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Introduccién

El estudio de los anillos de crecimiento de los arboles (en particular las coniferas)
se ha utilizado para analizar patrones temporales y espaciales de fenémenos
ambientales, ya que su crecimiento anual permite datar eventos con una precision
anual e incluso estacional (Stoffel y Bollschweiler, 2009; Amoroso y Suarez, 2015).
En el campo de la geomorfologia, la dendrocronologia se ha aplicado desde la
década de los 1970’s para fechar, reconstruir y analizar procesos geomorfologicos
(Alestalo, 1971; Shroder, 1978).

La dendrogeomorfologia permite analizar procesos geomorfolégicos que
representan un peligro para los asentamientos humanos, por lo que su investigacion
en un pais como México, que esta expuesto a tales procesos por su contexto fisico,
resulta oportuno. Si bien se han realizado trabajos aplicando este método en
ambientes volcanicos de México (Bollschweiler et al., 2010; Stoffel et al., 2011,
Franco-Ramos et al., 2013; Franco-Ramos et al., 2016a y b; Franco-Ramos et al.,
2017ay b; Franco-Ramos et al., 2019a y b), en la Barranca Seca se desconocia la
frecuenciay distribucion de los procesos de ladera (deslizamientos y caida de rocas)

y procesos hidrogeomorfoldgicos (lahares).

En esta investigacion se aplican los principios que aporta la dendrogeomofologia
para reconstruir eventos geomorfologicos (deslizamientos, caida de rocas y lahares)
en la Barranca Seca localizada al noreste del volcan Pico de Orizaba. El estudio de
procesos geomorfologicos se realizé en dos sectores altitudinales de la barranca
Seca. En el primero, ubicado a ~2800 msnm, se analiz6 un deslizamiento y la
frecuencia de caida de rocas. En el segundo sector, localizado entre 3,455-3,409
msnm, también se analizaron procesos de ladera, aunque se puso especial énfasis
en la reconstruccion de lahares. Para estudiar esta dinamica geomorfoldgica, se

ocuparon tres especies de coniferas Pinus patula, Pinus hartwegii y Abies religiosa.

La reconstruccién de procesos morfodindmicos a partir del fechado y analisis de los
disturbios en los anillos de los arboles es de interés cientifico, ya que al relacionarlo

con datos meteorologicos proporcionan evidencia de las causas que pueden



originar estos procesos. Ademas, desde el punto de vista aplicado, este trabajo
resulta fundamental, ya que aporta informacién que refuerce los panes de manejo y
ordenamiento territorial del Parque Nacional Pico de Orizaba, asi como los planes
de prevencion y evaluacion de peligros naturales ya que a pocos kilémetros se
encuentran algunas comunidades como Cuiyachapa y Tetelzingo.

Esta investigacion consta de cuatro capitulos. En el capitulo 1 se establece la base
tedrica y conceptual respecto a la dendrogeomorfologia y los procesos
geomorfolégicos analizados. En el capitulo 2 se presenta el marco biofisico del Pico
de Orizaba, haciendo énfasis en la vertiente noreste del volcan, sector donde se
localiza la Barranca Seca. En el capitulo 3 se desarrolla la metodologia utilizada en
este trabajo tanto para el analisis dendrocronoldgico, como para el geomorfolégico.
Finalmente, en el capitulo 4 se exponen los resultados obtenidos, los cuales se

dividen en geomorfologia, dendrocronologia y dendrogeomorfologia.
Objetivo General

Reconstruir eventos geomorfolégicos como procesos de remocion en masa
(deslizamientos y caida de rocas) y lahares, con una resolucion anual y/o sub-anual
a partir del analisis de los disturbios en los anillos de crecimiento de los arboles en
la Barranca Seca y su afluente, conocido como, Barranca Ojo Salado, localizadas

al noreste del volcan Pico de Orizaba.

Objetivos particulares

e Elaborar un mapa geomorfoldgico base de la vertiente noreste del Pico de
Orizaba a escala 1:30,000.

e Construir modelos digitales de elevacion de alta resolucién a partir de
levantamientos fotogramétricos con un dron.

e Elaborar una cronologia de referencia por cada especie de coniferas
analizadas (P. patula, P. hartwegii y A. religiosa) de las muestras sin
disturbios por procesos geomorfolégicos.

e Reconstruir eventos geomorfolégicos a  partir de  criterios

dendrogeomorfoldgicos y validarlos con datos meteoroldgicos.



¢ Representacion espacial de los eventos reconstruidos, a partir de un Sistema
de Informacion Geogréfica (mapas dendrogeomorfol6gicos).



Capitulo 1. Marco Teoérico

1.1. Dendrocronologia

La dendrocronologia es la ciencia que estudia los anillos de crecimiento anual de
los arboles, para analizar los patrones temporales y espaciales de fendmenos
ambientales en diferentes campos de la ciencia (Amoroso y Suérez, 2015). Aunque
el estudio de los anillos de crecimiento se ha llevado a cabo desde el siglo XVIlI, la
dendrocronologia surgié como disciplina en 1901 con las observaciones de Andrew
E. Douglass quien fundé el Laboratory of Tree-Ring Research en la Universidad de
Arizona en 1937 (Fritts, 2001).

Los ciclos de crecimiento de los arboles estan regulados por la estacionalidad del
clima, de esa forma, la dendrocronologia se basa en el hecho de que en regiones
templadas (entre los trépicos y los circulos polares) los arboles forman anillos de
crecimiento anual durante el periodo de vegetacion (primavera-otofio) (Stoffel, 2011;
Malik y Wistuba, 2012). En México, el andlisis de los anillos de los arboles ha
demostrado que varias especies subtropicales forman anillos de crecimiento anual
por lo que son adecuadas para estudios dendrocronologicos (Stahle et al., 2000;
Villanueva et al., 2010).

La formacion de anillos de crecimiento es impulsada por un tejido meristematico
llamado cambium vascular, el cual, es el responsable del engrosamiento del tallo.
Este tejido se encuentra entre el xilema secundario (madera) y el floema secundario
(corteza). Sus células se dividen por mitosis produciendo xilema secundario hacia
adentro y floema secundario hacia afuera (Schweingruber et al., 2006; Stoffel y
Bollschweiler, 2008).

El crecimiento de las gimnospermas (plantas que no producen flores) y las
angiospermas (plantas que si producen flores) es diferente. Las gimnospermas,
como las coniferas tienen dos periodos. El primero ocurre durante la estacion
hameda del afio cuando se producen las células de madera temprana llamadas
traqueidas, las cuales crecen rapido, estan orientadas verticalmente, son grandes,

poco densas y con paredes delgadas que permiten el transporte de nutrientes y
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agua. En el segundo periodo que ocurre durante la época seca del afo la actividad
del cambium decrece por lo que las tragueidas de madera tardia son pequefias,
densas y con paredes gruesas que le dan estabilidad al arbol. El contraste de las
tltimas células con las primeras del afio siguiente es lo que delimita a un anillo de
crecimiento anual, aunque, la transicién entre madera temprana y tardia puede ser
gradual en algunas especies y abrupta en otras (Figura 1.1 A y B) (Villanueva, et
al., 2004; Schweingruber, et al., 2006; Stoffel y Bollschweiler, 2008).

La cantidad y complejidad de la formacién de tejidos en las angiospermas excede a
las gimnospermas ya que la madera, ademas de tragueidas, esta compuesta por
vasos, fibras y radios. Los vasos son células tabulares con orientacion vertical que
facilitan el flujo de agua en el tallo, dependiendo de su disposicion, la madera de las
angiospermas puede ser porosa o difusa. En la madera porosa los vasos de la
madera temprana son mas anchos que los de la madera tardia, lo que facilita la
definiciobn del anillo anual. En especies con madera difusa, los vasos son
aproximadamente del mismo diametro en todo el anillo (Figura 1.1 C y D)
(Villanueva et al., 2004, Stoffel y Bollschweiler, 2008).

Figura 1.1. Micro secciones de anillos de crecimientos de coniferas y angiospermas. En las coniferas
como (A) Picea abies (L.) Karst. y (B) Pinus cembra L., las bandas de traqueidas forman los anillos
de crecimiento anual. En las angiospermas, dependiendo de la distribucion de los vasos en los
anillos, se distingue entre (C) anillos porosos (Fraxinus excelsior L.) y (D) anillos difusos (Acer
pseudoplatanus L.) (Tomado de Stoffel y Bollschweiler, 2008).



La formacion de la madera temprana y tardia esta impulsada por factores internos
(bidticos y genéticos) y externos (abioticos). Entre los factores internos estan la
longevidad, el envejecimiento o la sensibilidad de un &rbol, mientras que la luz, la
temperatura, el agua, el suministro de nutrientes del suelo, el viento, la competencia
con otros individuos, las plagas, las actividades antrdpicas y los impactos
geomorfolégicos representan los factores externos (Hughes et al., 2011;
Schweingruber, 1996).

A escala regional, las condiciones ambientales que limitan el crecimiento de los
arboles son similares y sus fluctuaciones producen variaciones sincrénicas en la
estructura de los anillos de arboles de la region, lo cual permite obtener informacién
ambiental comun en los arboles muestreados y asi realizar lo que se conoce como
co-fechado (cross dating) de las muestras colectadas en un sitio para asignar
edades a series desconocidas, extender cronologias, identificar anillos perdidos,
falsos o mal observados y determinar edades mas precisas del relieve
(Schweingruber, 1983; Fritts, 2001) (Figura 1.2).

Figura 1.2. Co-fechado de muestras de diferentes sitios en las mismas condiciones
ambientales. La comparacion y correlacion de los anillos de crecimiento de las muestras,
permite elaborar una cronologia maestra de referencia (Tomado de Schweingruber, 1983).



1.1.1. Dendrogeomorfologia

La dendrocronologia cuenta con diferentes subdisciplinas de acuerdo con el uso y
aplicacion de las series de anillos (Amoroso y Suarez, 2015), entre ellas se
encuentra la dendroecologia que abarca todas las ciencias involucradas en el
registro de informacion ambiental en las series de anillos de arboles
(Schweingruber, 1996). De esta forma, la dendrogeomorfologia enfocada en el
estudio de procesos geomorfoldgicos a partir del andlisis de los anillos de arboles
es uno de los muchos subcampos de la dendroecologia (Stoffel y Bollschweiler,
2008).

La dendrogeomorfologia surge oficialmente a principios de los 1970’s por Alestalo
(1971), quien aplico los principios ecolégicos y dendrocronolégicos en el campo de
la geomorfologia para la reconstruccion cronologica de procesos geomorfologicos.
Asi, la dendrogeomorfologia estudia particularmente procesos morfodinamicos y
morfocronolégicos (Villalba, 2000) a partir de las anomalias de los anillos de
crecimiento de arboles, los cuales permiten determinar la ocurrencia de un evento
con una precision anual y a veces mensual, asi como su alcance espacial y su
magnitud (Stoffel y Bollschweiler, 2009).

Posteriormente a finales de los 70’s, Shroder (1978) introduce las bases del método
dendrogeomorfolégico, que consiste en la relacion de ‘proceso-evento-respuesta’
de fendbmenos en la superficie terrestre. El ‘proceso’ esta representado por cualquier
fendbmeno geomorfolégico, como, lahares, procesos de remocion en masa,
avalanchas de nieve, inundaciones, etc. El ‘evento’ se refiere a las diferentes
afectaciones que alguno de los procesos antes mencionados causa en los arboles
como impactos, inclinacion, sepultamiento, decapitacion, etc. De esa forma, los
arboles tendran una ‘respuesta’ de anomalias o disturbios en sus patrones de
crecimiento como filas tangenciales de ductos de resina traumaticos (TRD por sus
siglas en inglés), madera de reaccion, supresion en crecimientos, realce en
crecimiento, anillos excéntricos, tejidos callosos, etc. (Figura 1.3). Es importante

considerar que cuando se aplica un estrés a un arbol en su periodo de latencia o



dormancia, las anomalias de crecimiento aparecen en el siguiente periodo
vegetativo (Stefanini, 2004).

Proceso Evento Respuesta

Figura 1.3. Concepto proceso-evento—repuesta aplicado en dendrogeomorfologia por
Stoffel (1978) (Tomado de Stoffel y Bollschweiler, 2009).

A partir de los primeros estudios dendrogeomorfolégicos en los afios setenta y
ochenta, se han realizado una gran cantidad de investigaciones para fechar e
interpretar los procesos geomorfologicos y geoldgicos que representan peligros o
riesgos (Stoffel y Bollschweiler, 2008), como inundaciones (St. George y Nielson
2000 y 2003; Jasper et al., 2002; Ballesteros-Canovas et al., 2010, 2011 y 2017,
Ruiz-Villanueva et al., 2013; Bhattacharyya et al., 2017), tasas de erosion
(Vandekerckhove et al., 2001; Bodoque et al., 2005; Gartner, 2007; Fantucci, 2007;
Hitz et al., 2008; Lopez et al., 2011; Scuderi, 2017; Zhang et al., 2017),
deslizamientos de tierra (Stefanini, 2004; Paolini et al., 2005; Papadopoulos et al.,
2007; Lopez-Saez et al., 2017), caidas de roca (Stoffel y et al., 2005a y b; Stoffel y
Perret, 2006; Perret et al., 2006; Schneuwly y Stoffel, 2008a y b; Fauvillier et al.,
2017b), avalanchas de nieve (Muntan et al., 2004; Mundo et al., 2007; Casteller et
al., 2007; Kogelnig-Mayer et al., 2011; Fauvillier et al., 2017a), asi como erupciones

volcanicas (D'Arrigo et al., 2001; Salzer y Hughes 2007; Solomina et al., 2008),



lahares (Stoffel et al., 2006; Salaorni et al., 2016; Tichavsky et al., 2017) y sismos
(Bekker, 2010).

En México los estudios dendrogeomorfolégicos han sido escasos y principalmente
se han realizado en ambientes volcanicos. Biondi et al. (2003) investigaron las
supresiones de los anillos de Pinus hartwegii después de la erupcion pliniana del
volcan de Colima en 1913. Cruz-Mufioz et al. (2008) analizaron los efectos quimicos
originados por las erupciones del volcan Popocatépetl después de su reactivacion
en 1994 en bosques de Pinus montezumae. Bollschweiler et al. (2010) y Franco-
Ramos et al. (2016a) reconstruyeron y evaluaron la actividad laharica en el volcan
Popocatépetl a partir de las alteraciones en el crecimiento de coniferas (Pinus spp.,
y Abies religiosa), mientras Franco-Ramos et al. (2013) analizaron la frecuencia
temporal y los patrones espaciales de lahares en dos barrancas localizadas al sur
del volcan de Colima, con el registro de disturbios en los anillos de Pinus leiophylla,
asimismo, Franco—Ramos et al. (2016b) reconstruyeron 19 lahares para el periodo
1945-2011, a partir de disturbios en los anillos de Abies religiosa en el valle de
Axaltzintle, volcan La Malinche. Por otra parte, Stoffel et al. (2011) probaron el
potencial de Pinus hartwegii para reconstruir la caida de rocas al norte del volcan
Iztaccihuatl en el limite superior del bosque (~ 4000 msnm). Recientemente,
Franco-Ramos et al. (2017b) reconstruyeron la frecuencia de caida de rocas al

noroeste del volcan Cofre de Perote.

1.2. Procesos de remocidon en masa

Los procesos de remocion en masa involucran el movimiento de los materiales
formadores de las laderas bajo la influencia de la gravedad, sin la intervencion
primordial de algun agente de transporte (Brunsden, 1979). Es importante indicar
gue estos procesos también se conocen como "procesos gravitacionales”,

"procesos de ladera' y "movimientos de ladera" (Alcantara, 2000).

Los procesos de remocion en masa pueden ser peligrosos o incluso desastrosos
cuando afectan la vida y los recursos materiales del hombre (Gutiérrez-Elorza,

2008). En las ultimas tres décadas del siglo XX, los procesos de remocion en masa


https://www.sciencedirect.com/science/article/pii/S1871101417300651#!

cobraron mayor importancia en el mundo, debido la expansion de los asentamientos

y la infraestructura hacia zonas peligrosas (Lugo-Hubp et al., 2005).

Existe una amplia variedad de clasificaciones de los procesos de remocion en masa,
la cual es resultado de la complejidad de estos procesos y de los enfoques a través
de los cuales se han realizado investigaciones en el tema, por lo que no hay un
consenso en cuanto al sistema de clasificacion de movimientos en masa a utilizar,
ya que todas tienen limitaciones. Las clasificaciones mas consistentes son las de
Varnes (1978), Hutchnson (1988) y Cruden y Varnes (1996). El programa EPOCH
(1993) propuso una clasificacion a partir de las de Varnes (1978) y Hutchnson
(1988) diferenciando entre el tipo de movimiento y los materiales. De esa forma, los
diferentes movimientos (desprendimientos, vuelcos o desplomes, deslizamientos,
expansiones laterales, flujos y movimientos complejos) se subdividen en funcion del
tipo de material involucrado (rocas, detritos o derrubios y suelos) (Alcantara, 2000;
Gutiérrez-Elorza, 2008) (Tabla 1.1).

Con mucha frecuencia los procesos de remocion en masa incluyen una combinacion
de dos o0 mas tipos de movimiento, a los cuales se les denomina “complejos”. Estos
procesos involucran un tipo de movimiento que puede convertirse en otro, por
ejemplo, un deslizamiento o un desprendimiento, pueden transformarse en un flujo
(Suéarez-Diaz, 1998; Clague, 2010). En este estudio soOlo se abordaran los
deslizamientos y las caidas de roca, debido a que son los procesos de ladera

identificados en la Barranca Seca.
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Tabla 1.1. Clasificacién de procesos de remocién en masa

Mecanismo de
movimiento

Tipo de material involucrado

Tipo

Roca (rock)

Derrubios (debris)

Suelo (soil)

Caida o desprendimiento
(fall)

Caida o
desprendimiento de
rocas (rockfall)

Caida o desprendimiento
de derrubios
(debris fall)

Caida o desprendimiento
de suelos (soil fall)

Vuelco o desplome
(topple)

Vuelco o desplome de
rocas
(rock topple)

Vuelco o desplome de
derrubios
(debris topple)

Vuelco o desplome de
suelos (soil topple)

Deslizamiento rotacional
simple (rotational slide)

Individual (simple)
Mdltiple (multiple)
Sucesivo (succesive)

Individual (simple)
Mdltiple (multiple)
Sucesivo (succesive)

Individual (simple)
Mdltiple (multiple)
Sucesivo (succesive)

Deslizamiento
translacional o de blogues
no rotacional
(translational slide, non-
rotational)

Deslizamiento de roca
en bloque (block slide)

Deslizamiento de
derrubios en bloque
(block slide)

Deslizamiento
translacional de suelos
(slab slide)

Deslizamiento planar

Deslizamiento de rocas
(rock slide)

Deslizamiento de
derrubios (debris slide)

Coladas de barro
(mudslide)

Flujos (flow)

Flujo de rocas
(rock flow)

Corrientes de derrubios
(debris flow)

Flujos de tierra, arena o
suelo (soil flow)

Expansion lateral (lateral
spreading)

Expansiones laterales
en rocas (rock
spreading)

Expansiones laterales en
derrubios (debris spread)

Expansiones laterales en
suelos (soil speading)

Complejo (complex)

Ejemplo: Alud de rocas
(rock avalanche)

Ejemplo: Flujo deslizante
(flow slide)

Ejemplo: Rotacién con
flujos de tierra (slump-
earthflow)

Tabla 1.1 Clasificacion de EPOCH (1993) a partir de las propuestas de Varnes (1978) y Hutchinson

(1988).

1.2.1. Deslizamientos

Los deslizamientos son movimientos de ladera de una masa de suelo, detritos o

roca, que ocurren sobre una superficie reconocible de ruptura (Alcantara, 2000).

Diferentes factores naturales y antropicos influyen en la ocurrencia de los

deslizamientos, entre los cuales destacan los cambios de frecuencia e intensidad
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de la lluvia y el movimiento del material por terremotos (Corominas y Moya, 1999).
El volumen de las masas de deslizamiento es muy variable, van desde unas
decenas de metros cubicos hasta méas de un millén de metros cubicos (Dikau et al.,
1996).

De acuerdo con Alcantara (2000), los deslizamientos se pueden clasificar en tres
tipos a partir de su superficie de ruptura, asi, las superficies curvas o céncavas se
asocian a deslizamientos rotacionales, las superficies planas u onduladas a los
movimientos translacionales y las superficies planas a los deslizamientos planos.
En los deslizamientos rotacionales, los bloques ubicados en la parte superior se
inclinan hacia atras, el escarpe principal regularmente es vertical, la masa
desplazada se acumula ladera abajo y su deformacién interna es de muy bajo grado
(Figura 1.4 A). La extension y velocidad de estos movimientos es muy variable, esta
tltima puede ir de desde milimetros por afio hasta 100 metros por segundo (Clague,
2010). Los deslizamientos translacionales y planos son menos profundos que los
rotacionales, involucran un movimiento paralelo a la superficie, el cual esta
controlado en gran medida por superficies de debilidad de los materiales formadores
(Figura 1.4 B). Cabe decir que muchos deslizamientos involucran mas de un tipo de
movimiento, formando deslizamientos complejos.

Figura 1.4. Los deslizamientos se clasifican a partir de su superficie de ruptura en: (A) Deslizamiento
rotacional, (B) Deslizamiento translacional (Tomado de USGS, 2008).
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1.2.2. Caida de rocas

La caida de rocas es un tipo de proceso de remocién en masa comun en las zonas
montafosas de todo el mundo que consiste en el desprendimiento de fragmentos
de roca de una ladera escarpada, los cuales pueden moverse ladera abajo de
distintas formas, en funcién del grado de inclinacion de la ladera, asi, las rocas
pueden caer libremente, rebotar o rodar sobre una superficie. Cuando la roca ha
perdido suficiente energia por impactos o por friccidn, se detiene en o cerca del pie
de la pendiente, sin embargo, es comun que los bloques mas grandes se desplacen
mayores distancias (Figura 1.5). Las caidas de detritos de menores dimensiones
(<10 m3) y mayor frecuencia, permiten la formacion de taludes detriticos (Alcantara,
2000; Luckman, 2004; Guzzetti y Reichenbach, 2010).

Stoffel (2005) distingue tres zonas en la dinamica de caidas de roca: (I) zona de
partida, (Il) transito y (lll) depdsito. En la primera zona, la inestabilidad de la ladera
(pendiente >31°) determina si un fragmento comenzara su recorrido ladera abajo.
La zona de transito se refiere a aquella entre el lugar de partida y el lugar en donde
el material cae. Posterior al movimiento, los bloques se detienen en superficies con
pendientes menores a 30° conocidas como zonas de depositacion o de

acumulacion.

