4.2) 

donde <> denota el promedio de la serie a lo largo del tiempo. La difusividad se 

estimó encontrando el mínimo residual cuadrado 𝜎2 obtenido entre la señal 

observada 𝑑𝑣

𝑣
 y la sintética 𝑑𝑣

𝑣 𝑠𝑦𝑛
: 

𝜎2(𝑐) =
1

𝑛
∑ (

𝑑𝑣

𝑣
(𝑖) −

𝑑𝑣

𝑣 𝑠𝑦𝑛
(𝑖, 𝑐))

2

𝑛
𝑖=1    Ec. (4.3) 

donde n es el número de días que componen a las señales 𝑑𝑣

𝑣
. Las difusividades 

fueron estimadas tomando en cuenta periodos de tiempo en los que las señales 
𝑑𝑣

𝑣
 no fueran afectadas por eventos sismotectónicos (2015 – 2017). Aunque 

solamente las señales SCprom fueron corregidas, se optó por aproximar las 

difusividades individuales en cada estación, ya que, de acuerdo con Liu et al. 

(2020), el modelo poroelástico utilizado puede ser útil para estimar las 

propiedades hidrológicas bajo la superficie. 
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Para estimar y remover el efecto de las variables meteorológicas que impactan 

en las señales de velocidad al modificar el nivel freático, se ajustó linealmente un 

modelo similar al propuesto por Wang et al. (2017). La señal sintética 𝑑𝑣

𝑣 𝑠𝑦𝑛
 se 

construyó de la siguiente manera: 

𝑑𝑣

𝑣 𝑠𝑦𝑛
= 𝐴 ∗ 𝑃𝑝𝑜𝑟𝑜 + 𝐵 ∗ 𝑃𝑎𝑡𝑚 + 𝐶 

Ec. (4. 4) 

donde A, B y C son constantes, y 𝑃𝑝𝑜𝑟𝑜 y 𝑃𝑎𝑡𝑚 son las variaciones de presión 

inducidas por la lluvia y la presión atmosférica respectivamente, todas en 

pascales (Pa). 

Una vez realizado el ajuste, la señal sintética construida con la Ec. 4.4 se resta de 

la señal original para eliminar las variaciones originadas por las variables 

meteorológicas. 

 

4.3.3 Cambios elásticos producidos por la temperatura 
 

La variación de velocidad sísmica causada por el efecto termoelástico fue 

estimada utilizando el modelo propuesto por Tsai (2011). Este modelo es una 

función del gradiente espacial de la temperatura superficial anual estimado por 

la expresión: 

𝑑𝑣

𝑣 𝑠𝑦𝑛
≈

𝑚

𝜇
𝐴(𝑡)𝑒𝑥𝑝(−𝑘𝑦)𝑠𝑖𝑛 [𝑘𝑥] (1 − 2𝜈) 

Ec. (4.5) 

 

donde m es la constante de tercer orden de Murnaghan (1937) y μ es el módulo de 

corte, x es la posición horizontal en la que se mida la perturbación térmica, y es la 

profundidad y 𝐴(𝑡) es una función de que determina la amplitud y la fase de los 

esfuerzos termoelásticos. El valor del cociente 𝑚

𝜇
 no está bien definido en la 

literatura. Tsai (2011) indica que el valor máximo de esta relación es de 

aproximadamente -10 000, sin embargo, los valores de la constante elástica  𝑚 

son muy variables. Mordret et al. (2016) discuten que este valor es muy chico para 

ajustar el modelo a las observaciones y lo escalan a -944 000. Por esa razón, el 
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valor 𝑚

𝜇
 se probó inicialmente usando el valor máximo de -10 000 propuesto por 

Tsai y se ajustó para obtener la mayor similitud entre el modelo termoelástico y 

los datos observados. Se definió 𝑥 = 1220 𝑚 es la proyección sobre el este de la 

distancia entre la estación meteorológica y el cráter del volcán, y 𝑦  como la 

profundidad tomada de los kernels de sensibilidad. 

 

La función 𝐴(𝑡) de la ecuación 4.5 fue descrita también siguiendo el modelo 

propuesto por Tsai (2011) de la siguiente manera: 

 

𝐴(𝑡) =
1 + 𝜈

1 − 𝜈
𝑘𝛼𝑡ℎ𝑇0√

𝜅

𝜔
𝑒𝑥𝑝(𝜋/ 4 –  𝜔𝛥𝑡)  𝑐𝑜𝑠 [(𝜔(𝑡 –  𝛥𝑡)] 

Ec. (4.6) 

 

donde 𝜈 es la razón de Poisson de las rocas, cuyo valor promedio para volcanes 

es de 0.3 (Heap et al., 2020), 𝑘 es el número de onda del modelo de temperatura 

influenciado por la topografía. Considerando que el graben central de Colima 

tiene un ancho aproximado de 50 km (Norini et al., 2010), el número de onda se 

definió como 𝑘 = 2𝜋/50000, t el tiempo,  𝛼𝑡ℎ = 10−5 °𝐶−1 es el coeficiente de 

expansión térmica (Clements y Denolle, 2018), 𝜅 = 10−6 𝑚2/𝑠 es la difusividad 

térmica (Clements y Denolle, 2018), 𝑇0 es el promedio de la variación de la 

temperatura del aire a lo largo del periodo de estudio. Dado que la serie de 

temperatura tiene un periodo cíclico de un año, la frecuencia angular es 𝜔 =

2𝜋/31,536,000𝑠 = 2 ∗ 10−7𝑠−1. Finalmente 𝛥𝑡 corresponde al retardo entre las 

señales sintéticas y observadas.  
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5. RESULTADOS 

 

La figura 18 muestra las variaciones de velocidad obtenidas siguiendo el método 

SC. Cada serie de color corresponde a las variaciones por estación (INCA, amarillo; 

MNGR, rojo; SOMA, verde; WEST, azul) obtenidas al promediar las variaciones 

medidas en las correlaciones cruzadas de las componentes (EN, EZ, NZ). 