Las rocas avanzan a velocidades que van de unos pocos a decenas de metros por
segundo, y varian en tamafio desde pequefios detritos hasta grandes rocas de
cientos de metros cubicos (Guzzetti y Reichenbach, 2010). Debido a su alta
movilidad, y a pesar de su tamafo relativamente pequefio, la caida de rocas es
particularmente destructiva y en varias areas, especialmente a lo largo de carreteras
y ferrocarriles, representan la principal causa de muertes (Evans 1997; Guzzetti et
al., 2005).
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Figura 1.5. La caida de rocas es un proceso recurrente en
laderas con pendientes >31° (Stoffel, 2005) (Tomado de
USGS, 2008).

Estos procesos pueden desencadenarse por fendmenos naturales como
terremotos, ciclos de congelacion-descongelacion de agua, actividad volcanica y
crecimiento de raices, pero también pueden ser inducidas por la actividad antropica
como la mineria, fugas de tuberias, drenaje ineficiente, vibraciones causadas por
excavaciones o transito vehicular (Guzzetti y Reichenbach, 2010). Segun Bull y
Brandon (1998), la magnitud de un terremoto determina el area en la que se podria
esperar la caida rocas, las magnitudes superiores a 7.0 pueden provocar
desprendimiento de rocas a 400 km del epicentro, mientras que los efectos de
terremotos moderados (5.5 - 7.0) sélo desencadenarian caida de rocas dentro de

los 15 km del epicentro.

1.3. Procesos de remocidn en masa v los efectos en los arboles

Los procesos de remocion en masa Se asocian principalmente con relieves
montafiosos, ya que son areas de mucha inestabilidad geomorfolégica por sus
pendientes abruptas, escasa vegetacion y, en algunos casos, el fracturamiento de
las rocas (Ritter et al., 1995). En montafias cubiertas de bosque, los arboles ejercen
una funcion protectora al frenar el movimiento del material, no obstante, al mismo

tiempo los arboles son afectados. El andlisis de los anillos de arboles dafiados o
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muertos por estos procesos puede aportar informacién relevante de la ocurrencia
de un evento con una precision anual o incluso estacional (Clague, 2010; Perret et
al., 2006a).

1.3.1. Disturbios en los arboles por deslizamientos

Los deslizamientos ocurren en casi todo el mundo y causan dafios en la
infraestructura (carreteras y edificios) e incluso la muerte de personas cada afo
(Bramm et al., 1987; Silhan et al., 2016). Por lo tanto, conocer la actividad de
deslizamientos en el pasado es clave para modelar su potencial ocurrencia en el
futuro (Borgatti y Soldati, 2010). En ese sentido, el analisis de los anillos de arboles
ha demostrado ser un método util en la investigacion de deslizamientos por su
capacidad de preservar la evidencia de la actividad geomorfologica del pasado
(Clague, 2010; Stoffel y Corona, 2014).

El grado de afectacion de cada arbol por un deslizamiento depende de su ubicacion
en el area, sus propiedades biologicas, la estructura del rodal, asi como de las

caracteristicas técnicas del deslizamiento (Papadopoulos et al., 2007).

Los arboles que sobreviven, generalmente se ubican en los margenes y los frentes
de los deslizamientos, pero pueden ser enterrados parcialmente por el material del
deslizamiento, lo cual reduce la actividad de las raices y tiene efectos mecanicos en
los arboles por el enorme peso del material. La respuesta a estos eventos se
manifiesta en una reduccion en el grosor de los anillos de arboles, conocida como
supresion (Clauge, 2010; Stoffel y Corona, 2014) (Figura 1.6 A).

Los deslizamientos pueden eliminar la vegetacién superficial, incluidos rodales
enteros, por lo que no dejan evidencia dendrogeomorfologica directa. En tales
casos, la edad de los primeros arboles que se establecieron en el depdsito del
deslizamiento proporciona una edad minima del proceso. Sin embargo, los arboles
no siempre se siembran inmediatamente en nuevas superficies, sino que hay un
periodo conocido como intervalo écesis, entre el momento en que la nueva
superficie esta disponible y el momento en que los arboles se establecen en ella.

Los intervalos de écesis varian de uno a casi 100 afios, dependiendo de la especie
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arbérea, la naturaleza del sustrato y el clima. Por otra parte, es posible que los
arboles vivos del depdsito de un deslizamiento no sean de la primera generacion de
crecimiento, sino de la segunda, por lo que esta estrategia queda restringida a
deslizamientos de menos de 1000 afos de antigiedad (Clague, 2010; Stoffel y
Corona, 2014).

La eliminacién de arboles vecinos puede generar un entorno con menos
competencia, y por tanto mayor disponibilidad de luz, nutrientes y agua (Strunk,
1997). Tales condiciones producen un marcado aumento en el ancho de los anillos,
llamado realce (Paolini et al., 2005) (Figura 1.6 B). No obstante, el realce de
crecimiento en los arboles sobrevivientes puede retrasarse y s6lo entra en vigor
cuando la vegetacion aprovecha al maximo las condiciones favorables (Stoffel y
Bollschweiler, 2008). Por tal motivo, el aumento en el crecimiento de los anillos no
siempre se puede usar para fechar eventos con precision. Ademas, es necesario
considerar que esta respuesta en los anillos pudo desencadenarse por la

combinacion de efectos climaticos y geomorfolégicos (Strunk, 1991).

Los deslizamientos también pueden impactar los arboles, eliminando la corteza y
causando lesiones. Cuando los impactos destruyen el cambium, la formacién de
células nuevas cesara en el segmento lesionado del arbol. Sin embargo, los arboles
reparan la afectacion con tejido nuevo que se emplaza en la lesion, la extension de
la cicatrizacion dependera en gran medida de la tasa de incremento anual y el
tamafo de la cicatriz (Clague, 2010; Stoffel y Corona, 2014) (Figura 1.6 C).

Los arboles inclinados por un deslizamiento forman madera de reaccion y el
crecimiento excéntrico de los anillos, lo cual permite la datacién precisa del
deslizamiento (Figura 1.6 D). En las coniferas la madera de reaccidén (compresion)
se forma en la parte inferior del tronco mientras que en las latifoliadas la madera de

reaccion (tensién) se forma en la parte superior (Bramm et al., 1987; Villalba, 2010).
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Figura 1.6. Disturbios en el crecimiento de los anillos de arboles: (A) Si se reduce el suministro
de nutrientes y agua como resultado del entierro del tallo o afectaciones en el sistema
radicular, se producira una disminucién repentina y abrupta en el crecimiento de los anillos.
(B) Cuando se eliminan &rboles vecinos, los sobrevivientes se benefician de las mejores
condiciones y reaccionan con un aumento en el crecimiento de sus anillos. (C) En ambos
lados de la lesion, las coniferas forman tejido calloso y a veces TRD para protegerse de los
hongos y otros impactos. (D) Después de la inclinacion de un tronco, el arbol produce madera
de reaccion. (Tomado de Bollschweiler y Stoffel, 2010).

La dendrogeomorfologia, se han presentado como el método mas preciso en la
reconstruccion espacio-temporal de deslizamientos pasados (Silhan et al., 2016),
por lo que se han realizado diferentes investigaciones aplicando sus principios
(Dramm et al., 1987; Corominas y Moya, 1999; Stefanini, 2004; Papadoupoulos et
al., 2007; Lopez-Saez et al., 2012a; Silhan, 2012; Silhan et al., 2013a). Otros
trabajos se han enfocado en reconstruir deslizamientos exclusivamente a partir de
la excentricidad de los anillos de arboles (Silhan y Stoffel, 2015; Malik y Wistuba,
2012; Wistuba et al., 2013; Van Den Eeckhaut et al., 2009). Por otra parte, Carrara
y O'Neill (2003) y Silhan et al. (2012) analizaron la datacion de deslizamientos a
partir de los anillos de arboles y su relacién con la sismicidad. Silhan (2016) y Silhan
et al. (2016) evaluaron la efectividad de los métodos dendrogemorfolégicos en
contraste con métodos matematicos en el estudio de deslizamientos vy
recientemente Lopez-Saez et al. (2012b y 2017) mapearon la probabilidad de
reactivacion de deslizamientos para los proximos 5, 20, 50 y 100 afios utilizando un
modelo de distribucion de Poisson. En México, aun no se han estudiado los
deslizamientos bajo un enfoque dendrogeomorfolégico, de ahi el interés de este

trabajo que aporta una aproximacién novedosa para estudiar estos procesos tan
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recurrentes en el territorio mexicano por sus caracteristicas fisicas (relieve, clima,
sismicidad).

1.3.2. Disturbios en los arboles por caidas de rocas

A pesar de que la caida de rocas es un sistema mecanico relativamente simple, su
comportamiento no se puede predecir con exactitud incluso si se conocen las
condiciones iniciales y las fuerzas motrices (Guzzetti y Reichenbach, 2010), esto
dificulta la evaluacién del proceso. En ausencia de datos de observacion, la
dendrogeomorfologia es el nico método que permite una reconstruccion adecuada
de los parametros de caida de rocas del pasado como la altura de rebote de las
rocas, la frecuencia, magnitud y estacionalidad de los eventos (Schneuwly, 2010).

El dafilo mas comun en los arboles por la caida de rocas son las heridas en el tallo
y raices. En contraste con los procesos de flujo (por ejemplo, flujos de escombros,
inundaciones, avalanchas de nieve), la caida de rocas puede causar cicatrices en
cualquier lugar del tronco entre el nivel del suelo y varios metros arriba. No obstante,
las heridas que existen en un arbol se enmascaran con el tiempo y permanecen
s6lo como cicatrices internas, lo cual dificulta la obtencién de informacion de
impactos del pasado en los arboles (Stoffel y Perret, 2006; Moya et al., 2010). Stoffel
y Perret (2006) afirman que dependiendo de la edad y especie del arbol entre el

16% y 90% de las heridas que existen en un arbol se enmascaran con el tiempo.

Si los impactos destruyen localmente el cambium, la formacion de traqueidas se
interrumpira en el segmento lesionado del arbol. Posteriormente, para minimizar la
putrefaccion y los efectos negativos de los ataques de insectos, el arbol cubrira la
herida y comenzara la produccion de tejido calloso desde los bordes de la lesiéon
hacia el centro. Ademas, en ambos lados de la lesion se forman TRD y si las heridas
se producen durante el periodo vegetativo del arbol, la produccion de resina
comenzara pocos dias después del impacto y los conductos surgiran dentro de las
tres semanas posteriores a la alteracion. Por lo tanto, la posicion de la primera serie
de TRD puede usarse para fechar el evento con una precisibn mensual. La

intensidad de los ductos de resina depende de las dimensiones de la cicatriz de
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impacto, estacion de crecimiento, especie y edad del arbol (Bollschweiler, 2007;
Bollschweiler et al., 2008b; Stoffel y Corona, 2014).

Los arboles también pueden ser decapitados por el impacto de las rocas, por lo que
reaccionan con una supresion de crecimiento en los afios posteriores al impacto.
Para recuperarse, una o varias ramas laterales trataran de remplazar la corona rota,
lo que resulta en una morfologia de arbol de candelabro. Ademas, el choque del
material puede provocar la formacion de TRD (Bollschweiler, 2007; Stoffel y
Bollschweiler, 2009).

Por otra parte, es comdn encontrar troncos inclinados por la presion ejercida de un
bloque sobre ellos y como respuesta los arboles producen madera de reaccion y
anillos excéntricos (Stoffel, 2005).

Las investigaciones sobre caida de rocas, desde un enfoque dendrogeomorfologico
se han realizado principalmente en las cadenas montafiosas de Europa, donde se
han reconstruido espacial y temporalmente estos procesos (Stoffel et al., 2005b;
Perret et al., 2006b; Schneuwly y Stoffel 2008a; Silhan, 2010; Silhan et al., 2013b).
Otros trabajos se han enfocado en evaluar la formaciéon de tejido calloso y TRD
después de la caida de rocas, para determinar el momento estacional de los eventos
(Stoffel et al., 2005a; Schneuwly y Stoffel, 2008b; Schneuwly et al., 2009). Por otra
parte, Perret et al. (2006a) evaluaron la funcién protectora de los arboles
examinando la interrelacion entre la geometria del rodal (distribucién espacial de los
arboles y los diametros de los arboles) y las lesiones de caida de rocas (numero,
altura y tamafo) en un Polygalo chamaebuxi-Piceetum subalpino. Moya et al. (2010)
y Favilier et al. (2017b) analizaron la actividad de caida de rocas a partir de las
lesiones visibles en latifoliadas. En México, los trabajos sobre caidas de rocas, a
partir del analisis de anillos de arboles no son suficientes (Stoffel et al., 2011;

Franco-Ramos et al., 2017a), por lo que ahondar en su estudio es necesario.

1.4. Procesos hidrogeomorfolégicos

En muchas partes del mundo el concepto hidrogeomorfologia, no ha sido bien

incorporado en la hidrologia y geomorfologia, a pesar de la estrecha relacién que
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existe entre ellas. Sidle y Onda (2004) la definen como “una ciencia interdisciplinaria
emergente que se centra en la interaccion y vinculacion de los procesos hidrolégicos
con los accidentes geogréficos o los materiales de la tierra y la interaccion de los
procesos geomorfologicos con las agua superficiales y subterraneas en

dimensiones temporales y espaciales”.

En ambientes volcanicos, el agua es el factor ambiental mas importante que influye
en la evolucién de los sistemas volcanicos e incluye, agua de mar, agua
subterranea, agua de lagos e incluso lluvia. Hasta las tres ultimas décadas del siglo
pasado, aun se subestimaba el papel central del agua en muchas erupciones
altamente explosivas, no obstante, la erupcion del Monte Santa Helena, (EU) en
mayo de 1980, cambio el paradigma dentro de la comunidad cientifica (Schmincke,
2004).

Las erupciones volcanicas explosivas producen grandes cantidades de tefra que se
pueden dispersar a grandes distancias (> 106 km?). Este tipo de erupciones pueden
desencadenar procesos adicionales como: avalanchas de escombros, que son
flujos secos o no-saturados formados por el colapso gravitacional de un sector del
edificio volcanico; y lahares, que se forman por la erosion de materiales volcanicos
por agua o por la transformacion de avalanchas de escombros (Pierson y Major,
2014). En la presente investigacion se realizara una reconstruccion de lahares con
base en dendrogeomorfologia en la barranca Seca, ubicada al noreste del Pico de

Orizaba.

1.4.1. Lahares

Los lahares son procesos hidrogeomorfologicos que se generan en ambientes
volcanicos, son una mezcla de agua, sedimento y fragmentos de roca que fluyen a
gran velocidad sobre las laderas volcanicas debido a la fuerza de gravedad (Smith
y Fritz, 1989). Para que un lahar se produzca requiere de algunos factores: una
fuente abundante de agua (vapor condensado emitido por el volcan, derretimiento
de la nieve de los glaciares, desbordamiento de lagos de crater o lluvia), depdsitos

volcanicos no consolidados, pendientes pronunciadas y un mecanismo
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desencadenante (erupciones volcénicas y terremotos asociados a éstas) (Vallance,
2005).

Los lahares dependiendo de su origen pueden ser: lahares primarios o sin-eruptivos,
gue se generan durante las erupciones por flujos piroclasticos que derriten la nieve
de los glaciares o por el desborde de los lagos del crater; y lahares secundarios o
post-eruptivos que ocurren en periodo intraeruptivo y son causados por el colapso
de flancos del volcan, avalanchas de escombros y lluvias torrenciales sobre el
material piroclastico suelto (Lavingne et al., 2007).

Los depositos de lahar se clasifican por el porcentaje de agua y sedimentos que
contienen, en hiperconcentrados (poseen un volumen de material de entre 40% y
60%), y los flujos de escombros que tienen un volumen de entre 60% y 80%
(Beverage y Culbertson, 1964), aunque durante su transporte pueden sufrir
transformaciones entre uno u otro (Figura 1.7). Los flujos de escombros a su vez
pueden ser cohesivos (<3% de arcilla) o no cohesivos (>3% de arcilla) (Scott et al.,
1995), los cohesivos normalmente estan asociados con edificios volcanicos
hidrotermalmente alterados (Scott et al., 1995). Estos tipos de flujo se pueden
distinguir ademas por sus caracteristicas reolégicas, hidroldgicas, sedimentologicas

y geomorfolégicas (Mufoz-Salinas, 2007).
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Figura 1.7. Transiciones de un lahar mientras desciende por una ladera (Tomado de
Lockwood et al., 2010).

Los lahares se encuentran entre los fenbmenos mas destructivos, debido a que no
se pueden predecir, a su alto contenido de sedimentos que incluyen bloques y a su
capacidad de viajar rapidamente largas distancias sobre pendientes poco inclinadas
(Vallance, 2000). En el siglo XX, los lahares ocasionaron el 40% de la mortalidad
mundial por dos catastrofes en Kelud (Java, Indonesia) y el Nevado de Ruiz
(Colombia) (Thouret et al., 2000). Otros eventos importantes por las pérdidas
materiales y humanas que causaron son los ocurridos en el volcan de Colima
(México) en el 2000, el volcan Ruapehu (Nueva Zelanda) en 1953 (Cronin et al.,
1997) y el volcan Casita (Nicaragua) en 1998 (Scott et al., 2005).

En México, los lahares se han estudiado en los principales volcanes del Cinturén
Volcanico Transmexicano con distintos enfoques. Por ejemplo, Capra et al. (2002)
presentan el registro de ocurrencia de avalanchas de escombros y lahares formados
a partir de los colapsos de volcanes en México. Carrasco-Nufiez et al. (1993)
estudiaron un lahar que se formé durante el Pleistoceno tardio tras el colapso de un
cono ancestral del Pico de Orizaba y Hubbard et al. (2007) evaluaron la utilidad de
SRTM and ASTER DEMs para analizar antiguos depdsitos de lahares en los flancos
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del mismo volcéan. Saucedo et al. (2008) estudiaron un lahar provocado por la lluvia
el 16 de octubre de 1955, en el barranco de Atenquique, Nevado de Colima, bajo el
enfoque de mitigacion de futuros desastres. El volcan de Colima es uno de los
volcanes con mayor ocurrencia de lahares, por lo que diferentes investigaciones se
han enfocado en estudiarlo (Davila et al., 2007; Capa et al., 2010 y 2013; Vazquez
et al., 2014 y 2017). Importantes trabajos también se han realizado en el volcan
Popocatépetl (Huggel et al., 2000; Palacios et al., 2001; Capra et al., 2004; Mufioz-
Salinas, 2007; Mufioz-Salinas et al., 2007, 2009a y b y 2010; Caballero y Capra,
2014; Rodriguez et al.,, 2017). Los estudios sobre lahares bajo un enfoque
dendrogeomorfolégico alun son escasos en México (Bollschweiler et al., 2010;
Franco-Ramos et al., 2013 y 2016ay b), por lo que aumentar el conocimiento de su
comportamiento es muy importante y el andlisis de anillos de arboles ha demostrado
ser un metodo confiable en la datacion y en la comprension de la dinamica de los

procesos de superficie (Bollschweiler et al., 2010).

1.4.2. Disturbios en los arboles por lahares

La dendrogeomorfologia se ha utilizado para reconstruir la frecuencia y la actividad
espacial de flujos de escombros en montafias no volcanicas, como los Alpes y
Céarpatos europeos (Hupp, 1984; Strunk, 1989, 1991, 1997; Stoffel y Beniston, 2006;
Bollschweiler et al., 2007, 2008; Stoffel et al., 2008), de modo que al presentar un
comportamiento de flujo similar al de los lahares, la reaccién de los arboles al
impacto de ambos procesos es comparable. Teniendo esto en cuenta, Bollschweiler
et al. (2010) reconstruyeron lahares en el volcan Popocatépetl analizando los

disturbios de los anillos de Pinus hartwegii, Pinus ayacahuite y Abies religiosa.

Los depdsitos asociados a lahares pueden sepultar parcial o totalmente los troncos
de los arboles, lo cual limita el aporte de agua y nutrientes y provoca que se
desarrollen anillos de crecimiento estrechos (supresion abrupta), que se observan
en el siguiente periodo de crecimiento (Figura 1.8 D), asi, el tiempo de entierro
puede establecerse determinando el primer estrechamiento de los anillos. De igual
manera, los tallos de arboles enterrados pueden producir raices adventicias cerca

de la superficie del suelo, por lo que la ocurrencia del proceso puede determinarse
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estableciendo la posicion del cuello radicular en relacion con los nuevos niveles de
la superficie (Strunck, 1992; Villalba, 2000).

Un lahar a su paso puede impactar las caras expuestas de los troncos, la posicion

y la forma de las cicatrices de impacto permiten determinar la direccion del

transporte del material, ya que generalmente produce las cicatrices en la parte del

tronco que da de frente al movimiento del lahar o bien en las caras tangenciales al
movimiento (Bollschweiler, 2007; Pelfini y Santilli, 2008; Villalba, 2000) (Figura 1.8

B).
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Figura 1.8. Dafio en los &rboles afectados por lahares y los cambios en el
crecimiento de los anillos (Tomado de Bollschweiler et al., 2010).

Algunas coniferas forman TRD en los bordes de la lesion, o que permite fechar un

evento con precision anual o estacional, incluso si el nucleo de incremento ha sido
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muestreado a cierta distancia de la herida (Bollschweiler et al., 2010). En Europa,
Bollschweiler et al. (2008) analizaron la formacion de TRD en Larix decidua Mill
resultado de impactos por flujos de escombros, en los Alpes suizos. Mas tarde, en
México, Bollschweiler et al. (2010) identificaron varias TRD en Abies religiosa
dafiados por lahares al noreste del volcan Popocatépetl.

Cuando el peso del material de un lahar se concentra en un sector del arbol, puede
conducir a la inclinacién del tronco, lo que dard como resultado la formacion de
madera de reaccion y anillos excéntricos (Figura 1.8 E). Los arboles inclinados
responden curvandose hacia arriba para recuperar su crecimiento vertical, de modo
gue la forma del tronco y el grado de inclinacion permiten inferir el nimero minimo
de inclinaciones, la direccion y la magnitud del proceso geomorfolégico. Por otra
parte, los lahares de gran magnitud son capaces de eliminar parte de rodales
forestales, entonces, los arboles préoximos a la superficie despejada experimentan
un aumento considerable en el ancho de sus anillos (realce abrupto en crecimiento),
ya que se benefician de las mejores condiciones de crecimiento, es decir, mas agua,
luz y nutrientes (Villalba, 2000; Bollschweiler, 2007) (Figura 1.8 C).