Asimismo, la serie de color negro representa el promedio de las dv/v de las todas 

las estaciones, excepto WEST, y en adelante será denominada como SCprom.  

La figura 18A. corresponde a las variaciones de velocidad medidas en la banda de 

frecuencias 1 – 2 Hz, que mapea el estado físico del medio hasta 1 km de 

profundidad.  La figura 18B. Por otro lado, muestra las variaciones medidas en la 

banda de frecuencias 0.1 – 1 Hz, que es sensible hasta los 4 km de profundidad. 

Las líneas naranjas punteadas representan eventos marcados de actividad 

eruptiva (explosiones vulcanianas o corrientes piroclásticas de densidad) y las 

líneas verdes representan los eventos tectónicos de la Tabla 1. Para mayor 

apreciación del efecto de los eventos volcánicos y tectónicos en la variación de 

velocidad, se muestran las ventanas de los paneles A. y B. con aumento en los 

renglones. C. y D. respectivamente de la figura 18. 

 

Las variaciones dv/v obtenidas se encuentran principalmente en el rango de  

±0.25 % y tienen un comportamiento similar en todas las estaciones a lo largo del 

periodo de estudio (Figura 18 A. - B.). Considerando lo anterior podemos inferir 

que la tendencia de las series dv/v está influenciada principalmente por procesos 

que se observan a nivel regional.  

 

5.1 Variaciones de velocidad asociadas a procesos tectónicos 
 

La relación entre la velocidad sísmica bajo el volcán y la actividad tectónica 

regional es clara. Esta relación ha sido reportada previamente por Lesage et al. 

(2014, 2018), quienes calcularon variaciones de velocidad bajo el volcán de Colima 

a partir de correlación cruzada en pares de estaciones. 
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Figura 18. A.) Variaciones de velocidad sísmica (dv/v) medidas en cada estación 

mediante la correlación cruzada monoestación y el promedio de estas (línea negra) en 
un rango de frecuencias entre 1 y 2 Hz. B.) Similar que el panel anterior con un filtrado 
entre 0.1 y 1 Hz. C. y D.) Ventanas recortadas y con aumento de las series temporales 

mostradas en A.) y B.) respectivamente. En todos los casos las líneas punteadas 
naranjas muestran eventos eruptivos en el volcán de Colima reportados en la Tabla 1 y 
las líneas punteadas verdes indican la fecha de ocurrencia de los sismos de la Tabla 2. 

 

 

En la figura 18 se observan marcadas disminuciones de la velocidad 

subsecuentes a los sismos del 2014, tanto en la señal filtrada entre 1 – 2 Hz (Figura 

18A.) como en la de 0.1 – 1 Hz (Figura 18B.). Estas disminuciones son más marcadas 
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en la señal de 1 – 2 Hz, siendo del orden de -0.4% para el evento de abril del 2014 

(M = 7.2), mientras que la señal de 0.1 – 1 Hz solo muestra disminuciones de 

alrededor de -0.1%. Es importante, recordar que la disminución posterior a los 

sismos no se observa como un decremento abrupto porque la señal está 

construida a partir de un apilado de 10 días, por lo que los procesos que alteran la 

corteza tienen impacto en la señal de velocidad hasta 10 días después de su 

término. 

 

El efecto de la actividad volcánica en estas señales no es muy claro. No se 

observan variaciones de velocidad importantes previas a los eventos de la 

secuencia explosiva de 2013. Previo al evento de emisión de ceniza de marzo del 

2014, la velocidad en las estaciones INCA y SOMA disminuye ligeramente, 

mientras que en las estaciones MNGR y WEST aumenta, y en el promedio SCprom 

se mantiene. En los días previos a las explosiones de julio del 2015 se observa un 

ligero decremento de la velocidad en los días anteriores, siendo más notorios en 

la estación SOMA y en la señal SCprom. Sin embargo, esta disminución no es mayor 

a los rangos de variabilidad que la señal muestra en los meses anteriores. 

 

Una diferencia entre señales analizadas es que la dv/v en la banda 0.1 - 1 Hz 

presenta una variabilidad estable a lo largo del periodo de estudio (Figura 18B.) 

mientras que la señal entre 1 - 2 Hz aumenta su variabilidad a partir de agosto del 

2014 (Figura 18A.). Este comportamiento también se refleja en los errores 

porcentuales absolutos (Figura 19A. - B.). En la figura 19C. se presenta el conteo 

diario de caídas de rocas y corrientes piroclásticas de densidad de Arámbula-

Mendoza et al. (2018). Estos eventos se asocian con la tasa de extrusión del volcán 

durante un periodo efusivo. El aumento de la actividad volcánica en agosto del 

2014 coincide con el aumento de los errores porcentuales en la señal entre 1 y 2 

Hz. Si hay un cambio estructural en el medio muestreado, la correlación entre las 

CCFtemp  y la CCFref disminuye y aumentan los errores. A partir de lo anterior se 

deduce que la intensa actividad durante este periodo pudo haber modificado la 

estructura interna del edificio volcánico hasta máximo 1 km de profundidad. 
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Figura 19. Errores porcentuales absolutos de las señales dv/v filtradas entre 1 y 2 Hz (A.) 
y entre 0.1 y 1 Hz (B.). Las caídas de rocas y corrientes piroclásticas diarias reportadas 

(C.) fueron tomadas del artículo de Arámbula-Mendoza et al. (2018). Se observa que el 
aumento en los errores de la señal dv/v entre 1 y 2 Hz a partir de agosto del 2014 

coincide con un aumento en la actividad efusiva. 