1.5. Aplicaciones de los Aviones No Tripulados (drones) en los estudios de procesos

geomorfoldgicos

Los drones, se definen de forma mas técnica como vehiculos aéreos no tripulados
(VANT) (Ruiz-Carulla et al., 2017). Estos vehiculos pueden ser remotamente
controlados, ser semiautbnomos, autdnomos, o tener una combinacion de esas
capacidades. Comparando los VANT con aviones tripulados, la principal diferencia
entre los dos sistemas es que en un VANT no hay piloto fisicamente presente en el
avion, sin embargo, esto no implica necesariamente que un VANT vuela por si
mismo de forma autonoma. Como todos los sistemas de deteccidn remota pasivos,
la captura de fotografias a través de un VANT depende de la energia que se refleja
y/o emite a partir de las caracteristicas de la superficie de la tierra. Normalmente, la
plataforma esta equipada con un sistema de medicion fotogramétrico que puede
incluir camaras de video térmicas o de infrarrojas, sistema LIDAR aerotransportado

0 una combinacién de ellos (Lillesand et al., 2004; Eisenbeil3, 2009).
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En general, existen dos tipos de drones: los de ala fija y los multirotores (Figura 1.9).
Estos ultimos, aunque tienen menor tiempo de vuelo que los de ala fija, pueden ser
preferibles al tener la capacidad de mantenerse quietos en el aire y trasladarse
lateralmente realizando fotografias frontales y oblicuas, ademas de las cenitales
(Ruiz et al., 2017).

GPS
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Centro

de
control
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Figura 1.9. Principales equipamientos de dos tipos de drones: ala fija (A) y multirotores (B) (Tomado
de Vieira, 2017).

En un principio, los drones estaban disefiados para fines militares, sin embargo, a
medida que se desarrollaba la tecnologia, su aplicacion comenzo a ser mas amplia,
ya que su uso permite la obtencién de fotografias que combinado con las técnicas
de fotogrametria digital, permite la produccion de una gran variedad de productos
cartograficos, geométricos y graficos que pueden facilitar el estudio en diferentes
ciencias como la agricultura de precision, ingenieria civil, arqueologia, medio
ambiente, hidrografia, geologia, geomorfologia, etc. (Silva et al., 2014; Ruiz et al.,
2017; Vieira, 2017).

En el campo de la geomorfologia el uso de los VANT se ha enfocado principalmente
en analizar procesos de remocién en masa. Danzi et al. (2012) aplicaron la
fotogrametria VANT para estudiar dos laderas, frecuentemente sujetas a caida de
rocas, ubicadas en Amalfi (Praiano) y en el cabo Posillipo (Napoles), ambas en
Italia. Mientras, Lopes (2015) estudio las laderas rocosas en la costa de Sao Paio,

Vila do Conde, al noreste de Portugal, a partir de ortofotomapas y modelos digitales
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de superficie, obtenidos de fotografias verticales captadas por un VANT. Asimismo,
Ruiz et al. (2017) analizaron un desprendimiento rocoso en la cuenca de Tremp, en
Cataluia, del cual estimaron el volumen desprendido a partir de un modelo 3D de
la zona de cicatriz, que obtuvieron de los datos captados por un VANT. Por otra
parte, Silva et al. (2017), evaluaron el alcance de la masa de un deslizamiento,
aplicando imagenes obtenidas por drones y Google Earth Pro, para estimar areas y
volumenes del deslizamiento, en el estudio de caso estrada de Ferro Vitdria-Minas,
Brasil. Ademas, Vallés (2017) analizé y realizé la cartografia geomorfolégica de
procesos torrenciales en el barranco Rebaixader (Pirineos Centrales), a partir de los
datos obtenidos por un VANT. En México existen pocos trabajos donde se ha
utilizado la tecnologia VANT para procesos geomorfolégicos. En el estudio de
Andrade-Garcia (2016) analizo un deslizamiento rotacional en la Carretera Tijuana-
Ensenada, México (km 93 +50) ocurrido el 28 de diciembre del 2013, a partir de
levantamientos LIDAR terrestre, aéreo y fotogrametria por drones. Otro estudio
tiene que ver con la estimacion de la erosion de suelo en Yanhuitlan, Oaxaca,
comparando modelos digitales del terreno obtenidos con drones antes y después

de la estacion de lluvias (Fernandez de Castro et al., 2018)
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Capitulo 2. Area de estudio

2.1. Localizacion

El Cintur6n Volcanico Trans-Mexicano (CVTM) es una provincia fisiografica de
aproximadamente 1,000 km de largo y 80-230 km de ancho, que se encuentra
oblicua a la Trinchera Mesoamericana. Se dispone de este a oeste a través del
territorio mexicano desde Nayarit hasta Veracruz, entre los paralelos 18°30’ y 21°30’
(Carrasco-Nufiez y Gomez-Tuena, 1997; Ferrari et al., 2012). La mayor
concentracion de volcanes en México se encuentra en el CVTM, donde se
encuentran majestuosos estratovolcanes con elevaciones en torno a los 5,000 m de

altitud como el Pico de Orizaba, Popocatépetl, e Iztaccihuatl.

El volcan Pico de Orizaba o Citlaltépetl se localiza en el extremo oriental del CVTM
entre los Estados de Puebla y Veracruz (97° 16’ O y 19° 02'N) (Rossotti, 2005). Es
el pico mas alto de México y uno de los volcanes mas grandes del mundo con una
altura de 5,675 msnm (Carrasco-Nufiez, 2000) (Figura 2.1).
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Figura 2.1. Marco tecténico regional y localizacion de volcan Pico de Orizaba en el Cinturén
Volcanico Trans-Mexicano (CVTM).
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Los tres sitios de estudio de esta investigacion se encuentran en la Barranca Seca

y uno de sus afluentes, la Barranca Ojo Salado, localizadas al noreste del Pico de

Orizaba entre ~6 y ~9 km desde el crater del volcan. La Barranca Seca se desarrollo

en los productos volcanicos del Cuaternario (flujos de lava, domos y materiales

piroclasticos) y bordea la ladera sur de los domos Chichimecos (Figura 2.2). Esta

conectada con el edificio principal donde aun existen glaciares, que junto con la

presencia de material deleznable (morrenas), laderas de fuerte pendiente y lluvias

torrenciales favorecen la alta frecuencia de lahares y procesos de remocién en

masa. En campo pudimos observar algunas evidencias de estos procesos

geomorfolégicos como: terrazas, l6bulos, coronas de desprendimiento; en muchos

casos con afectaciones en el bosque.
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Figura 2.2. Mapa de localizacion de la Barranca Seca al noreste del Pico de Orizaba. Los
recuadros rojos sefialan los tres sitios de estudio.
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2.2. Geologia

2.2.1. Geologia regional

El CVTM se compone de una amplia gama de estructuras volcanicas que incluyen
grandes estratovolcanes, extensas mesas de lavas (plateaus), grandes campos de
conos monogenéticos, complejos de domos, ademas de productos ignimbriticos
generados durante la formacion de calderas (Macias, 2005). La formacién del CVTM
comenz6 en el Mioceno medio y tardio, aunque la mayor cantidad de erupciones
ocurrieron durante el Plioceno y Cuaternario (Ferrari et al., 1999; Ferrari et al., 2000;
GOmez-Tuena et al., 2005). Su origen se asocia con la convergencia y subduccion
de las placas oceéanicas de Cocos y Rivera con respecto a la placa continental de
Norteamérica (Nixon, 1982). El vulcanismo del CVTM ha dado origen a rocas igneas
de composiciones que abarcan desde basaltos hasta riolitas, siendo los productos

volcanicos de composicion intermedia los mas abundantes (Robin, 1982).

El CVTM se desarroll6 a través de varias fases tectonicas por lo que
estructuralmente no puede considerarse como una entidad uniforme. Estudios
basados en direcciones de fallas y campos de esfuerzos dividen el arco magmatico
en tres sectores estructurales principales (Pasquaré et al., 1996): Occidental,
Central y Oriental. Estos sectores presentan diferentes estilos tectonicos,

composicion quimica y actividad volcanica (Ruiz Martinez, 2010).

El sector occidental del CVTM esté limitado al oeste por el rift de Colima y al norte
se emplaza sobre el limite meridional de la Sierra Madre Occidental, donde el
vulcanismo es bimodal formado por estratovolcanes, complejos de domos daciticos-
rioliticos y campos monogenéticos basalticos. Al sur el CVTM se sobrepone al
bloque de Jalisco donde la actividad volcanica es monogenética y de composicion

basaltico-andesitica (Ferrari, 2000).

El sector central se encuentra entre el rift de Colima y el sistema de fallas Querétaro-
Taxco, esta dominado por lineamientos tectdénicos orientados de este a oeste y
sureste-noroeste. En este sector se desarrolla el campo volcanico Michoacan-

Guanajuato, formado por campos monogenéticos basalticos o basalticos-
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andesiticos y pequefios volcanes de escudo. No existen estratovolcanes excepto
por el volcan Tancitaro (Ruiz-Martinez, 2004, Ruiz-Martinez et al., 2010).

En el sector oriental del CVTM, donde se localiza el Pico de Orizaba, el vulcanismo
esta emplazado en grandes estratovolcanes, calderas y complejos de domos de
composicion andesitica a reolitica alineados a lo largo de estructuras corticales
(Ruiz-Martinez, 2004). La principal mesa de lava (plateaus) se extiende desde el
sistema de fallas Querétaro-Taxco con tendencia noroeste hasta la linea de
fracturas Perote-Pico de Orizaba con tendencia norte-sur (Ruiz-Martinez, 2004,
Pasquare et al., 1987), aunque algunos autores (Thorpe, 1977; Damon vy
Montesinos, 1978; Nelson y Gonzéalez-Céaver, 1992) incluyen el campo volcanico de
los Tuxtlas y al volcan San Martin en el CVTM localizados un poco mas al sureste
sobre la costa del Golfo. Los principales domos y calderas silicas del CVTM se
encuentran en este sector, como la caldera de los Humeros y los domos Las
Derrumbadas. Por otra parte, los campos monogenéticos de composicion basaltica
representan soélo una pequefa fraccion del volumen emplazado, incluyendo maares
y otras geoformas originadas por el vulcanismo explosivo freatomagmatico (Ruiz-
Martinez, 2004; Ruiz-Martinez et al., 2010).

2.2.2. Geologia local

El Pico de Orizaba es un estratovolcan construido sobre rocas calizas y lutitas de
edad Cretéacica (Yanez-Garcia y Garcia-Duran, 1982). El material que ha emitido es
de composicién calci-alcalino, desde basaltos a riolitas y cubre un area de ~1,000

km? (Carrasco-Nufiez y Gomez-Tuena, 1997; Carrasco-Nufiez, 2000).

La evolucion del Pico de Orizaba igual que la de otros estratovolcanes incluye
repetidas fases de construccién y destruccion del principal edificio volcanico
(Carrasco-Nufiez y Gomez-Tuena, 1997). Carrasco-Nufiez (2000) basado en
trabajos previos (Carrasco-Nufiez, 1993; Carrasco-Nufiez y Ban, 1994) propone una
descripcion mas completa de los tres principales periodos eruptivos del volcan

poniendo énfasis en la estratigrafia (Figura 2.3).
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> Cono _de Torrecillas: La construccion de este cono ocurrio durante el

Pleistoceno medio y su actividad estuvo dominada por erupciones efusivas,
comenzando por andesitas basalticas con olivino conocidas como Pilacon,
seguidas por los flujos de lava andesitica y dacitica Jamapa (fechadas antes
de 0.29 Ma) y culminando con flujos de lava andesitica con piroxenos
llamados Torrrecillas junto con diversos depdsitos piroclasticos. Durante esta
etapa fueron emitidas andesitas porfidicas procedentes del volcan Sierra
Negra. Este periodo finalizé con el colapso del edificio Torrecillas alrededor
de 0.25 Ma y la formacién de una avalancha de escombros en el flanco
noreste, conocida como Jamapa. Los restos del colapso del cono Torrecillas
se pueden distinguir en la cara sur-sureste y parte del este del cono actual
(Carrasco-Nufez y Rose, 1995).

» Cono Espolén de Oro: La construccion de este cono comenz6 alrededor de

0.2 Ma con la emision de las lavas adesiticas con plagioclasa y anfibol Paso
de Buey, que fueron seguidas por la emision de lavas daciticas de anfibdl
conocidas como Espolon de Oro que se encuentran en el sureste y en el oeste
del cono actual. La formacion del cono continué con la emision de lavas
andesitico basalticas de olivino, denominadas El| Carnero, las cuales
posiblemente estén asociadas con una fisura radial ya que su distribucion esta
restringida al flanco oeste. Finalmente, al norte del volcan fue emitida una
secuencia piroclastica alternada con lavas andesiticas, denominada
Alpinahua. Esta etapa concluyé hace 16,500 afios A.P. con el colapso del
cono Espolon de Oro (Carrasco-Nufiez et al.,, 2006), que provocd una
avalancha de escombros, la cual, se transform6 en un lahar. La sucesion
volcanica mas completa relacionada con la construccion del cono Espolén de

Oro esta expuesta en el flanco norte.

» Cono Citlaltépetl: ElI cono actual se construy6 sobre restos de los volcanes

ancestrales hace 16,500 afos A.P. Las lavas derivadas de este cono

consisten principalmente de dacitas porfidicas densas. Su actividad comenzo6
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con la emisién daciticas de hornblenda al sureste denominadas Malacara, a
estas lavas le siguieron las lavas andesiticas nombradas Vaqueria que
fluyeron al noreste del crater. La construccion del cono concluyé con la
emision de lavas daciticas denominadas Orizaba al suroeste y noreste

Por otro lado, durante las dos ultimas etapas de construccion del volcan Citlaltépetl
se emplazaron domos periféricos en diferentes sectores. En la etapa de
construccién del Espolén de Oro se emplazé al noreste el domo Tecomale que
consiste en una sucesién de 200 m de espesor de al menos cinco flujos de lavas
rioliticas de obsidiana. En la misma etapa se formé al suroeste el domo Colorado
que incluye dacitas pofidicas y varios depositos de flujos piroclasticos asociados.
Los domos Sillatepec y Chichihuale localizados al norte del volcan son mas
recientes y estan compuestos por dacitas porfidicas. EI complejo Chichimeco
emplazado al noreste durante la construcciéon del cono Citlaltépetl, es el mas joven
y se compone de distintos domos y flujos de lava asociados.
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Figura 2.3. Mapa geolégico del volcan Pico de Orizaba (Tomado de Carrasco-Nuiiez, 2000)

Durante la formacion del cono Citlaltépetl también ocurrieron las tres principales
erupciones explosivas del volcan (Carrasco-Nufiez y Gomez-Tuena, 1997). La
primera fechada hace aproximadamente 13,000 afios A.P., consisti6 en una
secuencia de ignimbritas de composicion riolitica que se distribuy6 sélo en el sector
oriental del volcan (Carrasco-Nufiez, 1993; Carrasco-Nufiez y Rose, 1995). El
siguiente evento, conocido como Ignimbrita Citlaltépetl, representa el evento
explosivo mas importante de este volcan durante el Holoceno, compuesto por
diversas caidas de pdmez y flujos piroclasticos de composicion andesitica ocurrida
entre 9,000 y 8,500 afios A.P. (Carrasco-Nufiez y Rose, 1995). El ultimo evento
explosivo relevante ocurrio hace 4,100 afios e involucré una serie de flujos de
bloques y cenizas, generados por la destruccién de un domo central. Sin embargo,

se han identificado otros eventos moderados que incluyen cenizas, escorias y
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bloques. Las muestras fechadas de los depdsitos registran ocho erupciones
diferentes entre 8,170 y 1,730 aflos A.P. y seis depoésitos de caida de tefra
asociados con erupciones explosivas entre 10,600 y 690 aflos A.P (De-la Cruz-
Reyna y Carrasco-Nufiez, 2002).

De acuerdo con Carrasco-Nufiez (2000) y Macias (2005) la Barranca Seca se
compone en la ladera norte de andesitas de anfibol correspondientes al complejo
de domos Chichimeco que estan cubiertas por depdsitos de flujos piroclasticos de
escoria fechados en 8,630 + 90 afios A.P. (Carrasco-Nufez, 1993). La ladera sur
esta compuesta por una secuencia de flujos de lava correspondientes a las tres
etapas de formacion del volcan Pico de Orizaba. Durante la formacion del cono
Torrecillas fluyeron en este sector las lavas andesitas basalticas de olivino
pertenecientes a la unidad Pilacon, las cuales fueron cubiertas por las lavas
andesiticas y daciticas Jamapa. Sobre ambas unidades se emplazaron las lavas
adesiticas Paso de Buey y luego los flujos de lava dacitica Espolon de Oro,
pertenecientes a la segunda etapa de construccion del volcan. Finalmente, la unidad
Alpinahua se superpone a la unidad Espolon de Oro en una secuencia de lavas y
depdsitos volcaniclasticos. Por otra parte, el fondo de la barranca esta compuesto
por las lavas andesiticas Vaqueria, emitidas durante la formacién del cono
Citlaltépetl, las cuales se desviaron en direccion de la barranca al contacto con las
rocas del complejo de domos Chichimeco. En el sector de menor altitud de la
barranca aflora el basamento de calizas y lutitas cretacicas tanto en el fondo como

en las laderas de la barranca.

Durante el Holoceno tardio y en la época prehispanica, el Pico de Orizaba presento
erupciones efusivas de lavas daciticas, formando un cono que fue ganando altura e
inclinacion con el tiempo (Carrasco-Nufiez, 2000). También, en el afio 987 0 1175
Crausaz (1994) reporta una erupcién que coincide con el inicio del imperio Tolteca.
Por otro lado, Melgararejo-Vivanco (1980) report6 cuatro erupciones descritas en el
Cadice Vindobonensis (o Cdodice Viena “Codex Vienna”) de naturaleza desconocida,
entre 1157 y 1351 (Crausaz, 1994). Sin embargo, Alcala-Reygosa et al. (2018)

dataron dos flujos de lava localizados al suroeste del cono, aplicando tres métodos
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de datacion (*°Cl, dendrocronologia y liguenometria) en ~3,000 y ~1,000 afios A.P.,
respectivamente. Estas fechas son significativamente mas antiguas que las edades
estimadas para estas lavas en los siglos XVI y XVII, de acuerdo con reportes de
Hoskuldsson y Robin (1993) y Carrasco-Nufez (1997).

En 1537 se registré una erupcion efusiva cuyas lavas fluyeron hacia el noreste a
través de la Barranca Jamapa. Desde mediados del siglo XIX se han reportado
ruidos, temblores y emisiones de gas en el Pico de Orizaba (Rossoti, 2005), entre
los afios 1906 y 1941 se informa cierta actividad fumardlica en el volcan
(Hoskuldsson and Robin, 1993).

2.2.3. Lahares histoéricos en el Pico de Orizaba

El colapso del cono ancestral Torrecillas hace 0.5 Ma formé una avalancha de
escombros llamada Jamapa que posteriormente se transformé en un lahar llamado
Excola por Hubbard et al. (2007), el cual, termino en la costa del Golfo como un flujo

hiperconcentrado (Carrasco-Nufez et al., 2006).

Posteriormente, durante el Pleistoceno tardio, el cono ancestral Espolon de Oro se
derrumbd, y la avalancha resultante se transformé rapidamente en un lahar que
lleno el drenaje y depositd extensas terrazas planas que muestran s6lo unos pocos
hummocks dispersos (hasta 15 m de altura). Este depdsito de lahar llamado
Tetelzingo se extiende al menos 110 km desde su fuente hasta la costa, cubre un
area de 175 km? al este del volcan y tiene un volumen de 2.2 km?3 (Carrasco-Nufiez
et al., 2006).

Al norte del Pico de Orizaba en la parte baja de la barranca Huitzilapan, esta
expuesto el depdsito de un lahar, provocado por un terremoto de magnitud 6.5 en
1920 que fue precedido por 10 dias de fuertes lluvias. El flujo inundé varias aldeas
durante los primeros 20 km (dejando depdsitos de 10 m de espesor), después de lo
cual se transformé en un flujo hiperconcentrado rio abajo (Carrasco Nufiez et al.,
2006).
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Al suroeste del volcAn Pico de Orizaba se encontr6 un pequefio depdsito de
avalancha de escombros, probablemente menor a 1 km?® que llena el valle de Metlac,
con un espesor de mas de 100 m, pero tiene una distribucién muy limitada. El
deposito tiene una forma muy irregular y visible debido a la erosion a lo largo de sus
margenes en ambos lados del valle principal. Esta morfologia puede indicar que el
deposito es relativamente antiguo, aunque no hay fechas para este depdsito
(Carrasco Nufiez et al., 2006). Esta avalancha se transformé un lahar cuesta abajo
llamado Fortin, el cual form6 una pequefia terraza cerca de la ciudad suburbana
Fortin de las Flores (Hubbard et al., 2007).

2.3. Marco geomorfoldgico

La compleja evolucion del Pico de Orizaba se reconoce por la existencia de relictos
de los conos mas antiguos sobre los que se construyo el actual, por tal motivo, el
volcan presenta una clara asimetria alcanzando las mayores alturas en su sector
oriental (4,000 m - 4,500 m), mientras que en el occidental no se superan los 3,000

m (Parrilla y Zamorano, 1996).

En la actualidad, sélo el Glaciar Norte cubre casi el 100% de la superficie glaciar
gue hay en la cumbre del volcan (Cortés-Ramos, 2016). Sin embargo, en el
Pleistoceno reciente, los glaciares se extendian en todas las direcciones desde la
cima, llegando a formar lenguas de hasta 9 km de longitud en su cara norte. El
ultimo avance glaciar durante el Holoceno originé una serie de depdsitos morrénicos
en la vertiente norte entre los 4,000 y 4,800 msnm (Heine 1979, 1983, 1988), en los
gue se desarrollan diversos procesos de ladera. De modo que, la geomorfologia de
esta vertiente esta muy asociada a procesos glaciares y gravitacionales (Palacios y

Vazquez-Selem, 1996; Parrilla y Zamorano, 1996).

En la Barranca Jamapa, localizada al norte del volcan, los flujos de lava muestran
evidencias de abrasion glacial o se encuentran debajo de morrenas pertenecientes
a la Pequena Edad de Hielo (LIA por sus siglas en inglés) (Palacios y Vazquez-
Selem, 1996). Durante el principal avance glaciar el material se acumulé a lo largo

de la parte frontal del glaciar Jamapa, excepto en el margen occidental donde el
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glaciar estaba confinado por los relictos del Espolon de Oro. A 4,737 msnm se
encuentra una morrena lateral y a 4,395 msnm aparece una morrena frontal mejor
conservada, cuya area interior es concava e incluye una pequefia cuenca terminal

ahora abierta por incision del barranco (Palacios y Vazquez-Selem, 1996).