 

5.2 Variaciones asociadas a meteorología 
 

Analizando las series dv/v en su totalidad hay varios rasgos destacables que no 

coinciden con los eventos tectónicos o volcánicos y, por lo tanto, pueden estar 

relacionados con otros procesos. El primero es una disminución bastante 

pronunciada de la velocidad en la señal de 1 – 2 Hz en el último cuatrimestre del 

2013.  

 

Por otro lado, las señales dv/v exhiben un comportamiento estacional, que se 

puede apreciar mejor en las figuras 20 A. – B., especialmente durante los años 

2013, 2015 y 2016. Las variaciones de velocidad incrementan paulatinamente 

hasta la mitad del año y luego vuelven a disminuir alcanzando los valores 

mínimos para el final de cada año.  
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En las figuras 20 C. - F.  se presentan los datos meteorológicos registrados en la 

estación “Nevado de Colima”: precipitación, temperatura del aire y la presión 

atmosférica. 

 

Los resultados de la coherencia calculada a partir de la transformada de 

ondículas (WTC) se presentan en la figura 21 para la señal SCprom y en el Anexo 1. 

para las señales individuales por estación. Estos diagramas representan la 

relación cuantitativa entre cada una de las señales dv/v y los parámetros 

meteorológicos representando su coherencia en el tiempo (eje x) y en la 

frecuencia o periodo (eje y). Debido al periodo de estudio y a la tasa de muestreo 

de los datos, resulta más sencillo analizar la frecuencia como periodo medido en 

días. Estas gráficas se interpretan de la siguiente manera:  

 

La coherencia entre el par de señales analizadas se representa en una escala de 

0 (nula coherencia) a 1 (alta coherencia), este índice se relaciona con la covarianza 

entre las señales. Las zonas con tonos rojizos representan tiempos y periodos en 

los cuales la coherencia es alta y, por lo tanto, la relación entre las señales también 

es alta. Por el contrario, los tonos azules representan tiempos y periodos con 

coherencia baja, asociados a una menor relación lineal entre las señales. 

 

Dentro de las regiones de alta coherencia se visualizan las flechas que indican la 

relación de fase entre las señales. Las flechas que apuntan a la derecha indican 

que las variaciones se dan en fase. La relación antifase se representa con flechas 

apuntando hacia la izquierda. Si las flechas apuntan hacia arriba en cualquier 

ángulo, podemos interpretar que las variaciones de ambas señales están 

asociadas, siendo las de la señal meteorológica las primeras en aparecer. Si las 

flechas apuntan en cualquier ángulo hacia abajo esto se interpreta como que las 

variaciones de velocidad anteceden a los cambios de la señal meteorológica que 

se compara y, por lo tanto, su causa no es propiamente derivada de dicho 

parámetro meteorológico. Por dicha razón las flechas apuntando hacia abajo se 

descartan del análisis de los diagramas.  
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Tampoco se toman en cuenta los resultados dentro del cono de influencia (COI, 

por sus siglas en inglés), denotado por un sombreado claro en la parte inferior de 

los diagramas, ya que en esta región los resultados se ven influenciados por los 

efectos de borde de la señal (Grinsted et al., 2004). 

 

 
Figura 20. A. Serie dv/v filtrada entre 1 y 2 Hz obtenida mediante la correlación cruzada 

de componentes (SC). B. Señal dv/v entre 0.1 y 1 Hz. C.-E. Variables meteorológicas 
registradas en la estación “Nevado de Colima”. 
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En la figura 21 se presentan los diagramas WTC que muestran la coherencia entre 

los espectros de ondículas calculados para la señal dv/v promedio y cada uno de 

los espectros de los parámetros meteorológicos (la lluvia, la temperatura y la 

presión atmosférica). A la izquierda la señal de variación de velocidad comparada 

es la filtrada entre 0.1 y 1 Hz, y a la derecha la filtrada entre 1 y Hz.  

Respecto a la relación con la lluvia, la variación de velocidad presenta coherencias 

intermitentes en fase para los periodos entre 30 y 80 días. Es esperado que la 

coherencia no se dé de manera continua en el tiempo debido a que hay periodos 

secos con precipitación cero que se presentan principalmente durante el 

invierno y a principios de cada año. 

 

La temperatura y la presión atmosférica también presentan coherencia 

intermitente, sin embargo, su comportamiento es más complejo. Para la señal 

entre 0.1 y 1 Hz, la temperatura alcanza coherencias superiores a 0.5 en fase para 

periodos entre 70 y 128 días. La presión atmosférica está más relacionada con la 

señal de velocidad entre 1 y 2 Hz, teniendo coherencias antifase que son más 

notorias durante el 2016 en periodos desde los 16 a los 256 días. 

 

Las velocidades medidas en las estaciones INCA (Figura A1) y SOMA (Figura A2) y 

WEST (Figura A3) tienen una relación similar a la que mostró SCprom con las 

variables meteorológicas. Las velocidades registradas en la estación MNGR 

(Figura A4) también presentan coherencias intermitentes en tiempos y a 

periodos similares vistas en otras estaciones. Además, las variaciones de 

velocidad dv/v son coherentes con las tres variables meteorológicas analizadas a 

periodos anuales, sin embargo, solo las variaciones de temperatura y de presión 

atmosférica anteceden a los cambios de velocidad. 
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Figura 21. Wavelet Transform Coherence (WTC) comparando el espectro de las señales 
SCprom, a la izquierda la filtrada entre 0.1 – 1 Hz, a la derecha la filtrada entre 1 – 2 Hz 

contra la lluvia, la temperatura y la presión atmosférica. 
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5.3 Estimación de difusividad y cambios de presión  
 

La tabla 3 muestra las difusividades que permitieron el mejor ajuste entre la 

estimación de la presión de poro inducida por la lluvia y las series de velocidad. 