Casi paralela a la morrena antes mencionada hay una segunda con caracteristicas
similares, pero desarrollada solo en la parte central localizada a 4,460 msnm. Una
tercera cresta, mas pequefia se ubica a 4,485 m de altitud (Palacios y Vazquez-
Selem, 1996).

La porcién externa de esas morrenas consiste en una extensa rampa que llega
hasta los 4,100 msnm. Esta rampa se formé por el empuje glacial y la accion de las
aguas proglaciares. Posteriormente, se desarrollaron flujos de escombros tanto en
la parte superior como en la media de la rampa, que han seguido una importante
accion erosiva de acarcavamiento (Palacios y Vazquez-Selem, 1996). El punto de
origen de estos depdsitos se sita a 4,230 msnm y desciende desde la morrena
frontal hacia la Barranca Jamapa hasta los 4,100 m de altitud (Parrilla y Zamorano,
1996).

La ladera occidental de la Barranca Jamapa, perteneciente a los relictos del Espolon
de Oro, esta formada por una secuencia de conos de talud coalescentes. El flujo del
glaciar orientado en direccién de la pendiente de la barranca deformo la base de los
conos de talud que evolucionaron a incipientes glaciares rocosos (Palacios y

Vazquez-Selem, 1996).

2.3.1. Procesos de remocién en masa en el Pico de Orizaba

El volcan Pico de Orizaba tiene un gran potencial para producir procesos de
remocién en masa debido a la existencia de depdsitos piroclasticos y de rocas
altamente meteorizadas que estas sujetas a condiciones de alta precipitacion

estacional (Legorreta et al., 2014).

Al suroeste del volcan, en la cuenca del rio Chiquito-Barranca del Muerto, Legorreta

et al. (2014) cartografiaron 442 procesos, los cuales revelaron que los procesos
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gravitacionales son mas abundantes en la parte media-alta de la cuenca, donde
predominan depdsitos piroclasticos. Con base en lo anterior elaboraron un
inventario multitemporal, analizaron la susceptibilidad y estimaron el volumen de los
deslizamientos. Sin embargo, en la misma cuenca Legorreta y Hubp, (2014)
reconocieron mas procesos gravitacionales (571) y definieron 12 principales formas
de relieve donde ocurren los estos procesos con el fin de desarrollar una
zonificacion de peligros de procesos gravitacionales por formas del relieve y con ello

proveer un método cartografico estandarizado.

En la cuenca del rio Estado, principal afluente del rio Chiquito-Barranca del Muerto,
Aceves et al. (2016) desarrollaron una metodologia para elaborar inventarios de
procesos de remocion en masa y mapas de susceptibilidad de estos procesos,
usando los sistemas de informacion geografica (SIG) y el método de regresion
logistica multiple (RLM). Reconocieron 107 procesos de los cuales tres cuartas
partes ocurrieron en depoésitos de lahares y piroclasticos en zonas de laderas
inclinadas (>18°) dentro de los valles. Mas tarde, en la misma barranca Legorreta
et al. (2017) analizaron los vinculos de este tipo de procesos con las formas de
relieve y calcularon su susceptibilidad. Ademas, estimaron el volumen de materiales
desplazados con el fin de caracterizar las causas que provocan la inestabilidad de

las laderas en terrenos volcanicos.
2.4. Clima

Al oriente del Pico de Orizaba, sector en el que se encuentra la Barranca Seca, el
clima varia de templado subhimedo a semifrio respecto al gradiente altitudinal. De
acuerdo con la clasificacion climética propuesta por Garcia (1988) el clima de esta
zona es C(w2)b. La temperatura media es de 9.3°C y los extremos van de 27°C en
mayo a -4°C en febrero. Se registran en promedio 238 dias nublados y 146 con
neblina durante el afio (SEMARNAT, 2015).

Al oriente de la zona de estudio se localizan tres estaciones climatoldgicas

(Tetelzingo, Coscomatepec y Chilapa) (Figura 2.4), cuyos datos se permitieron
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analizar la temperatura y la precipitacion de la Barranca Seca con mayor certeza

(Tabla 2.1).
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Figura 2.4. Localizacién de las estaciones climatolégicas que se consultaron en esta investigacion.

Tabla 2.1. Estaciones climatol6gicas

Periodo Tem Tem Precipitacion
Estacion Clave | Latitud Longitud | Altitud | de ' S max.
. max. min. T
registro histérica
31°C -6°C
Tetelzingo 30181 | 18959'00" | 97°0900" | 2,123 | 2965 | (17)06/ | (14/02/19 | 24 MM
1986 (03/07/1969)
1983) 73)
1047. | 39:5°C 200 mm
02 O onQ'NA" (¢]
Coscomatepec | 30032 | 19°03'12 97°08'00" | 2,216 5008 (1197481/ o°C (13/04/1977)
38°C -6°C
i 97°02'46" 1956- 119 mm
Chilapa 30042 | 19°04'18" 1,530 (30/04/ | (06/10/19
1985 (13/06/1967)
1964) 61)
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De acuerdo con tres estaciones climatolégicas, los meses que registran las
temperaturas méaximas promedio son abril y mayo, donde la estacion de
Coscomatepec registra los valores mas significativos con 27°C. No obstante, la
temperatura maxima registrada ha alcanzado 39°C en esa misma estacion en los

meses de mayo y junio (Figura 2.5).

30
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20
(°C) 18
16
14
12
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ENE FEB.  MAR ABR MAY JUN JUL AGO SEP OCT  NOV DIC

—=0-Tetelzingo 1965-1986 Coscomatepec 1947-2008 ==@= Chilapa 1956-1985

Figura 2.5. Temperatura maxima promedio mensual de las tres estaciones
climatolégicas (Tetelzingo, Coscomatepec y Chilapa) mas cercanas a la barranca
Seca (CNA-SMN, 2018).

La temperatura minima promedio con valores mas significativos de acuerdo con las
estaciones antes mencionadas se presenta en los meses de enero y febrero. La
estacion Tetelzingo registra las temperaturas minimas promedio mas bajas y
también reporta la temperatura minima mas importante del afio (-6°C) en el mes de
febrero. Cabe mencionar que la estacion Tetelzingo es la que se localiza a mayor

altitud y mas cerca del area de estudio (Figura 2.6).
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Figura 2.6. Temperatura minima promedio mensual de las tres estaciones
climatolégicas (Tetelzingo, Coscomatepec y Chilapa) méas cercanas a la
barranca Seca (CNA-SMN, 2018).

Las precipitaciones se presentan en verano, aunque dependiendo de los ciclones
se extienden hasta el otofio. Entre los 3,200 y 4,300 m de altitud donde predomina
el clima frio se registran con cierta frecuencia heladas y nevadas (SEMARNAT,
2015).

Los valores maximos de precipitacion se registran entre junio y septiembre (Figura
2.6), de 284 mm a 366 mm de lluvia promedio mensual, en muchos casos las lluvias
torrenciales se relacionan con ciclones que se desarrollan en el Golfo de México y
gue aportan mucha humedad a la zona de estudio. No obstante, también en el mes
de agosto se registra un descenso en la precipitacion debido al aumento de la
temperatura por la canicula o sequia intraestival (Figura 2.7). La estacion del afio
gue registra los valores minimos de precipitacién es la primavera, uno de cuyos
meses registra el promedio mensual de temperatura mas elevada del afio
(SEMARNAT, 2015). La estacion climatolégica que registra los valores de
precipitacion total anual mas altos es Coscomatepec con 2,089 mm, mientras

Tetelzingo y Chilapa llegan a 1,772 mmy 1,628 mm respectivamente.
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Figura 2.7. Precipitacién promedio mensual de las tres estaciones climatologicas
(Tetelzingo, Coscomatepec y Chilapa) mas cercanas a la barranca Seca (CNA-

SMN, 2018).

Debido a la localizaciéon en la que se encuentra la Barranca Seca esta expuesta a

tres principales trayectorias de vientos: los del norte, los del este y los del sur. Los

vientos de direccidn norte se presentan en los meses de invierno y se conocen como

nortes, tienen una velocidad cercana a 80 km/hr y son hiumedos ya que en su

trayectoria pasan por el Golfo de México y aportan el 15% de la media anual de

lluvias. Por otro lado, los vientos del este son consecuencia de los vientos alisios

presentes en los meses de verano, debido al recorrido que realizan también son

vientos humedos. Los vientos del sur son vientos secos y calientes que disminuyen

la humedad de la atmosfera y causan trastornos en la vegetacion y cultivos, ya que

se manifiestan en los meses secos del afio (marzo a junio) antes de la época de

lluvias (SEMARNAT, 2015).

2.5. Vegetacion

De acuerdo con la altitud y con otros requerimientos ecoldgicos, como clima y suelo,

en la zona de estudio se desarrollan principalmente bosques de Abies sp., Pinus sp.

y Junipeus monticola. Estas comunidades muchas veces se presentan como masas

mixtas y forman bosques entre 2,000 y 4,000 msnm, en sitios sobrios y hiumedos



preferentemente en laderas de cafladas y barrancas o valles muy protegidos
(Rzedowski, 2006) como la barranca Seca. Los suelos que se presentan en el area
de estudio son de origen volcanico, acidos, profundos, bien drenados y ricos en
materia organica, lo que favorece el crecimiento de esas coniferas, y el de algunos

ejemplares de Quercus sp. y Alnus sp. (Cisneros, 1981; Avila y Lopez-Mata, 2001).

Desde la cota de los 2,700 a 3,600 msnm se presenta un bosque de Abies u oyamel
donde las especies dominantes son Abies religiosa (Figura 2.8) y Abies hickelii,
aunque en el estrato arboreo se asocia con otras coniferas (Avila y Lopez-Mata,
2001). La altura de las especies de Abies varia entre 20 y 40 m, no obstante, pueden
alcanzar hasta 50 m, lo cual da cuenta del potencial de crecimiento de esos arboles
(Dominguez, 1991).

Figura 2.8. Abies religiosa que habita las vertientes
himedas del Pico de Orizaba (diciembre, 2018).

La especie mas frecuente de los bosques de oyamel en el centro de México es
Abies religiosa (Dominguez, 1991), sin embargo, algunos fenémenos climaticos que
afectan la zona de estudio como los vientos alisios del norte, los ciclones tropicales

originados en el mar de las Antillas y los nortes crean condiciones de mayor
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humedad que permiten la existencia de bosques de Abies hickelii en la regiéon. De
acuerdo con Madrigal-Sanchez (1967) y Alvarez (1987) los registros de precipitacion
en bosques de Abies religiosa se encuentran entre los 1,082 y 1,286 mm anuales,
mientras que los bosques de Abies hickelii registran 1,698 mm, factor que se
presenta como la principal causa de la coexistencia de estas especies en el Pico de
Orizaba (Avila y Lopez-Mata, 2001).

En el limite altitudinal inferior de la zona de estudio entre los 2,700 a 3,000 msnm el
bosque esta conformado por Abies hickelii, Abies religiosa, Pinus patula (Figura
2.9), Pinus pseudostrobus, Pinus ayacahuite, Alnus jorullensis y varias especies de
encino como Quercus crassifolia, Quercus dysophylla, Quercus glabrescens,
Quercus gregii, Quercus laurina y Quercus aff. tristis (Avila y Lopez-Mata, 2001).

Figura 2.9. Pinus patula localizado en la barranca
Seca a 2,800 msnm, al noreste del Pico de Orizaba
(abril, 2018).

De los 3,000 a 3,600 la fisonomia esta conformada por Abies religiosa, Abies hickelii

con algunos ejemplares de Pinus pseudostrobus, Pinus ayacahuite, Arbutus
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xalapensis, Alnus firmifolia y Quercus sp. Hacia los 3,600 msnm se presenta un
ecotono en el que se mezclan Abies hickelii con Alnus firmifolia y Alnus jorullensis
(SEMARNAT, 2015)

A partir de la cota de los 3,600 hasta los 4,300 msnm se encuentra el bosque de
Pinus hartwegii ésta especie es el pino mexicano mejor adaptado a las heladas del
clima de alta montafia (Villers-Ruiz et al., 2006; SEMARNAT, 2015). En su limite
altitudinal inferior los pinares de Pinus hartwegii pueden formar asociaciones de
estatura elevada (15 a 20 m), pero hacia los 4000 m de altitud con frecuencia
constituyen un bosque achaparrado (de 5 a 8 m de alto) (Villers-Ruiz et al., 2006)
(Figura 2.10). En el estrato arbustivo de este tipo de vegetacion se pueden encontrar
Juniperus deppeana, Baccharis conferta, Rubus trilobus mientras que el estrato
herbaceo estd compuesto por grandes gramineas rigidas y amacolladas de los
géneros Festuca Calamagrostis y Muhlenbergia y Agrostis tolucensis como
especies dominantes (Martinez, 2001; SEMARNAT, 2015).

Figura 2.10. Bosque en la Barranca Seca a 3500 msnm. (A) Pinus hartwegii en primer
plano y en segundo plano (B) una masa mixta de Pinus hartwegii y Abies sp. (abril, 2018).

Por arriba de la cota de los 4,240 msnm el tipo de vegetacion dominante esta

constituido por zacatonal alpino de Festuca e Hilaria Agrostis tolucensis, ademas,
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hay abundancia de Cirsium nivale. Las bajas temperaturas en esta franja sélo
permiten la presencia aislada de Juniperus monticola, que crecen sobre las rocasy
alcanzan una altura de tan solo 50 cmy un didmetro de copa de 1.5 a 2 m (Martinez,
2001; SEMARNAT, 2015).

2.5.1. Potencial dendrocronolégico vy dendrogeomorfolégico de las coniferas

localizadas en la barranca Seca

Dentro de las especies de coniferas que se presentan en la zona de estudio Pinus
hartwegii destaca por las diversas investigaciones que se han realizado para evaluar
su potencial dendrocronoldgico, uno de los primeros trabajos lo realizaron Suzan y
Franco (1981) quienes desarrollaron una cronologia de 200 afios (1780-1980) con
ejemplares del centro de México. Biondi (2001) generd una cronologia de Pinus
hartwegii de mas de 300 afios en el Nevado de Colima y mas tarde Villanueva-Diaz
et al. (2015) desarrollaron una red dendrocronoldgica con esta especie integrada
por 11 cronologias de anillo total, en diversas montafias del centro y noreste de
México con el fin de analizar su potencial para reconstrucciones dendroclimaticas y
explorar las causas de la variabilidad hidroclimatica histérica de esta region.
Asimismo, esta especie se ha usado con fines geomorfolégicos para fechar caida
de rocas en la vertiente norte-noreste volcan lIztaccihuatl (Stoffel et al., 2011) y en
el noroeste del Cofre de Perote (Franco-Ramos et al., 2017a). También para fechar
y reconstruir lahares en las barrancas de la vertiente norte del volcan Popocatépetl
(Bollschweiler et al., 2010; Franco-Corona, 2018) y un flujo de escombros en el valle
de Alcalican, al sur del Iztaccihuatl (Prado-Lallande, 2017). En el norte del volcan
Popocatépetl ademas se usé para estudiar los disturbios en los anillos de
crecimiento originados por erupciones volcanicas como el flujo piroclastico ocurrido
en 2001, la fecha de muerte de arboles y la colonizacidon post-eruptiva (Franco-
Ramos et al., 2019b).

Los arboles de Abies religiosa, también se han usado para determinar su potencial
dendrocronoldgico, por ejemplo, Huante et al. (1991) construyeron una cronologia
de anillo total para el periodo de 1922 a 1986 en bosque de coniferas del estado de

Michoacan. Asimismo, Cerano-Paredes et al. (2014) reconstruyeron la variabilidad
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de la precipitacion en el Pico de Tancitaro entre 1884-2010. Por otra parte, se ha
demostrado un buen potencial dendrogeomorfolégico de Abies religiosa, ya que es,
hasta ahora, la especie mexicana de coniferas que forma TRD asociados a
procesos geomorfolégicos y que han servido para realizar reconstrucciones anuales
y sub-anuales de lahares en las barrancas del volcan Popocatépetl (Bollschweiler
et al., 2010; Franco-Ramos et al., 2016a) y en las barrancas del volcan La Malinche

(Franco-Ramos et al., 2016b; Franco-Ramos et al., 2019a).
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Capitulo 3. Metodologia

La metodologia que se siguid en esta investigacion se bas6 en criterios
dendrocronolégicos propuestos por Villanueva et al, (2004 y 2009) vy
dendrogeomorfoldgicos validados por Villalba (2000); Stoffel y Bollschweiler (2008
y 2009); Stoffel y Corona (2014) y adaptados para el contexto mexicano por Franco-
Ramos (2014). La metodologia consta de tres principales etapas: A) trabajo de
gabinete, B) trabajo de campo y C) analisis de laboratorio (Figura 3.1).

A) Etapa de trabajo de gabinete

La primera etapa consistio en la seleccién de sitio de estudio con base en el
reconocimiento de la dinamica geomorfolégica y en la identificacion de especies
arboreas con potencial dendrocronolégico. Posteriormente, se hizo una
investigacion referente al sitio de estudio, del cual interes6 la geologia,
geomorfologia, vegetacion y clima, con el fin de entender la génesis y dinamica que
se presenta en la region. Por otro lado, en esta etapa se establecio la base teorico-
conceptual de la investigacion respecto a la dendrogeomorfologia y a los procesos
geomorfoldgicos que se analizaron en la Barranca Seca y su afluente, la Barranca

Ojo Salado (deslizamientos, caida de rocas y lahares).

Con el objetivo de reconocer el contexto geomorfologico en el que se encuentra la
Barranca Seca, se realizO un mapa geomorfologico regional preliminar de la
vertiente noreste del Pico de Orizaba con apoyo de fotografias aéreas de INEGI
escala 1:50,000 de 1975 y 1:60,000 de 1967, las cuales se interpretaron en pares
con ayuda de un estereoscopio de espejos, considerando los cambios de pendiente
del relieve, textura, patron, forma, tamafio y sombra (Van Zuidam ,1986). Ademas,
se usaron vistas en 3D de las imagenes de satélite de Google Earth (Scheffers et
al.,, 2015) para interpretar el relieve de aquellas areas que no cubrieron las
fotografias aéreas. La base topografica de INEGI usada fue a escala 1:30,000. La
clasificacion del relieve y leyenda de este mapa geomorfolégico se basé en los
criterios de Simonov (1985) y Lugo (1988). La cartografica geomorfoldgica digital

del mapa se hizo a partir de un Sistema de Informacion Geogréfica (ArcMap 10.1).
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B) Etapa de trabajo de campo

El trabajo de campo fue indispensable para la verificacion de las formas y rasgos de
relieve, previamente cartografiados en gabinete. Ademas, permiti6 el
reconocimiento de procesos geomorfolégicos, muestreo dendrogeomorfoldgico y
levantamientos topograficos, a partir de fotografias tomadas con un dron modelo
Mavic Pro Platinum.

Muestreo dendrogeomorfolégico

Esta fase consistid en la colecta de nacleos o virutas con barrenos de extraccion
tipo Pressler de 5 mm de didmetro y la extraccion de secciones transversales
(rodajas) y cufas (secciones triangulares o ‘pays’) con motosierra (Figura 3.2 Ay
B). En seguida que se extraen los nucleos en campo, se colocan en “popoteras”
para transportarlos al laboratorio sin que sufran dafios o se extravien (Figura 3.2 C).
Ademas, cada una de las muestras lleva inscrita una clave, que se compone de una
abreviacion del sitio, el nimero de arbol muestreado y la cara del tronco de donde
se tomo la muestra, aunque se pueden agregar otros datos como la especie de arbol

y la fecha de colecta (Villanueva, et al., 2009) (Figura 3.2 D).

Alg B

——

W

Figura 3.2. Herramientas para la colecta de muestras. (A) Los nlcleos se extraen con barrenos
de extraccion tipo Pressler. (B) Las cufias y las secciones transversales se toman con una
motosierra. (C) Los nucleos de extraccion se guardan en “popoteras” para ser transportados

seguros al laboratorio. (D) A cada muestra se le asigna una clave para identificala. 51



En el sector medio de la Barranca Seca y su afluente se colectaron muestras de
arboles con sefiales de afectacion por procesos geomorfol6gicos como, cicatrices
de impacto, inclinaciéon del tronco y decapitaciones, asi como de &rboles sin
disturbios aparentes para la elaboracién de una cronologia de referencia local
(Figura 3.3 A y B). El muestreo se realiz6 en abril y diciembre del 2018 y se
muestrearon tres especies de coniferas. Para analizar procesos de remocion en
masa se muestrearon 10 arboles de Pinus patula, 2 de Pinus hartwegii y 4 de Abies
religiosa. En el caso de los lahares se tomaron muestras de 13 &rboles de Pinus
hartwegii y 3 de Abies religiosa. Para realizar las cronologias de referencia se
utilizaron 6 arboles de Pinus patula, 8 de Pinus hartwegii y 15 de Abies religiosa
(Tabla 3.1).
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Figura 3.3. (A) Localizacién de los &rboles muestreados sobre un depdsito de deslizamiento en la
Barranca Seca a ~2,800 msnm. Las coordenadas son aproximadas, puesto que la toma de las
imagenes con el dron fue oblicua.
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Figura 3.3. (B) Modelo sombreado obtenido con fotogrametria digital con el dron. Localizacién de los
arboles muestreados en la Barranca Seca (al norte) y en la Barranca Ojo Salado (al sur) a ~3450
msnm. En rojo estan los arboles que presentan algun tipo de disturbio en sus anillos de crecimiento
y en amarillo los arboles que se usaron para realizar la cronologia de referencia local.

Tabla 3.1. Colecta de muestras de arboles en campo.

Especie No. Nicleos | Cufias Secciones
arboles transversales
Pinus patula 10 20 2 3
Deslizamientos y

cafda de rocas Pinus hartwegii 2 - - 5

Abies religiosa 4 8
Pinus hartwegii 13 11 8 N

Lahares
Abies religiosa 3 5 1 N
Pinus patula 6 11 1 3
Cronologiade

referencia Pinus hartwegii 8 15 - -
Abies religiosa 15 24 - -
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De cada arbol se colectaron por lo menos dos nucleos. En arboles con disturbios se
tomaron las muestras de la cara C (cara del arbol con orientacién hacia el proceso)
y en la cara D (cara opuesta) que es la mas protegida a los procesos. Esto con el
fin de identificar con mayor claridad la presencia de madera de reaccion y el
crecimiento excéntrico de los anillos. En algunos arboles también se tomaron las
muestras en los lados Ay B (caras perpendiculares a C y D), las cuales, pueden ser
afectadas por procesos geomorfolégicos y son Utiles para identificar anillos falsos,
anillos perdidos y/o microanillos. (Franco-Ramos, 2014) (Figura 3.4 Ay B).

Los nucleos de extraccion deben ser tomados perpendicularmente al tronco del
arbol (Villanueva et al., 2004). En el caso de arboles con cicatrices de impacto, los
nacleos se tomaron lo mas cerca posible de la herida, para identificar de manera
precisa el inicio de la produccién de tejido calloso y la formacién de TRD. Por otro
lado, para conocer edades minimas del relieve es conveniente tomar las muestras
lo méas cercano al suelo para contar con un mayor registro de anillos de crecimiento
(Stoffel y Bollschweiler, 2008).

Pendiente arriba

Pendiente abajo

Figura 3.4. (A) Caras del tronco para el muestreo dendrogeomorfoldgico
(Tomado de Stoffel, 2005). (B) Arbol con cicatriz de impacto por caida de
rocas en la cara C, localizado en el sector medio de la Barranca Seca.
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Con apoyo de un sistema de posicionamiento global (GPS por sus siglas en inglés),
los &rboles muestreados se georreferenciaron respecto a la latitud, longitud y altitud.
Ademas, se llevd un registro sistematico de los arboles muestreados con formatos
de campo donde se especifico la fecha de colecta, la especie del arbol, diametro del
tronco, posicion social, tipo de disturbio, altura del arbol, cara muestreada, la unidad
del relieve en la que se encuentra, un croquis dendrogeomorfoldgico, fotos y otras
observaciones del sitio (Figura 3.5 Ay B).

Figura 3.5. Registro de datos en campo. (A) Se mide el diametro del tronco de los arboles
muestreados y en caso de tener cicatrices de impactos se mide la altura de éstas. (B) Formatos de
campo con rasgos especificos de la especie y generalidades del sitio.

Levantamiento fotogramétrico con dron

Durante el trabajo en campo también se realizaron dos levantamientos
fotogramétricos con un dron Mavic Pro Platinum, con la aplicacion Pix4DCapture y
con el programa Pix4DMapper, en dos sectores de la Barranca Seca (Figura 3.6 A
y B). El primer vuelo se realizo el 06 de abril del 2018 a ~2,800 msnm, sobre un
deslizamiento. La altura del vuelo fue de 80 m, la toma de las imagenes fue oblicua
y se obtuvieron 222 fotos. El segundo se realiz6 el 13 de diciembre del 2018, sobre
el frente de un flujo de lava entre 3,455-3,307 msnm, se tratd de un vuelo
programado a 100 m de altura. La toma de las imagenes fue cenital y se obtuvieron

974 fotografias con un traslape del 80%.
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Figura 3.6. (A) Planificacion del vuelo con la aplicacion Pix4DCapture. (B) Dron en vuelo a
~3450 msnm para la toma de fotografias aéreas escala 1:3,980.

C) Etapa de anélisis de laboratorio

Andlisis dendrogeomorfolégico

En el caso de los ndcleos de extraccion, es necesario primero montarlos sobre
bases de madera para darles soporte al ser pulidos (Figura 3.7 A). Un montado
correcto implica que las células o traqueidas estén orientadas de manera vertical o
perpendicular al incremento anual (Villanueva-Diaz et al., 2009). Una vez que las
muestras son debidamente montadas, éstas se pulen con lijas de diferente tamafo
de grano, empezando desde uno grueso (60u) hasta uno fino (400u) (Figura 3.7 B

y C). Este proceso permite la identificacion de los limites de los anillos de

crecimiento, para su posterior conteo, fechado y medicion (Figura 3.7 D).

Figura 3.7. Preparacion de las muestras. (A) Montado de los nucleos de extraccidon sobre
bases de madera. (B) Lijadora de banda donde se pulieron las muestras. (C) Tipos de lijas
gue se utilizaron para pulir las muestras. (D) Muestras listas para ser analizadas. 56



Después se realizo el pre-fechado de las muestras, el cual consisti6 en contar
visualmente los anillos en un microscopio para determinar el afio exacto en el cual
se formo6 cada uno. Se empezd desde el anillo mas interno hasta el mas externo y
se marcO un punto para sefialar 10 afios, dos puntos para 50 afios y tres puntos

para 100 afios (Figura 3.8).
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Nucleo —>»
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Figura 3.8. Conteo de los anillos de crecimiento, donde se marcan puntos para cada década y una
linea diagonal en el caso de anillos falsos.

Con el propésito de identificar patrones de crecimiento, anillos falsos o perdidos se
construyeron “esqueletos” o en inglés Skeleton plot, que son una representacién
gréafica del ancho de los anillos de cada muestra donde se registran manualmente
los anillos mas estrechos o los mas anchos. El ancho del anillo se representa por
una linea vertical que varia de tamafo en funcion al grosor del anillo, mientras mas
estrecho sea el anillo, mas grande sera la linea y viceversa. Al verificar visualmente
los patrones de crecimiento en los esqueletos, se construyé un grafico compuesto

o cronologia maestra, la cual, integra los anillos clave (anillos mas estrechos) de las

muestras estudiadas (Constante-Garcia et al., 2009) (Figura 3.9).
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Figura 3.9. Construccion de la cronologia maestra (parte inferior de la figura) a
partir de las series de crecimiento de los arboles muestreados.
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Los arboles que se analizaron para obtener la edad minima del relieve fueron
calibrados con el fin de tener su edad exacta y asi tener un dato mas preciso sobre
la edad del relieve. En las virutas que no llegaron a la médula se agregaron los
anillos faltantes utilizando una plantilla estandarizada (Figura 3.10). Después, a
partir de la siguiente ecuacion se obtuvo la edad calibrada (Torres-Beltran, 2013):

Edad calibrada = anillos contados + anillos faltantes + altura anual*

La altura anual*, es decir, los afios transcurridos hasta la altura a la que se tomo la

muestra, se obtuvo con la siguiente formula:

Altura anual= h muestras (cm) / h-afios (cm)

En donde:
H muestras= altura de la toma de la muestra desde la base del arbol

h-afos= [altura total de arbol (m)/ edad contada (afios)]*100

T e W v s 0l

Figura 3.10. Plantilla estandarizada para completar los anillos faltantes a la médula.
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Una vez que las muestras fueron debidamente pre-fechadas, cada una se midio en
un sistema de medicion Velmex (Robinson and Evans, 1980) con un micrémetro de
precision 0.001 mm, conectado a una platina deslizable y a una computadora con
el programa TSAP-Win (Rinn, 2003) instalado (Figura 3.11). A partir de las series
de ancho total de anillo medidas, se compararon visual y estadisticamente los
patrones de crecimiento del total de las muestras. Para la validacion del fechado del
conjunto de muestras, se utilizé el programa COFECHA (Holmes, 1983), el cual

permite conocer la intercorrelacion estadistica entre las series y con ello validar que

el fechado haya sido correcto. Para ello se utiliza el parametro de referencia con

.-

valor de intercorrelacion de 0.32 como minimo.

Figura 3.11. Equipo para contar y medir los anillos de crecimiento. (A) Sistema de medicién Velmex
con micrometro integrado. (B) Platina de fase deslizable en la que se colocan las muestras. (C)
Computadora y programa TSAP-Win.

Después de la validacion del fechado de las muestras, se identificaron las anomalias
de crecimiento de los individuos afectados por procesos geomorfolégicos y a
manera de inventario se elaboré una tabla de eventos dendrogeomorfoldgicos,
donde se consideraron el tipo de disturbio, intensidad y afio de evento por cada

muestra (Franco-Ramos, 2014) (Figura 3.12). El criterio para definir la intensidad
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del disturbio propone que la intensidad 4 y 5, es con certeza la consecuencia de un
evento geomorfolégico. Por otro lado, en funcién del proceso geomorfoldgico, las
reacciones de intensidad 3 también se pueden considerar sefiales inequivocas de
perturbacion hidrogeomorfoldgica. Las intensidades 1y 2, no deben usarse como
principales indicadores de perturbaciones hidrogeomorfolégica, pero pueden
incluirse cuando ya se haya definido un evento con intensidad 4 y 5. En el caso de
la caida de rocas, se sugiere so6lo considerar cicatrices, TRD, crecimientos
suprimidos y madera de compresion de intensidad 4 y 5.

La tabla de eventos dendrogeomorfoldgicos se exporté a un Sistema de Informacion
Geogréfica (ArcMap 10.1), para caracterizar la distribucién espacial y temporal de

los eventos geomorfoldgicos reconstruidos.

Por ultimo, para validar las reconstrucciones de los eventos geomorfologicos
anuales y/o sub-anuales, se compararon con datos de precipitacion de tres
estaciones climatoldgicas de la CNA (Tetelzingo, Coscomatepec, Chilapa), con la
base de datos de huracanes de la NOAA, con el catalogo de sismos del SSN, asi

como la actividad antropica en la zona de estudio.

Anillo Anillo Edad

Afio

D X v Cara més més en Afio del Tipo de Intensidad Estacion de del
muestra . ~ disturbio disturbio del disturbio crecimiento

interno externo anos evento
TELOL  691041,74  2.107.820,85 B 1974 2017 44 1995 - 5 LL 1995
TELO2  691039,36  2107816,92 [ 1981 2017 37 2002 - 5 EL 2002
TELO2  691039,36  2107816,92 c 1981 2017 37 2004 - 5 EE 2004
TELO2  691039,36 210781692 RBYRC 1981 2017 37 2015 - 4 2015
TELO4 691.05444 2.107.810,21 C 1987 2017 30 1996 - 4 1995
TELO6  691.05410 2.107.771,35 1980 2017 38 2007 - 5 LL 2007
TELO7 69104823  2107780,54 A 1978 2017 40 1987 - 5 ME 1987
TELO9  691.059,09  2.107.778,50 A 1976 2017 42 2002 - 5 EL 2002

Figura 3.12. Ejemplo de tabla de eventos dendrogeomorfolégicos (Franco-Ramos, 2014).

60



Post-proceso fotogrameétrico con imagenes de dron

El procesamiento de las fotografias obtenidas en los dos vuelos de dron se realizo
en el software Agisoft PhotoScan Professional. El primer paso consistié en alinear
las fotos y generar la primera nube de puntos dispersa. Este paso es la base de los
modelos posteriores ya que estima la posicion de cada fotografia (Figura 3.13).

Con el objetivo de que los procesos siguientes se realicen sin inconvenientes, se
eliminaron los puntos que estan por debajo o por encima del terreno y que son

claramente “ruido”, es decir, elementos ajenos al relieve o vegetacion.

T Barancs Sece i — Agsoft PhotaSican Professons!
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Figura 3.13. Generacion de la primera nube de puntos dispersa, la cual, es la base del resto de
los procesos para obtener el MDT, el MDE y el ortomosaico.

A partir de las fotos alineadas, se generd una nueva nube de puntos de mayor
densidad, la cual, se clasifico en: suelo, bajo ruido y sin clasificar. Después, se
construyé la malla del modelo digital de superficie (MDS) y la malla del modelo digital
de elevacion (MDE). Siguiendo el flujo de trabajo se construyé la textura, que les da
a los modelos un aspecto mas real al visualizarse para finalmente generar el MDS

y el MDE asi como el ortomosaico del sector medio de la Barranca Seca.
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A partir de los materiales antes mencionados, se elaboraron cinco mapas a escala
detallada. En uno de ellos se caracterizé un deslizamiento, utilizando un MDE con
una resolucion de 4.85 cm/pixel y un ortomosaico con resolucién de 2.42 cm/pixel.
El resto de los mapas se realizaron utilizando un MDE con una resolucién de 8.61
cm/pixel y un ortomosaico con resolucion 4.30 cm/pixel y escala 1:3,980. De este
modo, se identificaron de manera precisa las formas de relieve asociadas a los

procesos geomorfolégicos analizados, asi como la ubicacion de los éarboles
muestreados.
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Capitulo 4. Resultados y discusion

4.1. Geomorfologia

Se elaboré un mapa geomorfolégico escala 1:30,000 de la vertiente noreste del Pico
de Orizaba, (sector en el que se encuentra la zona de estudio), el cual, constituye
la base del analisis dendrogeomorfoldgico (ver mapa Anexo 1).

El relieve se clasific6 con base en los criterios de Simonov (1985) y Lugo-Hubp
(1988) quienes sugieren tres grupos morfogenéticos: enddgeno, endogeno
modelado y exdgeno. En ese sentido, se reconocieron 16 geoformas de origen
endogeno, 4 de endégeno modelado y 12 de exdgeno.

l. Relieve enddgeno

Incluye las formas del relieve que tienen su origen en la dinamica interna de la Tierra
(procesos tectonicos y volcanicos) y que aun conservan su morfologia original, es
decir, el grado de alteracion de estas estructuras es minimo (Lugo-Hubp, 1988). En
el area cartografiada predominan los procesos volcanicos, lo cual, se ve reflejado

en la variedad de geoformas asociadas a éstos que se identificaron.
A) Volcanico acumulativo

Esta seccion comprende las formas de relieve que se originaron por el
emplazamiento y acumulacion de materiales asociados a procesos volcanicos. Las
caracteristicas fisico-quimicas de los materiales influyen en las morfologias
resultantes, de ahi que al existir en el area cartografiada materiales con diferentes
composiciones, se presenten diferentes formas de relieve, como: estratovolcanes,

volcanes de lava, domos, y coladas de lava.
1.1. Cono principal (Pico de Orizaba)

Este edificio inici6 su formacion hace aproximadamente 16,000 afios A.P. sobre los
relictos de conos antiguos (“Torrecillas” y “Espolon de Oro”), esta compuesto por
flujos de lava dacitas porfidicas y por material piroclastico (Carrasco-Nufiez, 2000)

y de acuerdo con Carrasco-Nufiez (1997) tiene un volumen de 25 km3. Alcanza una
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altitud de 5,675 m (es la montafia mas alta de México), pero debido al terreno
prexistente sobre el que se emplazd, presenta una clara asimetria elevandose mas
de 4,000 m sobre su base en el sector oriental, mientras que en el occidental no
rebasa los 3,000 m (Parrilla y Zamorano, 1996). Su morfologia es de un cono
truncado con un drenaje radial efimero, puesto que a esa altitud (arriba de los 4,000
msnm) dominan los procesos glaciares y periglaciares. La pendiente de sus laderas
es abrupta (>35°) y junto con el material no consolidado favorece la ocurrencia de
procesos gravitacionales y lahares (Figura 4.1).

Figura 4.1. Volcan Pico de Orizaba visto desde la vertiente noreste (diciembre 2018).

Volcanes de lava

Son estructuras que se forman a partir de la acumulacion sucesiva de flujos de lava
emitidos alrededor de un foco eruptivo en una escala de tiempo corto. En general,
presentan una morfologia de cono invertido que puede variar en tamafio y geometria
y que configura un drenaje radial (Sanchez-Garcia, 2018). La forma de los volcanes
depende del terreno sobre el que se emplazan, pero principalmente de la
composicion del magma, es decir, del porcentaje de silice (SiO2) que contiene
(basico 50%, intermedio 60% o acido >70%). Las lavas de composicion basica
forman estructuras amplias con pendientes suaves (volcanes en escudo), mientras
gue las lavas acidas que son mas viscosas tienden a generar conos con pendientes

de moderadas a empinadas (Tarbuck y Lutgens, 2005).
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Dentro del area de estudio se identificaron cuatro estructuras de este tipo entre los
3,100-3,500 msnm, tres de ellas localizadas al norte de la Barranca Seca y una mas
al sur. El rasgo morfolégico que diferencia a estos volcanes es la cima; dos de ellos

presentan el crater abierto y en el resto la cima es convexa.

1.2. Volcan con crater abierto

Los volcanes con crater abierto se caracterizan por presentar una morfologia en
herradura. Esta morfologia se puede explicar por dos situaciones. La primera se
asocia a continuos flujos de lava que no permitieron la acumulacion de los productos
en el flanco que fluyen. La segunda se refiere a colapsos gravitacionales,
relacionados principalmente a un periodo de actividad explosiva, en donde la ladera
mas inestable colapsa (Alvarado, 2003).

Se identificaron dos volcanes con crater abierto al norte de los domos Chichimecos
gue estan parcialmente sepultados por tales estructuras y sus coladas de lavas. Las
dimensiones de los volcanes son variables, el de mayor tamafio mide 1.2 km de
diametro en el eje mayor del crater, mientras el volcan de menor dimension mide

285 m en el mismo eje.
1.3. Volcan con cima convexa

La principal caracteristica de estas estructuras es la ausencia de crater, lo cual, se
puede explicar por rellenos que realizaron las lavas en el momento que fluian o por
la caida de piroclastos que obstaculizaron el conducto principal. Sin embargo,
también se puede explicar por procesos exdégenos donde las estructuras estuvieron
sometidas a una intensa erosion fluvial, que, al alcanzar la cima, borraron en su
totalidad el crater. Un aspecto que permite diferenciar entre un caso y otro es la
densidad de drenajes, donde en el primer caso es incipiente y en el segundo origina

patrones radiales muy densos e integrados (Alvarado, 2003; Gordillo-Reyna; 2018).

Al noreste del Pico de Orizaba, se identificaron dos estructuras de este tipo entre
3,000 - 3,200 msnm, una se localiza al norte de la zona cartografiada y la otra al

sur. La altura del volcan localizado al norte es de 305 m, presenta una morfologia
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de cono invertido con un drenaje radial incipiente y tiene una elongacion al este en
favor de la pendiente, lo que le da un aspecto asimétrico. El volcan localizado al sur
alcanza una altura de 200 m y cuenta con una red de drenaje poco desarrollada.
Esta estructura desvia ligeramente los flujos de lava del cono actual de Pico de
Orizaba, por lo que se puede estimar que su edad es anterior a estos flujos,
fechados en 16,000 afios A.P. por Carrasco-Nufez (2000).

1.4. Domos

Se forman cuando la lava es demasiado viscosa para fluir a medida que emerge del
foco emisor, asi que se acumula y solidifica alli mismo. Los domos estan construidos
por lavas emitidas a temperaturas bajas (~700 °C) de composicién andesitica a
dacitica (58 - 69% de SiO2) en zonas de subduccion y de composicion traquitica a
fonolitica (55 - 68% de SiO2) en entornos alcalinos intraplacas (Schmincke, 2004).
Presentan una morfologia de cupula que puede ser simétrica 0 asimétrica
dependiendo de las condiciones fisico-quimicas de las lavas que las conforman, y
de la disposicion del relieve preexistente (Scarth, 1994). De acuerdo con su
morfologia se pueden distinguir cuatro tipos de domos (Francis y Oppenheimer,
2004):

» Domos bajos o tortas: Estas estructuras son planas, y mas o menos
simétricas cuando el terreno prexistente es plano. Su morfologia regular, se
atribuye a las propiedades de la lava que se deforma con mayor facilidad.

» Coulées: Son estructuras transitorias entre los domos y los flujos de lava. Se
trata gruesas extrusiones que se emplazaron en pendientes lo
suficientemente empinadas para que la lava fluya cuesta abajo.

» Peleano: Se caracterizan por una topografia escarpada, constituyen un
monticulo de bloques significativo, rodeado en sus frentes por taludes. Los
domos Peleanos suelen extruir espinas de lava (plugs), que consisten en un
denso tapén de magma, en su mayoria indeformable, que se empuja por
encima del crater.

» Piton (Upheaved plugs): Son masas de roca que se empujan hacia arriba

como pistones, y que tienen un limite elastico lo suficientemente grande
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como para que no se deformen. Su morfologia es como una columna con los

lados escarpados.

De acuerdo con Ollier (1969) también se pueden reconocer dos tipos mas de

domos:

» Cumulo-domo o mamelon: Son domos convexos, que se forman cuando la
lava sale del conducto y se expande. Los diametros de los domos son mucho
mas anchos que los conductos de salida.

» Domo anidado o toloide: Son aquellos domos Cumulo-domo que se forman

en el crater de un volcan generalmente muy activo.

En la zona de estudio se identificaron 2 estructuras domicas. La primera se trata de
un complejo de domos llamados Chichimecos localizado al noreste del volcan Pico
de Orizaba, compuesto por 12 estructuras con forma de cupula y cimas convexas,
sus morfologias se asocian a los domos coulée y mamelon. Su altura varia, desde
60 hasta 440 m (Figura 4.2). Se estima que la edad de estos domos es anterior a
8,630+90 afos A.P., edad propuesta para el depdsito de un flujo piroclastico que los

cubrio (Carrasco-Nufez,1993).

Figura 4.2. La imagen muestra la vertiente norte del complejo de domos Chichimecos (abril,
2018).

Al norte del Pico de Orizaba se localiza un domo conocido como Tecomale, el cual,

presenta una forma de cupula y una cima ligeramente convexa, tiene una altura
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aproximada de 397 m y un diametro en su base de ~1 km en el eje mayor. De
acuerdo con Carrasco-Nufiez (2000) la edad de esta estructura debe ser menor de
0.21 + 0.04 Ma, ya que esta emplazada sobre los flujos de lava dacitica del Espolon
de Oro fechados en esa edad, e incluso puede ser menor de 0.15 Ma, como lo
sugiere Hoskuldsson (1992). La erosién glaciar ha modelado sus laderas
principalmente en la vertiente de la Barranca Jamapa, dejando pendientes abruptas,
gue en la actualidad no tienen cobertura vegetal y en las que el material es removido
por la fuerza de gravedad formando conos de derrubios en la base, tales conos no
fueron cartografiados debido a que la escala del mapa no permite representarlos

con precision.

ura 4.3. El dombTecdm;'ie prenta rosih gla al y es'c'é de desprenil ntoen su flanco
oeste (diciembre, 2018).

Coladas de lava

Las coladas de lava son roca fundida que llega a la superficie de la Tierra sin
fragmentarse explosivamente. Tales flujos adoptan muchas formas y tamafios en
funcién de la composicién quimica de la lava, asi como de la viscosidad y las tasas
de suministro en el momento de la erupcion. Ademas, los flujos de lava estan
influenciados por la morfologia del terreno prexistente de modo que la pendiente de
la superficie debajo de un flujo en movimiento dicta la velocidad a la que puede

avanzar (Francis y Oppenheimer, 2004; Lockwood et.al., 2010). De acuerdo con
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Macdonald (1953) se han distinguido tres tipos de lava: pahoehoe, a’a'y en bloque.
Las lavas pahoehoe se caracterizan por una superficie lisa, vidriosa a veces con
pliegues en la superficie. Las lavas ‘a’a se caracteriza por una superficie irregular y
escoriacea. Por ultimo, las lavas en bloque consisten en bloque lisos, angulosos y
gue carecen de rugosidad. Debajo de las superficies irregulares de los flujos ‘a‘ay

en bloque hay una capa no fragmentaria casi continua.