En la figura 22 podemos ver la estimación de cambios de presión de poro 

calculados con el modelo de Talwani et al. (2007) a partir de la lluvia registrada en 

la estación meteorológica y con las difusividades de la tabla 3. En la figura 22A. se 

muestran los cambios de presión con las difusividades mejor ajustadas a las 

series de velocidad entre 1 y 2 Hz. En la figura 22B. también se presentan las 

variaciones de presión calculadas, pero con difusividades ajustadas a las series 

dv/v entre 0.1 y 1 Hz. 

 

Se puede ver que a menor profundidad los cambios de presión son mayores, 

aunque para ambas profundidades los pulsos de variación de presión tienen 

duraciones muy similares. 

 

Tabla 3. Difusividad (c) en m2/s estimada para cada serie de tiempo y frecuencia. 

 

Señal 0.1 – 1 Hz 1 – 2 Hz 

INCA 0.7 0.12 

MNGR 1.8 0.20 

SOMA 1.21 0.13 

WEST 1.07 0.22 

SCprom 1.07 0.15 

 

 

 

La tabla 4 muestra los resultados obtenidos a partir del ajuste lineal estimado 

entre las señales observadas y las señales sintéticas construidas con la ecuación 

4.11. 
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Figura 22. Cambios de presión de poro estimados mediante la precipitación con el modelo de 
Talwani et al. (2007). Las difusividades corresponden a los valores que se ajustan mejor a: A.) 
señales dv/v filtradas entre 1 – 2 Hz, B.) señales dv/v filtradas entre 0.1 – 1 Hz. 

 

Tabla 4. Coeficientes de ajuste obtenidos entre las señales dv/v observadas y las 

sintéticas  

 

Señal A (p.poro) B (p. atm) C (constante) 

Scprom (0.1 - 1 Hz) -0.0013 4.97E-07 1.70E-05 

Scprom (1 - 2 Hz) -0.0031 1.68E-06 2.32E-05 

INCA (0.1 - 1 Hz) -0.0001 3.75E-08 8.18E-07 

INCA (1 - 2 Hz) -0.0016 9.45E-07 9.26E-06 

SOMA (0.1 - 1 Hz) -0.0010 3.53E-07 1.76E-05 

SOMA (1 - 2 Hz) -0.0041 1.80E-06 5.60E-05 

MNGR (0.1 - 1 Hz) -0.0015 6.58E-07 2.09E-05 

MNGR (1 - 2 Hz) -0.0028 1.44E-06 3.05E-05 

WEST (0.1 - 1 Hz) -0.0016 7.52E-07 1.74E-05 

WEST (1 - 2 Hz) -0.0018 1.12E-06 4.08E-06 
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5.4 Corrección poroelástica 
 

La figura 23 muestra las variaciones dv/v observadas (SCprom) y la señal corregida 

para efectos poroelásticos. En los meses finales del 2013 se pueden observar 

disminuciones de aproximadamente -0.05% en la señal entre 0.1 - 1 Hz, y de -0.2% 

en la señal entre 1 - 2 Hz que después de la remoción dejan de ser visibles. De 

igual manera, a finales del 2015 se observan disminuciones en la velocidad, las 

cuales se reducen una vez que se hace la corrección poroelástica. En el resto de 

la señal el efecto de la variación de la presión de poro no es tan marcado.  

 

Consistentemente con la teoría, la señal de 1 – 2 Hz, que mapea una región más 

somera del subsuelo, es más sensible a los procesos poroelásticos que se dan a 

una profundidad principalmente por encima de los 200 m. 

 

 
Figura 23. Variación promedio de la velocidad sísmica observada y corregida para efectos 
poroelásticos. Los intervalos azules ayudan a denotar las principales diferencias entre las señales. 

 

5.5 Corrección termoelástica 
  

Comparando los residuales de las variaciones de velocidad contra la temperatura 

del aire, registrada en la estación meteorológica, es posible ver que ambas siguen 

tendencias similares (Figura 24). Dado lo anterior podemos inferir que los 
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cambios de temperatura también tienen un impacto en la variación de velocidad 

incluso a 4 km de profundidad.  

 

 
Figura 24. Variaciones promedio de velocidad residuales (sin efecto poroelástico) comparadas 
contra la temperatura del aire. 

Ajustando el modelo de deformaciones termoelásticas propuesto por Tsai (2011) 

se estima que las variaciones dv/v se presentan de manera posterior a los 

cambios de temperatura. La diferencia en tiempo entre la serie de temperatura 

y las señales dv/v es de 1 día para la señal entre 1 - 2 Hz y de 30 días para la señal 

entre 0.1 - 1 Hz. 

 

Utilizando el valor ajustado de m/µ se realizó la corrección termoelástica. La 

figura 25 muestra las variaciones dv/v ya corregidas para los efectos poroelásticos 

y las señales posteriormente corregidas para el efecto termoelástico. Podemos 

ver que, a diferencia con la remoción poroelástica, la señal más sensible a la 

variación térmica es la filtrada entre 1 – 2 Hz. Nuevamente, este comportamiento 

es consistente con la magnitud de la transmisión en profundidad de los esfuerzos 

termoelásticos reportados por Ben-Zion y Leary (1986) y Meier et al. (2010). 
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Figura 25. Variación promedio de la velocidad corregida para efectos poroelásticos y para efectos 
termoelásticos. 
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6. DISCUSIÓN 

 

La variación de la velocidad sísmica es sensible a la actividad tectónica, 

presentando decrementos mayores para la señal de 1 a 2 Hz en comparación a la 

señal de 0.1 a 1 Hz. Lo anterior puede indicar que la liberación de energía de los 

terremotos afecta al estado físico del medio, y por ende a la velocidad sísmica, 

con mayor intensidad a profundidades menores a 1 km, pero estos cambios 

también pueden ser detectados a mayores profundidades. 