En la region cartografiada, se reconocieron flujos de lava asociados a distintos focos
eruptivos como estratovolcanes, volcanes de lava y domos. En todos los casos se

trata de lavas en bloque.
1.5. Coladas de lava del volcan “Torrecillas”

Se asocian al cono ancestral Torrecillas, se extienden principalmente al este y al sur
del cono principal dentro de la zona de estudio. Estos flujos son los mas distales
respecto a la cumbre y por tanto los que se localizan a menor altitud. Sin embargo,
a 4,000 msnm también se identificaron dos flujos de lava asociados a este volcan.
En conjunto abarcan un area de 3.8 km? dentro del area cartografiada. Su emision
se relaciona a dos periodos eruptivos del Torrecillas; los que se localizan a menor
altitud, corresponden a la secuencia “Pilancon” datada en 0.65 £ 0.71 Ma
(Hoskuldsson, 1992), mientras que los flujos localizados a 4,000 msnm
corresponden a la unidad “Torrecillas” y estan fechados en 0.29 £ 0.05 Ma por
Carrasco-Nufez (2000).

Importantes capas de piroclastos cubren este grupo de lavas por lo que sus
morfologias originales no se distinguen, ademas, en el caso de las mas distales al
crater, han sido modificadas por la actividad antrépica para la agricultura y estan

parcialmente cubiertas por flujos de lava mas recientes.
1.6. Coladas de lava del volcan “Espolén de Oro”

Las coladas de lava de este grupo se asocian al volcan ancestral Espolon de Oro y
se distribuyen principalmente al norte y al este del cono principal dentro del area

cartografiada. Se trata de lavas de composicién quimica intermedia-acida, tienen
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una altura aproximada de 200 m y alcanzan distancias de mas de 3.5 km. En
conjunto abarcan un area de 14.2 km? dentro del area de estudio. La mayoria
presentan crestas en la cima y laderas abruptas, indicio del modelado glaciar al que

han estado expuestas.

Los flujos de lava que se localizan al norte forman parte del primer periodo eruptivo
del Espolon de Oro y se estima su edad en 0.21 + 0.04 Ma (Carrasco-Nufiez, 2000).
Presentan un importante modelado por el paso del glaciar Jamapa y estan
parcialmente cubiertos por flujos de lava del cono actual.

Los flujos que se localizan al este del volcan tienen una orientacién general oeste-
este en direccidn de la pendiente, aunque en la porcion mas distal cambia hacia el
sur al contacto con el basamento de rocas sedimentarias que les impidi6é seguir
avanzando en la misma direccion (Figura 4.4). A este conjunto de lavas se les
conoce como “Alpinahua” y fueron emitidas entre 0.15 y 0.09 Ma. (Carrasco-Nufiez,
2000).

Figura 4.4. Lavas denominadas “Alpinahua”, emitidas por el volcan ancestral
Espolén de Oro hacia el flanco oriental del edificio (diciembre, 2018).

1.7. Coladas de lava del “Pico de Orizaba”

Las lavas asociadas a este volcan son recientes, lo cual, se puede deducir en el

reconocimiento de sus elementos primarios como levées, escarpes y frentes de
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lava. Se diferenciaron cuatro grupos de acuerdo con la temporalidad en que se
emitieron, su nivel altitudinal y la conservacion de sus rasgos originales. En conjunto

cubren una superficie de 12.2 km?.

A las coladas de lavas de la primera emisién del cono actual, se les denomina
“Malacara”, fechadas en 16,500 afos A.P. (Carrasco-Nufez, 2000). Fluyeron al
sureste del volcan dentro de la zona cartografiada, recorriendo 6.5 km de distancia
desde el crater. Su altura varia a lo largo del flujo, alcanzado su maxima altura (300
m) en el frente. El drenaje que presentan esta poco desarrollado y alin se conservan

Sus rasgos primarios, como levées en la porcion proximal (Figura 4.5).

Figura 4.5. En la imagen se muestran los flujos de lava asociados al Pico de Orizaba emitidos hacia
el flanco oriental del volcan. La linea blanca marca el limite de las lavas “Malacara”, mientras que la
linea rosa delimita los flujos Orizaba (diciembre 2018).

Al noreste del Pico de Orizaba se emplazaron las lavas conocidas como “Vaqueria”,
las cuales, bordearon al oeste y al sur el complejo de domos Chichimecos, por lo
gue su edad debe ser menor a 8,630 afios A.P. Su composicién quimica es
intermedia y recorrieron hasta 6.5 km de distancia desde su foco de emision, que

en este caso se trata de fisuras en el franco norte del edificio volcanico. En ambos
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flujos de lava aln se aprecian sus rasgos primarios como escarpes y levées, que

son indicios de su juventud.

Las coladas de lava asociadas al ultimo episodio eruptivo del Pico de Orizaba se
conocen como “Orizaba” y estan datadas en 4,000 afios A.P (Carrasco-Nufez,
2000). Dentro de la zona cartografiada se localizan al norte, al este y al sur del
crater. Sus espesores son considerables (hasta 400 m) y se desplazaron cortas
distancias desde el crater (entre 1.5 - 3.5 km) (Figura 4.5). A pesar de que estos
flujos corresponden al mismo episodio eruptivo se dividieron en dos grupos de
acuerdo con la temporalidad en que se emitieron. Aquellas que se localizan cerca
del crater se consideran como las tardias y en algunos casos, se emplazaron sobre

las tempranas, o fueron desviadas por ellas.
1.8. Coladas de lava asociadas a volcanes de lava

Este apartado incluye los flujos de lava que fueron emitidos por los volcanes de lava

con crater abierto y con cima convexa.

Las coladas de lava de los volcanes con crater abierto se localizan al norte del area
cartografiada, con una direccion sur-norte. No obstante, los flujos que se
identificaron se asocian unicamente al volcan de mayor dimension, posiblemente
los flujos del otro volcan fueron cubiertos por estructuras mas recientes, como los
domos Chichimecos y sus lavas. Estos flujos abarcan un area de 4.6 km? dentro de
la zona de estudio. La red de drenaje estd poco desarrollada y se define

principalmente por los contactos entre los flujos de lava.

Las coladas de lava asociadas a los volcanes de cima convexa siguieron la direccion
general de la pendiente hacia el oriente y recorrieron alrededor de 500 m de
distancia desde su foco de emision. El area que abarcan en conjunto es de 0.31 km?

y No cuentan con un patrén de drenaje desarrollado.
1.9. Coladas de lava asociadas a domos

Este grupo abarca las lavas tempranas y tardias del domo Tecomale y del complejo

de domos Chichimecos que cubren un area de 14.6 km?.
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Las coladas de lavas tempranas del domo Tecomale, estan cubiertas casi por
completo por posteriores emisiones, de modo que so6lo se reconoce un flujo al oeste
del domo, que se extiende ~1.6 km hacia el norte. En cuanto a las primeras coladas
de lava de los domos Chichimecos se extienden 3.7 km hacia el este dentro del area
cartografiada, sin embargo, de acuerdo con Carrasco-Nufiez (2000) se desplazaron
9 km desde su foco de emision. El espesor varia a lo largo del flujo y en algunas
porciones llega a los 300 m.

Las lavas tardias del domo Tecomale fluyeron hacia el norte y recorrieron 3.2 km
dentro de la zona cartografiada, su espesor varia a lo largo del flujo y alcanza los
400 m en algunas porciones. En ambas laderas del flujo es evidente el modelado
gue dejaron a su paso los glaciares del Cuaternario. Por otro lado, las lavas tardias
de los domos Chichimecos se emplazaron sobre las tempranas y recorrieron 3.5 km
al oriente. Tienen un espesor aproximado de 300 m. El drenaje es incipiente, sin un

patron definido y con barrancos poco desarrollados, menores a 10 m.
Geoformas asociadas al relieve volcanico
1.10. Rampa piroclastica

Se trata de superficies ligeramente inclinadas con pendientes homogéneas (< 15°)
y con espesores considerables, compuestas por detritos volcanicos originados a
partir de la destruccidon parcial o total de un edificio volcanico o de la caida de
material expulsado durante una explosién violenta; este material se dispone en los
fondos de los valles o en las porciones distales de las laderas volcanicas formando
estas estructuras (Cas y Wrigth, 1993; Lugo-Hubp, 2011).

Dentro del area cartografiada, se identificaron tres rampas piroclasticas, dos de ellas
se localizan en el fondo de la Barranca Seca y una mas en la Barranca Ojo Salado.
La superficie que abarcan es variable, la mas extensa se localiza en la barranca Ojo
Salado y cubre un area de 0.43 km?, esta limitada al sur por flujos de lava del
Espolon de Oro y al norte por un flujo de lava de cono actual, su pendiente es de
8°. Las dimensiones de las rampas de la Barranca Seca varian de 0.095 km?—0.18

km? siendo la de mayor tamafio la localizada al oriente, ambas estan restringidas
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por los flujos de lava del Pico de Orizaba y por los domos Chichimecos, sus

pendientes varian entre 6° - 8°.
1.11. Terraza piroclastica

Se trata de superficies planas o poco inclinadas, generalmente estrechas y
alargadas, delimitadas por cambios bruscos de pendiente (Lugo-Hubp, 2011). En
este caso, se originaron por la acumulacion intercalada de material piroclastico y
depdésitos de lahar, a manera de estratos. En la zona cartografiada se identificaron
tres terrazas de este tipo, una de ellas se localiza en la Barranca Ojo Salado entre
3,520 - 3,411 msnm y las otras se encuentra en la Barranca Jamapa entre 3,970 —
3,760 y 3,333 — 3,221 msnm. Sus pendientes varian entre 3° - 12°, la terraza con
mayor pendiente se localiza en la Barranca Jamapa cerca del edificio principal,
donde la pendiente general del terreno empieza a incrementar, razén por la cual

esta terraza presenta mayor inclinacion.

En campo, fue posible corroborar el material que componen a estas geoformas. La
terraza de la Barranca Ojo Salado cuenta con un espesor aproximado de 5.7 my
se distinguieron cinco estratos en un corte del depdsito (Figura 4.6). El estrato mas
profundo se asocia a un depdésito de lahar, que se compone de una matriz masiva
con clastos > 50 cm. Le sigue una capa delgada de material piroclastico, al cual se
sobrepone un paleosuelo, indicador de un posible periodo de estabilidad que
permitid que el suelo se desarrollara. Después, se encuentra un depésito laharico
con clastos de ~10 cm asociado a un flujo de menor intensidad. Por ultimo, se
reconoce una ligera capa de suelo, sobre la cual ha crecido vegetacion e incluso

algunos arboles.
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Figura 4.6. Corte de la terraza localizada en la barranca Ojo Salado, en la que se observa una
secuencia de material piroclastico y de lahares.

1.12. Lobulo piroclastico

Los I6bulos son formas del relieve alargadas y redondeadas, ligeramente convexas
en perfil transversal (Lugo-Hubp, 2011). En este caso, se originaron por la
acumulacion de piroclastos y la posterior diseccion de los rios, lo que causé que
adoptaran una morfologia lobular. En la zona cartografiada se distinguieron cuatro
estructuras en el flanco noreste del cono del Pico de Orizaba entre 3,837 — 4,295
msnm. Sus dimensiones son muy parecidas, el de menor tamafio ocupa un area de
0.06 km? y el mas grande abarca 0.1 km?. El espesor de los I6bulos en las porciones
mas delgadas varia entre 3 - 5 m, y en la mas gruesas varia entre 10 - 20 m. Su
pendiente esta definida por la inclinacién del terreno prexistente, por lo que
presentan pendientes alrededor de 20°, ya que se localizan en la porcién distal del

edificio principal donde la inclinacién ya no es tan pronunciada.

1.13. Llano

Se trata de superficies subhorizontales, que se forman en espacios que no cubrieron
los flujos de lavas o bien entre otras estructuras como domos o volcanes.

Posteriormente estos espacios son cubiertos por piroclastos de los volcanes
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adyacentes (Figueroa-Garcia, 2016). En el area cartografiada, se distinguieron 3
llanos, uno de ellos entre los conos de los domos Chichimecos, uno mas en las
lavas de estos domos y el Ultimo en el contacto de los flujos de lava del Espolén de

oro y las montafas sedimentarias.
1.14. Levée

Son diques de lava dispuestos en los flancos del flujo principal, que lo limitan a
manera de bordes. Se originan por el enfriamiento diferencial de la lava, ya que los
bordes pierden temperatura a una tasa mas rapida que la parte central por lo que
se endurecen y dejan de fluir mientras el centro continua en movimiento (Scarth,
1994; Cas y Wrigh, 1993). También se pueden formar por el colapso de tlneles de
lava (Franco Ramos, 2005). Los levées generalmente se forman en la vida temprana
de un flujo lava y se extienden a lo largo de casi todo el flujo (Harris y Rowland,
2015). Su presencia en las coladas de lava es indicio de su juventud, puesto que
los procesos exdgenos no han tenido el tiempo suficiente para erosionar por
completo estas estructuras. En el area cartografiada, los levées se presentan en los
flujos de lava del cono actual del Pico de Orizaba fechados entre 16,000 - 4,000

afios A.P. y algunos de ellos alcanzan hasta 20 m de altura (Carrasco-Nufiez, 2000).
1.15. Escarpe

Son laderas abruptas o a desplome, de una altura variable, que pueden formarse
por distintas causas: tectonicas, por procesos exdgenos,

principalmente gravitacionales (Lugo-Hubp, 2011).

En la region cartografiada, estas geoformas se disponen en los limites laterales y
frontales de los flujos de lava, se trata de laderas con fuerte pendiente (> 45°). Su
origen se relaciona con el enfriamiento que tienen las coladas al momento de
detenerse (Gordillo-Reyna, 2018). En algunas paredes se han desarrollado

pequenfos taludes que cubren la base de estos escarpes.
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En las laderas de las montaias sedimentarias localizadas al sureste de la zona
cartografia, también se reconocieron estas estructuras. Su origen se vincula

principalmente a la diseccion de los rios y alcanzan hasta 400 m de profundidad.
B) Sedimentario-tecténico

Las rocas sedimentarias se forman por la acumulacion de sedimentos que conforme
se depositan, los mas proximos al fondo se compactan. Después, durante largos
periodos de tiempo, los minerales depositados entre las particulas cementan estos
sedimentos, formando una roca soélida. El sedimento tiene dos origenes principales.
El primero, consiste en material que se origina y transporta en forma de clastos
sélidos derivados de la meteorizacion mecénica y quimica y que posteriormente se
deposita, formando las rocas sedimentarias detriticas, como: lutitas, areniscas y
conglomerados. La segunda fuente de sedimento es el material soluble producido
en gran medida por meteorizacion quimica. Cuando estas sustancias disueltas son
precipitadas mediante procesos organicos 0 inorganicos, el material se conoce
como sedimento quimico y las rocas formadas a partir de €l se denominan rocas
sedimentarias quimicas, tales como calizas y dolomias (Tarbuck y Lutgens, 2005).
Las rocas que se encuentran en la zona de estudio corresponden a este ultimo

grupo Yy se trata principalmente de rocas calizas.

Muchas de las rocas en los continentes, incluidas aquellas en regiones montafiosas
estaban bajo el nivel del mar y mas tarde fueron elevadas (Ollier, 1981). En torno a
este tema se han desarrollado diferentes teorias, la mas extendida plantea que la
elevacion vertical de las cadenas montafiosas se explica como resultado de la
compresion lateral de la corteza, por lo que el plegamiento de ésta y la formacion
de las montafias ocurren al mismo tiempo (Mufioz y Charrier 1996; Okaya et al.
1997).

1.16. Laderas de montarfias de calizas

El basamento de rocas sedimentarias localizadas al oriente de la zona cartografiada
forma parte la Sierra Madre Oriental, la cual, es producto del levantamiento y

deformacion de rocas principalmente mesozoicas, durante el evento que se conoce
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como Orogenia Laramide, la cual, ocurri6 entre 70 - 50 Ma y consiste en la
deformacion de la corteza por acortamiento, que afecté una franja muy amplia de la
region occidental de Norteamérica. (Eguiluz de Antufiano et al., 2000; Ollier y Pain
2000; Cuéllar-Cérdenas et al., 2012).

Dentro del area de estudio, la antigledad del basamento ha permitido que se
desarrolle un drenaje de configuracion subdendritica donde la red de los afluentes
no es tan densa, pero los rios principales han excavado barrancos hasta de 250 m
profundidad. Ademas, es la Unica zona donde es posible distinguir circos fluviales
tanto activos como inactivos, 1o que da cuenta del potencial erosivo que tienen las
corrientes fluviales en esta zona. La pendiente de las laderas es pronunciada (>
459), lo cual, ha favorecido la ocurrencia de procesos gravitacionales, como
deslizamientos y caida de rocas. La altura que alcanzan estas montafas varia entre
80 — 660 m, cabe mencionar que estan cubiertas por capas de tefra de algunos
metros de espesor (Figura 4.7). En conjunto estas unidades abarcan una superficie

de 27.8 km?, es decir, casi una tercera parte de la superficie cartografiada.

r‘h‘;,,\ | 2 T o> e
Figura 4.7. La linea discontinua de limita las laderas de montafias de caliza que se ubican al norte
de las lavas de los domos Chichimecos (diciembre 2018).

Il. Relieve enddbgeno modelado

En esta categoria se agrupan las formas del relieve de origen endégeno que han
perdido su morfologia original por la accién de los procesos exégenos (erosion-

acumulacion) (Simonov, 1985).
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2.1. Relicto de volcan con crater abierto

Dentro de la zona de estudio, s6lo se identific6 una estructura de este tipo,
localizada al noreste del crater actual, a 4,820 m de altitud. Este volcan se formé
durante el periodo eruptivo de alguno de los volcanes ancestrales del Pico de
Orizaba y por la altitud a la que se encuentra ha sido modelado principalmente por
la accion erosiva de los glaciares del Cuaternario. Presenta un crater en forma de

herradura que abre hacia el oeste.
2.2. Domos antiguos

Se refiere a dos domos localizados alrededor de los 4,000 msnm al norte del volcan
Pico de Orizaba, emplazados de manera lineal, en direccion suroeste-noreste, que
forman parte de la ladera occidental de la Barranca Jamapa. Presentan laderas con
una fuerte inclinacion (40°) como consecuencia de la erosion que dejo a su paso el
glaciar Jamapa. Sus diametros en el eje mayor varian entre 811 - 938 m, donde el
localizado al sur es el que tiene mayor dimension. La edad de estas rocas de

acuerdo con Carrasco Nufiez, (2000) se estima entre 0.65 — 0.34 Ma.

Por otra parte, al sureste de crater actual, se localizan dos domos de menor
dimension formados durante la etapa de algun paleovolcan del Pico de Orizaba. Se
disponen de manera lineal con una direccion noroeste-sureste, a 4,700 m de altitud.
Sus dimensiones son menores a la de los anteriores, en su eje mayor miden 501 m
y 430 m.

2.3. Coladas de lava asociadas a relictos de volcanes con crater abierto

Se localizan en la porcion noreste del volcan Pico de Orizaba, con una direccion
oeste-este. Presentan una fuerte inclinacion por la disposicion del relieve
prexistente, siendo mayor en la zona proximal. La accion erosiva de los glaciares
ha modelado el limite norte de los flujos, dejando pendientes abruptas (>45°) a lo
gue se suma una incipiente erosion fluvial. Estos flujos de lava también han sido
manteados por material de caida que disimula su morfologia original y dificulta

reconocer sus limites al este y al sur.
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2.4. Coladas de lava asociadas a domos antiguos

Estas coladas de lava conforman la mayor parte de la ladera oeste de la barranca
Jamapa, se extienden hasta los 3,100 msnm dentro de la zona cartografiada, y
presentan un fuerte modelado por la accién de los glaciares del Cuaternario por lo
qgue sus laderas son muy escarpadas. En el limite occidental de estas coladas se
distinguen dos circos glaciares bien definidos, que son disectados por corrientes
fluviales y forman barrancos de méas de 10 m. Esos flujos de lava tienen un espesor
de hasta 870 m.

En cuanto a las lavas asociadas a los domos del sureste es dificil, identificarlas a
causa de la intensa erosion a la que han estado expuestas y a las capas de
piroclastos que las cubren, no obstante, se identificaron pequefios flujos de lava que

no se extienden a mas de 400 m de su foco de emision.
lll. Relieve exdgeno

En este apartado se agrupan las morfologias resultantes de los procesos
modeladores del relieve (erosion y acumulacion), los cuales, estan condicionados
por la litologia, la fuerza de gravedad, asi como el clima y factores antropicos (Lugo-
Hubp, 1988).

A) Erosivo fluvial

Este grupo incluye las formas de relieve originadas por la accion erosiva de los rios,
la cual, conduce a la formacién de valles. La erosion fluvial consiste en la
destruccion mecanica de las rocas por la fuerza de la corriente, en el lavado y
laminacion del fondo del valle y en la alteracién quimica de las rocas. La erosion
fluvial puede ser vertical, porque profundiza el valle y lateral porque conduce a la

ampliacion del valle en su fondo (Lugo-Hubp, 2011).
Barrancos

Los barrancos son formas negativas del relieve con fondo plano o coéncavo,

equivalente a una depresion estrecha y alargada. Se originan por la accion erosiva
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del agua, sin influencia principal de otros procesos exodgenos (Lugo-Hubp, 2011;
Pedraza, 1996).

Los barrancos en su conjunto pueden desarrollar patrones de drenaje que se
disponen en funcion de la pendiente del terreno, la geologia, asi como la expresion
superficial de la tectdnica, y la desigual resistencia de las rocas (Guerra-Pefia,
2003). En la region cartografiada se identificaron tres patrones de drenaje:

Subdendritico: Constituye una modificacién de la configuracion dendritica que se
diferencia por una menor densidad de cauces y que muestra un menor control de la
pendiente sobre los rios tributarios. En la zona de estudio estas configuraciones se
identificaron en las montafias sedimentarias, donde los rios han excavado

barrancos mayores a 10 m de profundidad.

Subparalelo: Es una modificacion del paralelo y consiste en una corriente principal,
con afluentes que se no han desarrollado por localizarse en laderas con pendientes
muy abruptas, pero que su disposicion respecto al cauce principal es paralela.
Dentro de la zona de cartografiada, estas configuraciones se encuentran
principalmente entre los contactos de lavas y se ramifican en afluentes cortos que

fluyen desde las laderas.

Radial: Este patron se refiere a las configuraciones de drenaje donde las corrientes
fluviales estan dispuestas como los rayos de una rueda en relacion con un punto
central, que con frecuencia se asocia a cerros aislados. En la zona de estudio esta
configuracion responde a la morfologia cénica de los domos, en particular los
Chichimecos, pero también es posible distinguirla en la porcién cartografiada del

cono del Pico de Orizaba.
Por otra parte, los barrancos se clasificaron de acuerdo con su profundidad:
3.1. Barrancos <10 m

Este grupo abarca los cauces en los que apenas inicia la erosion fluvial. Estas
formas menores del relieve erosivo fluvial se conocen como céarcavas y su

profundidad varia de 30-40 cm a cerca de 10 m (Lugo-Hubp, 2011). En la zona de
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estudio es posible encontrarlos cerca de los parteaguas o en laderas muy
inclinadas, por lo que suelen tener un intenso poder erosivo. En general son
corrientes cortas y efimeras, que fungen como afluentes de las corrientes

principales.
3.2. Barrancos > 10 m

Estos valles se localizan entre contactos geomorfolégicos, en particular entre
coladas de lava, aunque también se identificaron en las montafias sedimentarias.
En planta son rectilineos, mientras que en perfil son angostos, con flancos abruptos
y asimétricos. Su profundidad esta definida por su antigliedad y a que reciben el
aporte de diferentes afluentes que incrementan su poder erosivo, por lo que llegan
a medir cientos de metros en la vertical. No obstante, cuando los barrancos se
desarrollaron en fronteras geomorfologicas la profundidad no sélo esta determinada

por la incision fluvial, sino por el contacto entre las geoformas.
Circos fluviales

Son morfologias concavas, a manera de anfiteatro, de diferentes dimensiones, con
laderas escarpadas, que se originan en las cabeceras de algunos rios y funcionan
como zonas de captacion pluvial. Se desarrollan en direccién a las cimas (erosion
remontante), por lo que su presencia es evidencia de una intensa erosion fluvial. La
evolucion de estas estructuras depende de diferentes factores como el tipo de roca,
inclinacion, altitud, estructuras disyuntivas y la cobertura vegetal (Alvarado, 2003;
Franco-Ramos, 2005). En funcion de esta Ultima, se reconocieron dos tipos de

circos en el area de estudio: activos e inactivos.
3.3. Circos activos

La dinamica fluvial llega ser tan intensa, que existe una constante remocion de
materiales, de modo que se integran nuevas areas al circo y se reducen las
superficies interfluviales. Esta situacién impide el desarrollo de vegetacion, lo cual,
incrementa la susceptibilidad de estos territorios a presentar procesos de remocion

en masa.
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Dentro de la zona de estudio, estas morfologias se restringen a la porcion oriental
de las laderas de montafias sedimentarias. Se identificaron solamente tres circos
activos en laderas con fuerte inclinacion. A pesar de la cobertura vegetal que
presentan estas superficies, es evidente la incisién de los rios y el acarreo de
materiales que se depositan al pie de la ladera.

3.4. Circos inactivos

En los circos de erosion inactivos, las laderas interiores son menos inclinadas, ya
gue han alcanzado su angulo de equilibrio. Al disminuir la pendiente, la erosion
fluvial se atenda, asi como los procesos gravitacionales, favoreciendo el crecimiento

de la cubierta vegetal.

En la zona de estudio se distinguieron estas estructuras con dimensiones variables
desde cientos de metros hasta algunos kilbmetros, principalmente en las laderas de

montanas sedimentarias.
B) Acumulativo fluvial

Este apartado incluye las formas del relieve originadas por la deposicion de
materiales cuando las corrientes fluviales pierden su capacidad erosiva y de
transporte por la disminucion de la inclinacion del terreno. La velocidad de la
sedimentacion esta en funcion del tamafio de la particula, de modo que la fraccion
de particulas mas gruesas en movimiento se deposita primero y a medida que la

velocidad del flujo disminuye, se depositan las mas finas (Knighton, 1998).
3.5. Abanicos aluviales

Son depositos de sedimentos que se acumulan en la superficie de menor inclinacion
de un frente montafioso o en la parte interna de una zona montafiosa donde se
amplia el relieve (Bull, 1997). Se forman por la remocién de detritos provenientes
de las montafias por una corriente fluvial, que al encontrar un cambio repentino de
pendiente son depositados y se extienden sobre la superficie al no tener obstaculos
gue detengan su avance. Los abanicos tienen una inclinacion que va de 2° a 25°y

una longitud limitada menor a 10 km (Blair y McPherson, 1994).
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En la zona de estudio se identificaron estas estructuras en el frente montafioso
sedimentario. Se formaron por el aporte de sedimentos acarreados por las
corrientes fluviales que inician en los circos fluviales activos que se encuentran en
esa zona y por los materiales volcanicos provenientes del Pico de Orizaba
transportados por el rio de la barranca Seca. Aunque es dificil reconocer el limite

entre uno y otro, se identificaron tres abanicos.

Al suroeste de la region cartografiada, a 4,013 msnm se identificé otro abanico
aluvial, formado en un llano entre coladas de lava, las cuales, limitan la expansion
de los sedimentos. Se compone de materiales de origen volcanico, principalmente
piroclastos, acarreados por las efimeras corrientes fluviales que nacen en el cono

del Pico de Orizaba.
3.6. Terrazas fluviales

Son superficies planas, débilmente inclinadas, generalmente estrechas y alargadas,
se componen de un rellano y un escarpe (Gutiérrez-Elorza, 2008; Lugo-Hubp,
2011). La formacion de las terrazas fluviales tiene dos etapas basicas: en la primera
hay un ensanchamiento lateral del cauce formando una llanura, en la siguiente
etapa el rio concentra su accion erosiva vertical y excava un nuevo cauce dejando
colgada la llanura primitiva (Pedraza, 1996). En ambientes volcanicos es comun
gue las terrazas se formen por los depésitos de lahares, pero en este caso las

terrazas estan compuestas principalmente por material aluvial.

En la zona de estudio se reconocieron seis terrazas fluviales, con diferentes
dimensiones. La anchura de todas las terrazas varia de 24 m hasta 447 my la
longitud va de 235 m a 1395 m. Una de ellas se localiza al sur de la Barranca Seca,
en la Barranca El minero, la cual, esta entre el limite de las montafias sedimentarias
y las coladas de lava pertenecientes al paleovolcan “Espolon de Oro”, por tal razén
el material que las compone es de origen volcanico y sedimentario. EI material que
compone al resto de las terrazas es del mismo origen, pero proveniente de
diferentes estructuras, puesto que se localizan al norte de la zona de estudio, en la

barranca del rio Tliapia.
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C) Erosivo glacial

En este apartado se explican las morfologias originadas por el desplazamiento de
las masas de hielo sobre la superficie rocosa, cuya dinamica acciona el transporte
y posterior acumulacion de material. La accién erosiva de los glaciares sobre los
lechos es realizada por dos procesos: abrasion y sobreexcavacion: La abrasion
glaciar es la accion de desgaste o pulido realizada por el paso del hielo sobre su
base rocosa y aunque puede ser efectuada por la masa glaciar, alcanza verdadero
impacto cuando esta cargada en su fondo de particulas solidas. La
sobreexcavacion, por su parte, es la accion de movilizaciéon y desalojo de
fragmentos de medio o gran calibre que los glaciares realizan sobre su lecho,
tendiendo a profundizarlo (Mufioz-Jiménez, 2000).

3.7. Circos glaciares

Son depresiones semicirculares dominadas por laderas abruptas y que estan o han
estado ocupadas por masas de hielo. Las paredes suelen estar fragmentadas a
diferencia de la superficie basal, que por lo general esta suavizada y presenta

formas menores de erosion (Gutiérrez-Elorza, 2008).

En la zona cartografiada se identificaron tres circos glaciares bien definidos
alrededor de los 4,000 msnm. No obstante, también se reconocieron otras formas
asociadas a la dinamica erosiva glaciar, como laderas que fueron modeladas por el
avance de las masas de hielo y presentan estrias, pulimientos, arranques y crestas.
Estas laderas se disponen de forma discontinua y en algunos casos solo se pudo
reconocer el modelado glaciar en una de las laderas del valle, debido a que la

actividad volcéanica reciente ha cubierto o modificado estas geoformas (Figura 4.8).
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Figura 4.8. Ladera sur de la barranca Seca que presenta modelado glaciar (diciembre, 2018).

D) Acumulativo glacial

Este apartado abarca las formas del relieve que se originaron por la acumulacion
de detritos que fueron transportados por masas de hielo en los periodos de avance
y retroceso glaciar. Todas las acumulaciones presentan diferentes morfologias
dependiendo de la dinamica glaciar, de su posicion respecto las masas de hielo y
de los procesos que las originaron (Gutiérrez-Elorza, 2008). En la zona de estudio
s6lo se reconocié una morfologia de este tipo: morrenas.

3.8. Morrenas

Las morrenas son un conjunto de detritos rocosos transportados y depositados por
un glaciar. Su composicion es heterogénea, incluye desde material grueso (bloques
angulosos) hasta arcillas, mal clasificados (Lugo-Hubp, 2011). De acuerdo con la
posicion que ocupan respecto al glaciar, se pueden clasificar en morrenas
terminales, laterales y centrales. Las dos primeras indican la posicion de avance y
retirada de las masas de hielo, mientras que las centrales, se originan por la union

de morrenas laterales de dos glaciares confluentes (Summerfield, 1991)

En la vertiente norte del cono del Pico de Orizaba se identificaron cuatro morrenas
gue se disponen a manera de cordones, en direccion de la pendiente, una de ellas
estd adosada a las margenes del valle y el resto se encuentran de manera

independiente. Se localizan entre los 4,500-4,600 msnm, indicando el avance
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glaciar durante la Pequefia Edad de Hielo (LIA, por sus siglas en inglés) (Heine,
1983). Se han identificado morrenas asociadas a los avances glaciares de 20,000,
12,000y 8,000 afios A.P, sin embargo, aun las morrenas mas jovenes (<8,000 afios)
no es posible reconocerlas con facilidad debido a la actividad volcanica del Pico de
Orizaba que cubrié con tefras y flujos piroclasticos dichas estructuras.

E) Erosivo gravitacional

Este apartado incluye las morfologias que se originaron por la remocion de rocas y
detritos en laderas escarpadas por la fuerza de gravedad con o sin una superficie
de deslizamiento. Los tipos de procesos de remocién son: caida de rocas,
deslizamientos, desprendimientos, avalanchas, etc. (Selby, 1993) Las propiedades
de los materiales formadores de una ladera influyen fuertemente en los procesos
gue determinan su morfologia y evolucion, de modo que, la erosion esta en funcion

de los materiales que componen una ladera (Bierman y Montgomery, 2014).
3.9. Corona de deslizamiento

Es la porcidon superior de un deslizamiento, es decir, donde inicia. En perfil esta
representada por un escarpe pronunciado, mientras que, en planta se distingue por
una forma de media luna o arco (Varnes, 1978). En el area cartografiada se
identificaron 10 coronas con dimensiones variables entre 0.002 km? — 0.1 km?. Las
de mayor tamafio se localizan en las laderas de las montafias sedimentarias, y las
de menor dimension se encuentran en la ladera norte de la barranca Seca, que

forma parte de los flujos de lava de los domos Chichimecos (Figura 4.9).
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Figura 4.9. Corona de deslizamiento en la ladera norte de la barranca Seca a 3,475
msnm. Nétese las evidencias de un incendio que pudo promover el deslizamiento
(diciembre, 2018).

3.10. Superficie de deslizamiento

Es el plano formado entre el limite del material desplazado y aquel que no ha sido
movilizado. La superficie de deslizamiento define el tipo de deslizamiento, asi, las
superficies concavas se asocian a deslizamientos rotacionales y las superficies
semiplanas a los movimientos traslacionales (Alcantara, 2000). En el area de
estudio se reconocieron 5 deslizamientos de tipo rotacional en las laderas de las
montafias sedimentarias y 4 de tipo traslacional en la ladera norte de la barranca
Seca. No obstante, cabe sefialar que en el trabajo de campo se identificaron
deslizamientos rotacionales en la misma ladera a ~2,800 msnm, que no fue posible

cartografiar por el tamafio de la escala.
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F) Acumulativo gravitacional

Abarca las formas del relieve originadas por la acumulacién de detritos que fueron
removidos de las laderas y se depositaron al pie de éstas.

3.11. Lobulo de depositacion

Son formas del relieve alargadas y redondeadas, ligeramente convexas en perfil
transversal (Lugo-Hubp, 2011), compuestas por detritos que fueron removidos de
las laderas por la fuerza de gravedad.

La superficie que abarcan los |6bulos en el area cartografiada es variable desde
0.003 hasta 0.2 km?. Los Iébulos de depositacion que se localizan al pie de la ladera
norte de la barraca Seca han sido modificados por el acarreo constante de
materiales por las corrientes fluviales, lo cual, dificulta reconocerlos (Figura 4.10).
Por el contrario, los I6bulos localizados en las laderas sedimentarias se encuentran
estables debido a la vegetacién que los ha cubierto.

Figura 4.10. Lobulo de depositacion en la ladera norte de la barranca Seca a
3520 msnm (abril, 2018)
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3.12. Talud de derrubios

Son superficies inclinadas del terreno, que tienen un angulo natural de reposo (30-
38°) y se desarrollan a lo largo del pie de laderas abruptas. Los perfiles de los
taludes son rectos en las porciones superiores y céncavos pendiente abajo, aunque
algunos son completamente rectos. El tamafio de los detritos en la superficie
aumenta logaritmicamente pendiente abajo, es decir los detritos mas grandes se
localizan cerca de la base (Trenhaile, 2010).

En la zona de estudio se reconocieron tres taludes, el primero en la ladera oriental
de la barranca Jamapa que ha sido modelada por la erosion glaciar, lo cual, le ha
conferido una pendiente abrupta y ha favorecido la remocién de detritos. El siguiente
talud se localiza al pie de las laderas norte de los domos Chichimecos y el ultimo en
una ladera de las montafias sedimentarias. La estabilidad de estas dos ultimas

superficies ha permitido el desarrollo de vegetacion.
Simbolos complementarios
Apice de abanico aluvial

Es el punto en el que la corriente emerge de las montafias y los depdsitos aluviales
se dispersan desde este punto en forma de cono (Huggett, 2003). Cuando el frente

de la montafia es recto, es facil distinguir el apice (Guitierrez-Elorza-2008).

En el sitio de estudio se distinguieron cuatro apices, tres de ellos localizados en el
frente de las montafias sedimentarias y el otro a 4,013 msnm al suroeste del area

cartografiada.
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4.2. Dendrocronologia

A partir de las especies analizadas en esta investigacion se realizaron tres
cronologias de referencia, correspondientes a cada una de las especies y cuya
validacién del fechado se realiz6 con el software COFECHA (P<0,01). En el caso
de Pinus patula se usaron 15 series que obtuvieron 0.452 de correlacion. La
cronologia de Pinus hartwegii se realiz6 con 15 arboles, que arrojaron una
correlacion de 0.509. Por ultimo, la cronologia de Abies religiosa se construyé a
partir de 24 series que tuvieron una correlacién de 0.626. (Figura 4.11). De este
modo, se muestra que el fechado de las tres series es correcto, ya que los valores
de intercorrelacion estan por arriba del minimo de significancia (0.32, P<0,01) que
establece COFECHA. En general, las tres cronologias son cortas, esto se debe a
gue la tala de arboles en la zona de estudio ha eliminado a los individuos longevos
dejando solo arboles jovenes, de los cuales se tomaron las muestras. La cronologia
mas extensa fue la de Pinus hartwegii, que abarca 68 afnos, desde 1951 hasta el
2018.

U U D W W W W W N W D U DO W W W D

0 R R R R R R R R TG T R R i i R R R i R R ol R

*C* Number of dated series 15 W *C* Number of dated series 15 wL*
*0* Master series 1976 2017 42 yrs *0* *0* Master series 1951 2018 68 yrs *0*
*F* Total rings in all series 474 *F* *F* Total rings in all series 841 *F*
*E* Total dated rings checked 471 *E* *E* Total dated rings checked 848 *E*
*C* Series intercorrelation .452 *C* *C* Series intercorrelation .589 *C*
*H* Average mean sensitivity .410 *H* *H* Average mean sensitivity .346 *H*

tA:

*

*A* Segments, possible problems 6 *A* *A* Segments, possible problems e
*** Mean length of series . wEE *** Mean length of series 56.1
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Pinus patula Pinus hartwegii
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*C* Number of dated series 24 *C*

*0* Master series 1956 2018 63 yrs *0*

*F* Total rings in all series 770 *F*

*E* Total dated rings checked 762 *gx

*(C* Series intercorrelation 626 *C*

*H* Average mean sensitivity .262 *H*

*A* Segments, possible problems 0 *A*

*=x= Mean length of series 3.1 R
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Abies religiosa

Figura 4.11. Datos de salida del software COFECHA de las tres especies analizadas.
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Los datos arrojados por COFECHA seialan que Abies religiosa es la especie con
mayor correlacion entre sus series. Se trata de una especie que presenté anillos
bien definidos y que casi no tuvo problemas de crecimiento como anillos falsos o
perdidos. Por otra parte, el fechado de Pinus patula resulté complicado debido al
importante nimero de anillos falsos que forma esta conifera. A lo anterior se suma
gue todas las muestras usadas para construir esta cronologia presentan disturbios
en sus anillos de crecimiento por procesos geomorfologicos. (Figura 4.12 A). En
contraste, Pinus hartwegii presenté muchos anillos perdidos, los cuales se
identificaron a partir del cofechado con muestras de otros arboles y principalmente
con las cufias, ya que proporcionan mas informacién (Figura 4.12 B).

Figura 4.12. Dificultades que presentan las especies para el fechado. (A) Se observa una muestra
de Pinus patula en la que todos los afios formaron anillos falsos. Las lineas negras indican un anillo
completo. (B) Cufia de Pinus hartwegii en donde se aprecia en donde desaparece el anillo de 1998.
En el prefechado, los anillos perdidos se registran con dos puntos desfasados. Los tres puntos
negros indican el afio 2000.
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Por otra parte, fue comun observar una gran diversidad de edades entre los arboles
de un rodal, por lo que los crecimientos de sus anillos presentaron una importante
variabilidad, ain en los mismos periodos de tiempo. Lo anterior se debe a la
disminucion del ancho del anillo por efecto de la edad (los primeros anillos son
anchos y los ultimos son estrechos). En este sentido, las series de crecimiento de
las tres coniferas analizadas en esta investigacion se trataron con ayuda del
programa ARSTAN, el cual elimina las tendencias en dichas series, mediante la
fijacion de modelos matematicos, para finalmente derivar en indices, que son
generados mediante la estandarizacién o normalizacion de las series. El proceso de
estandarizacion permite aplicar la mejor curva de ajuste a cada una de las series de
crecimiento, con lo que se homogeniza la variabilidad entre muestras, se elimina el
ruido debido al efecto de la edad y se maximiza la sefal climética (Villanueva-Diaz,
et al., 2010).

El resultado de este proceso fue la obtencion de gréaficas del indice de Ancho de
Anillo (IAA) para cada especie (Figura 4.13). Los afios por arriba de la media (valor
1) se asocian a periodos humedos, mientras que los afios por debajo de la media,
pueden representar temporadas de sequia. El analisis de los tres indices permitio
identificar los afios humedos y secos de la zona de estudio. Asi, los periodos
hamedos son: 1957-1960, 1981-1986 y 2015-2018, mientras que los periodos secos
abarcan: 1955-1958, 1970-1977, 1998-2004 y 2013-2015. Esta informacion, empata
bien con los datos de la estacion climatolégica de Coscomatepec que tiene registros
desde 1947 hasta el 2007. Es posible encontrar una clara correspondencia entre el
ancho de los anillos y la precipitacion acumulada anual de dicha estacion (CNA-
SMN, 2018).
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IAA de Pinus patula
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Figura 4.13. indice de Ancho de Anillo de las tres especies analizadas donde se pueden
identificar los periodos himedos y secos en la barranca Seca.

Al sobreponer el IAA de las tres coniferas se observa un patron general en las
fluctuaciones de las curvas. Sin embargo, cabe sefialar que las curvas de Abies
religiosa y Pinus hartwegii, presentan mayor coincidencia, lo cual se puede asociar
a los disturbios en las muestras de Pinus patula y a que las series de esta especie
cubren menos afos (Figura 4.14). Ademas, al comparar las curvas anteriores con

las anomalias de precipitacion de la estacion climatolégica Coscomatepec, es
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posible observar que el IAA de las tres especies coincide de manera general con la
curva de la precipitacion, aunque presenta mejor relacién con Pinus hartwegii. Los
afos donde convergen los anillos estrechos y la disminucion de la precipitacion son:
1953, 1960, 1962, 1966, 1982, 1999, 2001, 2003.

Precipitacion
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gE 500
15 §’\ . — \
p- M\ ~ ¢ o 0
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|
0-5 ’ a4 VV -1000
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1951 1956 1961 1966 1971 1976 1981 1986 1991 1996 2001 2006 2011 2016

P. patula P.hartwegii A. religiosa = = -Media <e<--- Precipitacion

Figura 4.14. El IAA de las tres coniferas analizadas, donde se puede observar una concidencia
general en las fluctuaciones de las curvas, principamente entre Pinus hartwegii y Abies religiosa.
La linea punteada indica las anomalias de precipitacion de la estaciéon Coscomatepec.

Construir el IAA de anillo fue importante en esta investigacion no sélo porque
proporciona una cronologia de referencia para la zona de estudio, sino que también
es una base para la recontruccion de procesos geomorfoldgicos, al asociar los
disturbios identificados en los anillos de los arboles por procesos de remocién en
masa y lahares con periodos de intensa precipitacion, la cual puede ser el detonador
de dichos procesos.

4.3. Dendrogeomorfologia

El nimero de disturbios asociados a procesos de remocion en masa y a lahares en
las barrancas Seca y Ojo salado fueron en total 99, de los cuales 49 corresponden

a TRD, 27 a impactos, 10 a realces en crecimiento, 6 a crecimiento suprimido, 3 a
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crecimiento excéntrico, 3 a madera de compresion, y 1 a tejido calloso. Los arboles
de Abies religiosa, fueron los unicos que formaron TRD.

4.3.1. Reconstruccion espacio-temporal de procesos de remocién en masa

Las laderas de la barranca Seca estan compuestas por coladas de lava del Pico de
Orizaba y de los domos Chicimencos, asi como por el basamento de rocas calizas.
Su fuerte inclinacion (>45°), ha favorecido la ocurrencia de procesos gravitacionales
a lo largo de la barranca. A ~2,800 msnm se encuentra un deslizamiento de tipo
rotacional en donde la estabilidad del deposité ha permitido el crecimiento de

arboles, los cuales se usaron para analizar dicho proceso.