 

La difusividad hidráulica 𝑐 estimada es variable tanto vertical como lateralmente. 

En general, las difusividades mejor ajustadas a las señales dv/v son mayores para 

la señal entre 0.1 y 1 Hz, sensible a cambios físicos ocurridos a mayor profundidad. 

Durante el modelado poroelástico se probaron varias profundidades para 

estimar la difusividad hidráulica a partir de las señales dv/v. Se observó que al 

incrementar la profundidad en el modelo de Talwani et al. (2007), el valor 𝑐 que 

permitía un mejor ajuste del modelo con la señal dv/v también incrementaba. 

Este comportamiento también fue observado por (Andajani et al., 2020), quienes 

usaron el mismo modelo de Talwani et al. (2007) para estimar los cambios de 

presión de poro. En primera instancia, resulta contraintuitivo pensar que el valor 

c aumente en profundidad, ya que con el aumento de la presión confinante el 

sistema poroso debe estar menos desarrollado que en las partes someras. 

 

Como se vio en la figura 22, las variaciones de la presión de poro calculadas tienen 

duraciones similares en el tiempo, para ambas profundidades y todos los valores 

aproximados de 𝑐. Se infiere que en la solución poroelástica del modelo de 

Talwani et al. (2007) la variación vertical de c, más que representar cambios físicos 

del medio, es un parámetro que permite homologar la duración de los cambios 

de presión a diferentes profundidades. 

 

La variabilidad horizontal de 𝑐 por otro lado sí puede indicar cambios laterales en 

las propiedades hidráulicas bajo la superficie. A 4 km de profundidad los valores 

máximos de difusividad se encuentran en las estaciones MNGR y SOMA, mientras 
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que el mínimo se encuentra en INCA. En la parte más somera a 1 km de 

profundidad las difusividades más altas se encuentran bajo las estaciones MNGR 

y WEST, mientras que las mínimas se encuentran bajo las estaciones INCA y 

SOMA. El mapeo y la interpolación de estos valores muestran que la alta 

difusividad coincide parcialmente con zonas reportadas en la litología de INEGI 

(1984) como toba, mientras que menores difusividades se encuentran en zonas 

donde el depósito es identificado como andesita, menos poroso que la toba 

(Figura 26).  

 

 
Figura 26. Interpolación de la difusividad hidráulica (c) a partir de las estimaciones 

usando el modelo de Talwani et al. (2007) y la metodología de Rivet et al. (2015). A la 
izquierda, los valores de c estimados usando las mediciones dv/v entre 0.1 y 1 Hz. A la 

derecha, similar, pero usando la serie dv/v filtrada entre 1 y 2 Hz. 

 

Además, las zonas de mayor difusividad coinciden con zonas de baja velocidad 

sísmica reportadas en las tomografías de Escudero y Bandy (2017) y De Plaen 

et al. (2022). Como se vio anteriormente, estas zonas están asociadas al arreglo de 

la cámara magmática bajo el volcán (Escudero y Bandy, 2017) y presentan una 

anisotropía radial negativa que se asocia con estructuras orientadas 

verticalmente por donde puede existir flujo magmático (De Plaen et al., 2022). 

Altos valores de difusividad en zonas de baja velocidad son coherentes puesto 
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que la velocidad de los cambios de presión y el flujo subterráneo se ven 

favorecidos por estructuras porosas conectadas y bien desarrolladas. 

 

Analizando los resultados de la tabla 4, podemos establecer relaciones entre las 

variables meteorológicas y la evolución temporal de las señales dv/v. Los signos 

negativos presentes en los coeficientes A, relacionados con la presión de poro, 

indican que este factor tiene una relación inversa con la variación de velocidad. 

Físicamente, este comportamiento se puede explicar a partir del aumento en la 

presión de poro que se induce por la infiltración de precipitación. El aumento en 

la presión de poro disminuye la velocidad sísmica al disminuir el contacto 

intergranular y abrir las microgrietas bajo la superficie. Considerando que la lluvia 

registrada puede inducir cambios de presión de poro de decenas de Pa (Figura 

22), podemos estimar con los coeficientes A de la Tabla 4 que la precipitación 

puede inducir cambios de velocidad entre -0.01% y -0.05%, aunque en los 

resultados se detectó una disminución de hasta -0.2%. Este rango de variación es 

más amplio que el propuesto en la hipótesis, pero consistente con los rangos 

reportados en la literatura: -0.1 % en el volcán Piton de la Fournaise (Rivet et al., 

2015), de -0.1% a -0.2% en Taiwán (Feng et al., 2021), y de -1*10-4 % en la isla de 

Kyushu (Wang et al., 2017). Las diferencias en la magnitud del efecto poroelástico 

en las señales dv/v entre estas regiones y la zona del volcán de Colima pueden 

deberse a las diferentes litologías y a los diferentes patrones e intensidades de 

lluvia en cada zona de estudio. 

 

Por otro lado, los coeficientes B, relacionados con la presión atmosférica, tienen 

una relación positiva. Dado que la presión atmosférica medida es generalmente 

mayor a 6.7*104 Pa (Figura 20E.), se estima que este parámetro puede inducir 

cambios de velocidad entre 0.002% y 0.1%, ligeramente menores que los 

reportados por Gradon et al. (2021). 

 

Como se vio en los resultados, la señal de variación de velocidad que exhibe 

cambios más notables después de la corrección poroelástica es la contenida en 

la banda 1 – 2 Hz. Esto quiere decir que la variación de la presión de poro ocurre 
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principalmente en la región más somera bajo la superficie, por encima de 1 km 

de profundidad. Considerando además que los coeficientes A del modelo 

poroelástico son mayores que los coeficientes B, se puede concluir que el 

principal mecanismo que modifica el nivel freático y la presión de poro es la 

infiltración de la lluvia. 

 

La relación cuantitativa entre las variaciones de velocidad y temperatura no es 

muy clara. Es la similitud cualitativa en el comportamiento de ambas señales el 

indicador de que los esfuerzos termoelásticos pueden ser el origen de las 

oscilaciones anuales de la velocidad sísmica. La relación entre la temperatura y la 

variación de velocidad sísmica es positiva. Este comportamiento puede deberse 

a que el aumento de temperatura produce una expansión del material terrestre, 

lo que a su vez aumenta la presión confinante y favorece el contacto 

intergranular, aumentando así la velocidad sísmica. Las variaciones de dv/v 

máximas asociadas al modelo termoelástico se encuentran entre ±0.05%. Estos 

valores son consistentes con los reportados por Liu et al. (2020) de ±0.06%, y son 

ligeramente mayores a los modelados por Clements y Denolle (2018) acotados 

entre ±0.02%. A diferencia del modelo poroelástico, el modelo termoelástico al ser 

removido produce cambios de mayor amplitud en la señal dv/v en la banda 0.1 – 

1 Hz, lo que indica que el medio parece tener las condiciones elásticas propuestas 

por Ben-Zion y Leary (1986) y, por lo tanto, las variaciones asociadas a los esfuerzos 

termoelásticos se pueden propagar a profundidades mayores a 1 km.  

 

Finalmente, las señales dv/v observadas y los residuales calculados tras quitar los 

efectos poroelásticos y termoelásticos se presentan en la figura 27, junto con la 

actividad sísmica de la Tabla 1 y la actividad volcánica de la Tabla 2. En esta figura 

podemos observar que el efecto meteorológico, marcado por la diferencia entre 

las señales dv/v, es mayor aproximadamente durante el último trimestre del año, 

esto es especialmente claro a finales del 2013 y del 2016. La diferencia más notable 

la encontramos en la señal filtrada entre 1 – 2 Hz (Figura 27 sup.) en el segundo 

semestre del 2013; la dv/v observada disminuye casi un -0.2% en un periodo corto 

de tiempo y, posterior a la corrección, esta disminución desaparece. 
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Figura 27. Señales dv/v observadas (gris) y los residuales calculados tras quitar los 

efectos poroelásticos y termoelásticos (negro). En el panel superior se presentan los 
dv/v entre 1 – 2 Hz y en el panel inferior los dv/v entre 0.1 – 1 Hz. Se incluye la actividad 

sísmica regional de la Tabla 1 y la actividad volcánica de la Tabla 2. 

 

 

Posterior a la corrección meteorológica, aún son visibles en ambas series dv/v 

aquellas variaciones causadas por la actividad tectónica regional. Es esperable 

que la disminución de velocidad asociada al suavizamiento del material por la 

vibración se detecte en ambas bandas de frecuencia. Esto ocurre ya que los 

hipocentros de los sismos están por debajo de la profundidad de sensibilidad de 

las señales. 

 

La relación con la actividad volcánica es más compleja. Analizaremos primero la 

señal dv/v entre 0.1 y 1 Hz, que es la que mapea el subsuelo a mayor profundidad. 

Aún con las correcciones meteorológicas, no observamos precursores claros a la 

actividad efusiva ya que no hay una variación importante previa a los periodos 

identificados con este tipo de actividad. A pesar de esto, si podemos observar que 

la velocidad sísmica responde a la dinámica dentro del volcán. En los días 
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posteriores al inicio de los episodios efusivos en 2013, 2014 y 2015, la señal filtrada 

entre 0.1 – 1 Hz (Figura 27 inf.) disminuyen por un periodo de un mes y 

posteriormente se recuperan. Ocurre lo contrario en meses previos al fin de los 

episodios efusivos, la velocidad sísmica en este caso aumenta. Se interpretan 

estas disminuciones y aumentos de velocidad como apertura y cierre de grietas 

debido a los cambios en la tasa de extrusión y la presurización dentro del volcán.  

 

En el caso de la actividad explosiva, al igual que Lesage et al. (2018), no se 

detectaron variaciones importantes previas al colapso del domo en julio del 2015, 

pero, en contraste con el trabajo antes mencionado, si podemos observar 

disminuciones de la velocidad en la banda de frecuencias entre 0.1 – 1 Hz (Figura 

27 inf.) previas a algunos de los eventos explosivos incluidos en el análisis. 

Observamos una disminución de aproximadamente -0.05% en semanas previas 

al evento de emisión de ceniza de marzo del 2014; también hay una disminución 

de velocidad cercana al -0.06% en semanas previas a la primera explosión 

vulcaniana de noviembre del 2014. Ambos decrementos son de orden similar a 

los causados por la lluvia o la temperatura. En el caso de los días previos al evento 

de emisión de ceniza de marzo del 2014, observamos una diferencia pequeña 

pero clara entre la dv/v observada y la corregida, sin embargo, esta diferencia no 

se ve antes de la explosión de noviembre del 2014. Este comportamiento también 

se observa en la señal filtrada entre 1 – 2 Hz con una menor intensidad y con un 

ligero desfase hacia adelante en el tiempo con respecto a las variaciones de la 

señal entre 0.1 – 1 Hz. 

 

Enfocándonos ahora en la variación de la velocidad registrada en la banda entre 

1 – 2 Hz, esta señal muestra ser sensible a los efectos meteorológicos, pero no 

presenta disminuciones previas a la actividad explosiva (Figura 27 sup.). Al igual 

que la banda entre 0.1 – 1 Hz, presenta decrementos de velocidad con el comienzo 

de un episodio efusivo y aumentos asociados al fin de la extrusión de material. 

Las variaciones registradas en esta banda de mayores frecuencias son de menor 

intensidad y presentan un ligero desfase, es decir, se presentan posteriormente 

a las variaciones registradas en la banda 0.1 – 1 Hz. La ausencia de variaciones 
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previas a la actividad volcánica en esta banda de frecuencia puede deberse al 

ascenso rápido del magma que presenta el volcán, tal como describieron 

Chaussard et al. (2013) y Lesage et al. (2018). Asimismo, puede estar relacionado 

con el volumen de material juvenil expulsado por el volcán y la tasa de extrusión. 

De acuerdo con estimaciones de Zobin et al. (2015), el volumen de lava eyectado 

por el volcán durante los episodios efusivos de 2013 y 2014 fue de 2.9*106 m3. Este 

volumen es mucho menor si lo comparamos con la cantidad de material que 

liberó el volcán Merapi en una explosión en octubre del 2010 que si produjo 

disminuciones de la velocidad sísmica con antelación, estimada entre 20 a 50*106 

m3(Budi-Santoso y Lesage, 2016). En el volcán Miyakejima, Anggono et al. (2012) 

también detectaron variaciones de la velocidad previas a un colapso calderico 

que expulsó un volumen entre 0.4 y 2.2*108 m3 en un periodo de dos meses. 

 

Debido a lo anterior, no se concluye con seguridad que la meteorología pueda 

enmascarar variaciones de velocidad que puedan servir como precursores de 

actividad volcánica y se sugiere la aplicación de la metodología descrita en esta 

tesis o alguna similar durante un periodo de tiempo diferente y que incluya una 

descripción más detallada de la actividad volcánica. 

 

De manera complementaria a los objetivos iniciales de la tesis, con base en la 

buena correlación entre las estimaciones de difusividad a partir del modelado 

poroelástico, la litología y las tomografías realizadas por varios autores, se apoya 

la idea de Liu et al. (2020) de utilizar las variaciones de velocidad como 

herramienta para estimar las propiedades hidráulicas en profundidad. Es 

probable que en el futuro podamos implementar las correlaciones cruzadas de 

ruido sísmico, el modelado poroelástico y otras técnicas como la presentada por 

Mao et al. (2022) para caracterizar la dinámica del agua subterránea y mejorar el 

monitoreo y la gestión del recurso hídrico. 
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7. CONCLUSIONES 

 

En este trabajo se presentó el análisis de señales de variación de velocidad 

sísmica bajo el volcán de Colima calculadas durante el periodo 2013-2017 

utilizando la técnica de correlación monoestación (SC), y considerando dos 

bandas de frecuencia: 0.1 – 1 Hz y 1 – 2 Hz. 

 

Las señales de variación de velocidad están comprendidas en su mayoría en un 

rango entre ±0.2%. Estas señales evidencian disminuciones asociadas a actividad 

tectónica regional. 

 

Las señales SC muestran una relación espectral con las señales de precipitación, 

temperatura y presión atmosférica. Se asumió que estos parámetros se 

relacionan linealmente con la señal de velocidad y con base en las variaciones de 

presiones y esfuerzos que estos causan se generaron y realizaron correcciones a 

la señal para remover los efectos no sismovolcánicos. Estas correcciones se 

realizaron con modelos basados en la física de los procesos meteorológicos y su 

impacto en las propiedades del medio terrestre. 

 

De los tres factores meteorológicos analizados en este trabajo, la lluvia es el 

principal parámetro que modifica la velocidad sísmica y lo hace 

substancialmente a profundidades menores a 1 km. Este parámetro tiene una 

correlación negativa con la variación de velocidad, puesto que un aumento en la 

precipitación induce a un aumento en la presión de poro y por lo tanto a una 

disminución de la velocidad sísmica. El efecto es primordialmente visible durante 

el 2013 y en las señales de más alta frecuencia. Se estimó que la precipitación 

puede inducir cambios en la velocidad sísmica principalmente en un rango entre 

-0.01 % y -0.05 %, pero también fueron detectadas variaciones en la velocidad de 

hasta -0.2 % producidas por la lluvia y el aumento en la presión de poro. 

 

Mediante el modelo de Talwani et al. (2007) fue posible estimar los cambios de 

presión de poro en profundidad derivados de la lluvia. De igual manera, 



 

 

80 
 

comparando las señales de cambio de presión de poro con las señales de 

velocidad sísmica se estimó la variabilidad lateral de la difusividad hidráulica. A 1 

km de profundidad la difusividad varía entre 0.12 y 0.20 m2/s. Los valores máximos 

se alcanzan en las zonas sur y noroeste del volcán, siendo lo anterior congruente 

con la litología y otras tomografías sísmicas, las cuales, han caracterizado estas 

zonas como de baja velocidad asociadas a un mayor fracturamiento. 

 

El segundo factor importante en la variación de velocidad es la temperatura, que 

tiene una correlación positiva con la variación de velocidad y afecta físicamente 

al medio en mayor profundidad que la lluvia. De acuerdo con el ajuste realizado 

en el modelo de Tsai (2011) se propone que es capaz de producir variaciones de 

entre -0.05% y 0.05%. Es importante recordar que, si bien el ajuste del modelo 

termoelástico logró reducir las oscilaciones anuales que se asociaron a la 

variación térmica, se utilizaron algunas variables físicas que no están totalmente 

determinadas para los materiales y condiciones aquí explorados. Se propone a 

futuro ver la posibilidad de estudiar las propiedades físicas de los materiales bajo 

el volcán de Colima o analizar la relación entre la temperatura y la velocidad 

sísmica mediante modelos más robustos. 

 

Dado que hay disminuciones de la velocidad sísmica que anteceden a algunos 

de los eventos explosivos del volcán de Colima, se propone continuar el análisis 

de dv/v con registros de ruido sísmico y la actividad volcánica en años más 

recientes. Para lograr enfocar los esfuerzos en entender mejor la relación entre 

dv/v y la actividad volcánica se sugiere aplicar las correcciones poroelásticas y 

termoelásticas de la siguiente manera: 

• Construcción de una señal sintética a partir del modelo de Talwani et al. 

(2007), y la metodología de Rivet et al. (2015) y haciendo un ajuste lineal 

sin considerar la presión atmosférica, utilizando la difusividad estimada 

para SCprom para cada banda (1.07 m2/s para frecuencias entre 0.1 y 1 Hz; y 

0.15 m2/s para frecuencias entre 1 y 2 Hz) y los registros de acumulación 

diaria de lluvia. Remover este efecto en las señales dv/v eliminará 
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principalmente variaciones de velocidad causadas por precipitación diaria 

mayor a 100 mm. 

• Construcción de la señal sintética que considera los esfuerzos 

termoelásticos a partir del modelo de Tsai et al. (2011) con los valores que 

se describen en la sección 4.3.3 con el fin de restarla a las señales dv/v y 

disminuir las oscilaciones anuales que se presentan principalmente a 

bajas frecuencias. 

 

 

Las variaciones de presión atmosférica parecen tener un efecto en la velocidad 

de un orden de magnitud menor a 10-3 %. Considerando que las series dv/v tienen 

una variabilidad acotada en un rango de orden dos veces mayor, el efecto de la 

presión atmosférica puede no tomarse en cuenta para las correcciones. 
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8. ANEXO I. Diagramas WTC calculados por estación. 

 

 

 

Figura A1. Wavelet Transform Coherence (WTC) comparando la variación de 

velocidad registradas en la estación INCA, a la izquierda la filtrada entre 0.1 – 1 Hz, 

a la derecha la filtrada entre 1 – 2 Hz contra la lluvia, la temperatura y la presión 

atmosférica. 
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Figura A2. Wavelet Transform Coherence (WTC) comparando la variación de 

velocidad registradas en la estación SOMA, a la izquierda la filtrada entre 0.1 – 1 

Hz, a la derecha la filtrada entre 1 – 2 Hz contra la lluvia, la temperatura y la presión 

atmosférica. 
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Figura A3. Wavelet Transform Coherence (WTC) comparando la variación de 

velocidad registradas en la estación WEST, a la izquierda la filtrada entre 0.1 – 1 Hz, 

a la derecha la filtrada entre 1 – 2 Hz contra la lluvia, la temperatura y la presión 

atmosférica. 
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Figura A4. Wavelet Transform Coherence (WTC) comparando la variación de 

velocidad registradas en la estación MNGR, a la izquierda la filtrada entre 0.1 – 1 

Hz, a la derecha la filtrada entre 1 – 2 Hz contra la lluvia, la temperatura y la presión 

atmosférica. 
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9. ANEXO II. Código de Python para el cálculo de cambios de 

presión inducidos por lluvia basado en la formulación de 

Talwani et al. (2007) 

 

#Libs 

import matplotlib.pyplot as plt 

import numpy as np  

import pandas as pd 

import math 
import datetime as dt 

#Funcion para calcular los cambios de presión de poro inducidos por la 

lluvia 

#########################################################################

#### 

 

#Variables: 

#h, profundidad en metros 

#c, difusividad hidraulica entre 0.1 y 10 m^2/s 

#sampling, muestreo en segundos, para calculos diarios es igual a 24*3600 

s 

#rain, lluvia acumulada en MILÍMETROS 

 

 

#Devuelve: 
#Serie de tiempo del cambio de presiones que, posteriormente se puede 

empatar con una lista de fechas 

 

def talwani_model(h, c, sampling, rain): 

     

    #Inicia el cálculo de las cargas de agua  

    mean_rain = rain.mean() 

    water_change = ((rain - mean_rain)**2)**0.5          #Desviación 

lineal entre cada medida de lluvia y el promedio 

    water_change_pa = (water_change/1000) * 9.81 * 997   #Coversión a 

presiones en PASCALES 

     

    #Fórmula y diccionario para calcular el valor de erfc en función de 

la diferencia de días 

    def calc_erfc(h, c, sampling, x): 

        y = math.erfc(h/math.sqrt(c*4*sampling*x)) 

        return y 

     

    indexes_dict = range(1,len(rain)+100) 
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    dict_erfc = {} 

    for value in indexes_dict: 

        dict_erfc[value] = calc_erfc(h=h,c=c,sampling=sampling,x=value) 

    dict_erfc[0] = 0 

     

     

    #Inicia el cálculo de los cambios de presión 

    model = [] 

     

    for ind,value in enumerate(water_change_pa): 

        i = ind 

        n = -i-1 

        result = 0 

        counter = 0 

        while counter > n: 
            partial = water_change_pa[i+counter] * dict_erfc[-counter]   

            result += partial 

            counter -= 1 

        model.append(result) 

    #return model 

 

     

    def pore_pressure_change(series): 

        pp_change = [] 

        for ind,value in enumerate(series): 

            if ind < len(model)-1: 
                pp_change.append(series[ind+1] - series[ind]) 

            else: 

                break 

        return pp_change 

     

    #Resultado 
    talwani_sol = pore_pressure_change(model) 

    talwani_sol = pd.Series(talwani_sol) 

    return(talwani_sol) 
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