La edad de estos arboles permitié definir una edad minima para el deslizamiento,
para ello se calibraron las muestras agregando los anillos faltantes hasta la médula,
y los faltantes hasta la altura del arbol donde se tomo la muestra (Ver Anexo 2.1).
El arbol mas longevo del depdsito tiene una edad de 57 afios (1960 anillo mas
interno), de modo que la edad minima para este deslizamiento se estima en esos
afos. A partir de lo anterior se puede deducir que este depdsito alcanzo un periodo
de estabilidad en 1960.

Ademas, los arboles ubicados en este deposito presentan disturbios por el impacto
de rocas que han caido a causa del retroceso de la corona de deslizamiento. A partir
de la distribucion de los arboles afectados y de la frecuencia de los eventos se puede
decir que la zona mas dinamica se localiza en el sector occidental del depdsito
(Figura 4.15). Los arboles ubicados en esa porcion son los que registran mayor
numero de caida de rocas y coinciden en algunos casos con los que se presentan
en otros arboles del depdsito. Los eventos que destacan por el nimero de arboles
gue los registran y el numero de disturbios que presentan son: 1995, 2000, 2002,
2011y 2014.
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Figura 4.15. Modelo sombreado y distribucion espacial de los &rboles afectados por caida de
rocas en un deslizamiento localizado a ~2800 msnm en la Barranca Seca. El tamafio de los
triangulos esta en funcién de la antigledad de los eventos, mientras mas antiguo mas grande.
Las coordenadas son aproximadas ya que la toma de las imagenes con el dron fue oblicua.

Asimismo, entre 3,444 — 3,417 msnm se identificaron otros arboles afectados por
procesos de remocion en masa en la ladera sur de la Barranca Seca (Figura 4.16).

En la porcién occidental del mapa se localizan dos arboles en el depdésito de un
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deslizamiento antiguo que presentan TRD vy tejidos callosos, disturbios que se
asocian principalmente a impactos, por lo que se puede asumir que estos arboles
fueron afectados por la caida de rocas. Por otra parte, en el sector oriental se
encuentra un deslizamiento de tipo traslacional en el cual aln es posible reconocer
la corona, esto podria hablar de la juventud de este proceso, supuesto que se afirma
con la edad de los arboles muestreados en el depdsito que va de 6 a 31 afios. La
inestabilidad del material del depdsito ha permitido que se desarrollen
deslizamientos posteriores de menor dimension que también han impactado,

sepultado e inclinado a los arboles. (Figura 4.17).

Los afios que presentan evento por algin proceso gravitacional en mas de un arbol,
en este sector altitudinal (3,444 — 3,417 msnm) de la Barranca Seca y registran
mayor numero de disturbios son: 2000, 2001 y 2017.
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Figura 4.16. Modelo sombreado y distribucion de los arboles afectados por procesos
gravitacionales (deslizamientos y caida de rocas) en la Barranca Seca entre 3,444 — 3,417
msnm.
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Figura 4.17. Se observa la corona principal del deslizamiento y la corona de
un deslizamiento posterior de menor dimensién que se desarrollo sobre el
depésito del primer deslizamiento. La linea punteada delimita el depésito del
deslizamiento mas pequefio. En la parte inferior de la imagen es posible
observar que los materiales del depodsito sepultaron parcialmente algunos
renuevos.

4.3.2. Reconstrucciéon espacio-temporal de lahares

Por otro lado, la colecta de muestras de arboles con disturbios localizados cerca del
cauce principal de la Barranca Seca y la Barranca Ojo Salado entre 3,455-3,409
msnm, permitié reconstruir la distribucion de lahares en este rango altitudinal de las
barrancas. La representacion espacial de los arboles afectados se hizo en funcion
de la temporalidad de los eventos 1980-1999 (Figura 4.18 A), 2000-2009 (Figura
4.18 B) y 2010-2018 (Figura 4.18 C).

Los eventos que presentan mayor alcance espacial ya que se extienden a menor

altitud y/o se registran en arboles de ambas barrancas son: 1983, 1991, 2000, 2003
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y 2012. Otros eventos que sobresalen por el nUmero de &rboles en los que se
registran y el numero de disturbios que generaron son: 2001, 2014 y 2015. De
manera general se observa que los arboles afectados por lahares se restringen a
ciertos sectores de las barrancas, esto se debe a que fuera de esos sectores no hay
arboles al alcance de los flujos y, ademas, el dificil acceso a ciertas zonas limito el

muestreo. Sin embargo, eso no significa que los lahares no hayan tenido mayor
distribucién espacial.
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Figura 4.18. Modelos sombreados hechos con dron y la distribucién espacial de los arboles
afectados por lahares en las barrancas Seca y Ojo salado. (A) lahares mas antiguos, (B)
lahares intermedios y (C) lahares recientes.
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El registro de disturbios en los anillos de crecimiento de los arboles se realizo desde
1956 (Ver anexo 2). No obstante, antes de 1983 no se reconocieron disturbios
asociados a algun proceso geomorfolégico. Por tal razén, la reconstruccion
temporal se hizo desde 1983 hasta el 2018 (Figura 4.19). La comparacién entre la
ocurrencia de procesos de remocion en masa y lahares en el area de estudio
permitié analizar la conexién temporal que existe entre estos procesos. Los afios
gue tienen mayor coincidencia son: 1983, 2000, 2001, 2003, 2006, 2014, 2015,
2017. Si bien es posible observar correspondencia entre las tres reconstrucciones,
es notorio que existe mayor conexion entre los eventos asociados a lahares y los
procesos de remocién en masa (caida de rocas y deslizamientos) localizados en la
misma posicion altitudinal (3,455-3,409 msnm) de la barranca.

Cabe sefalar que el evento del 2012 solo se encuentra en los arboles afectados por
lahares, sin embargo, es el evento que registré6 mayor namero de disturbios (28),

principalmente impactos y realces de crecimiento.
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Figura 4.19. Reconstruccion temporal de procesos geomorfoldgicos en las barrancas Seca y Ojo
Salado desde 1983 hasta 2018. En algunos eventos se sefialan los nombres de los posibles
huracanes o tormentas tropicales que desencadenaron los procesos geomorfolgicos.
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4.3.3. Relacion de los procesos geomorfolégicos con fendmenos

hidrometeoroldégicos

También, se encontrd que algunos de los procesos geomorfoldgicos registrados en
los anillos de los arboles coinciden con huracanes y tormentas tropicales que
llegaron al territorio mexicano por la costa del Atlantico: 2005 (Katrina-categoria V' y
José-tormenta tropical), 2012 (Ernesto-categoria V), 2014 (Hanna-tormenta tropical)
y 2017 (Franklin-categoria | y Katia-categoria Il) (NOAA, 2019; CNA-SMN, 2019).

La tormenta tropical José arrib6 a Veracruz entre 22-23 de agosto del 2005
generando fuertes precipitaciones en las zonas circundantes. En la estacion
climatolégica Coscomatepec se registré un total de 74 mm en 48 horas. Dias
después, el huracan Katrina pas6 cerca del territorio veracruzano provocando
precipitaciones que se registraron en la misma estacion con un total 101 mm del 29
al 31 de agosto.

Por otra parte, el huracan Ernesto llegé a territorio mexicano en agosto del 2012
provocando fuertes precipitaciones en el centro y sur de México alcanzando hasta
344 mm en 24 horas (CNA-SMN, 2012). Las muestras que registraron este evento
presentaron impactos en la madera tardia, es decir, en el periodo de junio a octubre.
Por lo tanto, es muy probable que el lahar del 2012 haya ocurrido por las intensas

lluvias provocadas por el huracan Ernesto (Figura 4.20).

Figura 4.20. Cufia de P. hartwegii que presentd un impacto por lahar en la madera
tardia del anillo de crecimiento 2012.
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La tormenta tropical Hanna comenz6 a formarse en la frontera sur de Veracruz el
19 de octubre del 2014, inestabilidad que causo fuertes precipitaciones en esa zona
(CNA-SMN, 2014). La estacion Huatusco, localizada al noreste del area de estudio,
registré un total de 114 mm en 48 horas.

La posicion de los disturbios en el anillo del 2017 de las muestras coincide con la
temporada de huracanes de ese afio (Figura 4.21). En agosto del 2017 el huracan
Franklin arrib6 a las costas veracruzanas provocando precipitaciones de hasta 410
mm en un lapso de 3 dias (CNA-SMN, 2017a). Posteriormente en septiembre del
mismo afo entré a Tecolutla, Veracruz el huracan Katia, generando precipitaciones
de hasta 279 mm en 48 horas (CNA-SMN, 2017b).

B Anillo excéntricoy
madera de compresion

Figura 4.21. Eventos posiblemente asociados a los huracanes del 2017. (A) Cufia de P. hartwegii
con impacto por lahar en el 2017. También se observa un impacto por lahar en el 2014, posiblemente
causado por la tormenta tropical Hanna. (B) Seccién transversal de un arbol que fue impactado e
inclinado por los materiales de un deslizamiento. La madera de reaccién, anillos excéntricos y anillos
falsos son respuesta de la inclinacion del tronco e inician el afio posterior al evento, es decir en el
2018.

Por otro lado, cabe resaltar que los eventos fechados en la zona de estudio
coinciden con reconstrucciones dendrogeomorfolégicas de lahares en barrancas de
otros volcanes del centro de México como el valle Alcalican al suroeste del
Iztaccihuatl (Prado-Lallande, 2017), la barranca Nexpayantla localizada al noreste
del Popocatépetl (Franco Ramos et al., 2016a) y en las barrancas Axal (Franco

Ramos et al., 2019a) y Axaltzintle (Franco Ramos et al., 2016b) localizadas al
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noreste y sur de la Malinche respectivamente. Los afios que se mas se repiten son
2000y 2001, con evento en todas las barrancas excepto en Alcalican. Otros eventos
importantes que coinciden con este estudio ocurrieron en 2003 y 2005, en las
barrancas de la Malinche. El evento del 2012 coincide con los reportados en las
barrancas Axal (La Malinche), Nexpayantla (Popocatépetl) y Alcalican (Iztaccihuatl),
mientras que los eventos de 1988 y 1995, sélo se registran en las barrancas Axal y
Nexpayantla. Ademas, los eventos en la Barranca Seca en los afios 1995, 2005 y
2011 coinciden con los observados por caida de rocas en el volcan Cofre de Perote
(Franco Ramos et al., 2017a).

Con base en lo anterior, se puede suponer que lluvias torrenciales causadas por
huracanes favorecen la inestabilidad de laderas y la ocurrencia de procesos
geomorfolégicos, no solo a escala local, sino también a escala regional en las

montanas del centro de México.

4.3.4. Otros disturbios en los anillos de crecimientos

Cabe sefialar que en siete nucleos de crecimiento de Abies religiosa se identificaron
irregularidades y ruptura de las células de la madera temprana en los anillos 1986
y 1987, lo que podria tratarse de anillos de congelamiento o frost rings (Figura 4.22).
De acuerdo con Fritts (2001) los frost rings son lesiones que se producen cuando el
cambium activo es expuesto a temperaturas por debajo del punto de congelacion.
Las traqueidas maduras se arrugan y las células que no estan definidas en el
momento de congelamiento se aplastan. Las células regeneradas se agrandan y
deforman, pero las células posteriores asumen gradualmente el tamafio y forma
normales. De acuerdo con los datos de la estacién climatol6gica Coscomatepec, en
los meses de enero a marzo de 1986 se registrdo un descenso de temperatura
respecto al promedio de esos meses y presentd minimas extremas del1°C en enero,
6°C en febrero y de 5°C en marzo. Mientras que para 1987 las minimas extremas
fueron ligeramente mas bajas con 2°C en enero, 0°C en febrero y 3°C en marzo.
Por otro lado, la lluvia fue escasa correspondiente al periodo seco de invierno de

1986 y 1987, con una lluvia promedio total de enero a marzo de 43.5 mm. De este
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modo, se sugiere que las anomalias en los anillos se debieron a condiciones

climéticas, y no a proceso geomorfoldgicos.

Figura 4.22. En la parte superior se muestran dos nucleos de Abies religiosa de
diferentes arboles y en la parte inferior se hizo un zoom a una de las muestras
en donde se pueden apreciar con mejor definicion los frost rings.
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Conclusiones generales

El mapa geomorfologico de la vertiente noreste del Pico de Orizaba permitio
reconocer y clasificar las unidades geomorfoldgicas de acuerdo con su génesis,
morfologia y edad. Lo anterior fue una base para analizar la dinamica
geomorfoldgica de esta region y sobre todo la dinamica de las barrancas Secay Ojo
salado. Adema4s, este mapa se constituye como un aporte al conocimiento cientifico,
ya que no se habia realizado un mapa geomorfolégico de tal detalle y extension de

esa vertiente del volcan.

Los levantamientos fotogramétricos con dron hicieron posible construir modelos
digitales de elevacion de alta resolucion de dos zonas de la barranca en las que no
existe cartografia a tal detalle, lo cual permitio localizar los arboles muestreados de
manera precisa, ademas de reconocer las unidades y procesos geomorfolégicos de

la zona.

La comparacion del I1AA de las cronologias de las tres especies permitié identificar
un patron general, lo cual afirma que los arboles de un mismo sitio responden a las
condiciones ambientales de manera similar, aun cuando se trata de diferentes
especies y su crecimiento también esté condicionado por la anatomia propia de

cada especie.

Los resultados dendrogeomorfologicos obtenidos, corroboran el potencial de las
especies utilizadas. Si bien ya se habian realizado trabajos con Pinus hartwegii y
Abies religiosa, no se habia probado el potencial de Pinus patula y los resultados
arrojan que a pesar de las dificultades que presenta esta especie por formar anillos

falsos, es Util para hacer reconstrucciones de procesos geomorfologicos.

Las reconstrucciones espaciales y temporales de procesos de remocion en masay
lahares demuestran que la dendrogeomorfologia es un método util para fechar y
estudiar tales procesos geomorfoldgicos, sobre todo en aquellos lugares donde no
hay registros de su frecuencia y distribucién. Ademas, la precision estacional que
aporta la dendrogeomorfologia, hace posible que los resultados o proxys se

conecten con datos de lluvia, sismos, huracanes, erupciones volcanicas, etc., con
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el fin de reconocer la causa y efecto de estos procesos. En esta investigacion, los
eventos se asociaron principalmente a lluvias torrenciales causadas por huracanes
y tormentas tropicales que arribaron al territorio mexicano. Algunos eventos
importantes son 1988, 2000, 2005, 2012 y 2017. Entre ellos el lahar de 2012 fue el
gue tuvo mayor alcance en los arboles y mayor distribucion espacial.

En varios casos, los eventos por lahar que afectaron los arboles de la barranca
principal se presentan en arboles de su afluente, lo cual, permite asumir que se tratd
de eventos de importante magnitud. Ademas, el andlisis conjunto de los tres
procesos (deslizamientos, caida de rocas y lahares) permitié reconocer que existe
conexion entre la ocurrencia de los procesos de ladera y los lahares. A partir de lo
anterior, se puede afirmar que los procesos no fueron detonados por factores
locales, sino por factores de alcance regional como huracanes y tormentas
tropicales. De este modo, esta investigacion puede ser util para los planes de
manejo y prevencion de peligros naturales en el area del Parque Nacional Pico de
Orizaba.

Cabe senalar que, como cualquier método de fechamiento, la dendrogeomorfologia
tiene algunas limitantes, una de ellas y la mas importante es la ausencia de arboles
o arbustos con potencial dendrocronologico y que sean alcanzados por algun
proceso geomorfologico. Otra limitante es la devastacion del bosque por las
actividades antropicas (desforestacion, incendios), ya que eliminan arboles que
podrian ser valiosos archivos naturales que aporten datos a las investigaciones de
las ciencias de la Tierra. Ademas, la dificultad de llegar a ciertas zonas de la
barranca Seca impidié aumentar el muestreo de arboles y con ello poder ampliar el
analisis en cuanto a la frecuencia y distribucién de los procesos geomorfoldgicos en

el area de estudio.
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ANEXO 1.

Mapa geomorfologico de la vertiente noreste del
Pico de Orizaba



Mapa geomorfolégico de la vertiente noreste del Pico de Orizaba

2112000
1

2110000
1

2108000

210?000

2104000
]

2102000

683000

683000

685000

685000

Barranca 0"‘0 sa\ado

687000

687000

689000

689000

691000

691000

2108000

2106000

2104000

2102000

l. Relieve endégeno
A) Volcanico acumulativo

_~7_] 1.1 Cono principal (Pico de Orizaba)

\

Volcanes de lava

1.2. Volcan con crater abierto

1.4. Domos

‘ 1.3. Volcan con cima convexa

Coladas de lavas

- 1.5. Coladas de lava del volcan
“Torrecillas”

- 1.6. Coladas de lava del volcan
“Espoldn de Oro”

. 1.7. Coladas de lava del volcan
“Pico de Orizaba”

- 1.8. Coladas de lava asociadas a
volcanes de lava

- 1.9. Coladas de lava asociadas a

domos

Geoformas asociadas al relieve volcanico

- 1.10. Rampa piroclastica

1.11.Terraza piroclastica

- 1.12. Lobulo piroclastico

1.13. LIano

1.14. Levée

——— 1.15. Escarpe

B) Sedimentario-tectonico

- 1.16. Laderas de montana de calizas

ll. Relieve endogeno modelado

‘ 2.2. Domos antiguos

2.3. Coladas de lava asociadas a relictos

de volcanes con crater abierto

2.4. Coladas de lava asociadas a
domos antiguos

lll. Relieve exégeno

A) Erosivo fluvial
Barrancos

3.1.<10m

3.2.>10m

Circos fluviales

3.3. Circos activos

3.4. Circos inactivos

B) Acumulativo fluvial

3.5. Abanicos aluviales

3.6. Terrazas fluviales

C) Erosivo glacial

v v

\4 \4
ST
\\\i\\-
vV VvV

3.7. Circos glaciales

D) Acumulativo glacial

- 3.8. Morrenas

7~

E) Erosivo gravitacional
3.9. Corona de deslizamiento
3.10. Superficie de deslizamiento

F) Acumulativo gravitacional

3.11. Lobulo de depositacion

3.12. Talud de derrubios

’ 2.1. Relicto de volcan con crater abierto  Simbolos com plementarios

©

Apice de abanico aluvial

19°6'

19°3'

19°0'

-97°18' -97°15' -97°12' -97°9'

o
&
Gl
R
3
o
c
o
&

Q

Barranca Seca

Proyeccion: Universal tranversa de Mercator

Datum: WGS84

Escala numérica: 1:30,000

0 0.5 1 1.5 2
B e km

Universidad Nacional Autébnoma de México

Colegio de Geografia
Facultad de Filosofia y Letras

Autor: Mireya Vazquez Rios
Asesor: Dr. Osvaldo Franco Ramos




ANEXO 2.

Tablas de disturbios geomorfoldgicos



Anexo 2.1. Arboles muestreados a ~2,800 msnm.

Intensidad de disturbios
1 Débil TRD; Moderado RC

CEx - Crecimiento excéntrico 2 Fuerte RC; Débil MCy CS
TRD - Filas tangenciales de ductos de 3 Moderado MCy CS

resina traumaticos 4
MC - Madera de compresion 5

Tipos de disturbios
| - Impacto

CS - Crecimiento suprimido
RC - Realce en crecimiento

. An|,IIo Anillo Anillos Edad Afo de Tipo de |[Intensidad del | Estacion de | Afio de | Observacio- | Unidad de
ID X Y Especie| Cara mas . ; . ) . ) . S )
interno Externo | contados | calibrada | disturbio disturbio disturbio crecimiento | evento nes relieve
TELO1| 691042 | 2107821 | PNUS | g 1974 | 2017 43 48 2011 5 LL 2011 |Arbol inclinado) Deposito de
patula hacia el canal | deslizamiento
Pinus
TELO1 691042 | 2107821 [ Ji° | B 1974 | 2017 43 48 2001 2 2000
Pinus
TELO1 691042 | 2107821 [ 0 | B 1974 | 2017 43 48 1995 5 LL 1995
Pinus
TELO1 691042 | 2107821 S0 | B 1974 | 2017 43 48 1977 4 1976
Entre 9-10 m
TEL02| 691039 | 2107817 | PINUS | Ramal 4qe5 | 9017 34 38 2016 5 ME 2016 | dealura | Deposito de
patula B tienen mas | deslizamiento
impactos
TEL02| 691039 | 2107817 | PINUS | Ramal yqe5 | 9017 34 38 2015 4 2015
patula | By C
TEL02| 691039 | 2107817 | PINUS | RaMal 4qe5 | 9017 34 38 2015 5 EE 2015
patula C
TEL02| 691039 | 2107817 | PINUS | Ramal yqe5 | 9017 34 38 2011 5 ME 2011
patula | By A
TEL02| 691039 | 2107817 | PINUS | Ramal yqe5 | 5017 34 38 2012 2 2011
patula B
TEL02| 691039 | 2107817 g;?ljz Rama| 1983 | 2017 34 38 2006 5 EL 2006
Pinus
TEL02|691039 | 2107817 S0 | C 1983 | 2017 34 38 2004 5 EE 2004




Pinus

TEL02| 691039 | 2107817 C 1983 | 2017 34 38 2002
patula

TEL02| 691039 | 2107817 | PINUS | Ramal yqe5 | o017 34 38 2001
patula C

TEL02| 691039 | 2107817 | PINUS | Ramal yge5 | o017 34 38 1998
patula A
Pinus

TELO3| 691044 | 2107808 | "J0° | C 1982 | 2017 35 37 2014
Pinus

TEL04|691054 | 2107810 S0 | D 1987 | 2017 30 35 2002
Pinus

TEL04|691054 | 2107810 J0° | C 1987 | 2017 30 35 1996
Pinus

TELOS | 691046 | 2107779 [ J0° | C 1969 | 2017 48 57 1976
Pinus

TELO6| 691054 | 2107771 S0 | C 1978 | 2017 39 45 2007
Pinus

TELO7| 691048 2107781 | (JH° | A 1979 | 2017 38 39 1987
Pinus

TEL08| 691054 | 2107780 | "J0° | C 1971 | 2017 46 47 2014
Pinus

TEL09| 691059 2107779 | (Z0° | A 1976 | 2017 41 44 2002
Pinus

TEL09| 691059 2107779 | "J0° | AyD | 1976 | 2017 41 44 1996
Pinus

TEL10| 691070 2107811 | “JW° | B 1972 | 2017 45 50 2005

EL 2002
2000
1997
Esta sobre una s
EL 2014 roca del Deposito de
. deslizamiento
deposito
EnlacaraC
hay un tronco -
2001 que Depoan de
) deslizamiento
posiblemente
lo impacté
1995
Esta F:erca del Depésito de
1975 pie del ) .
. deslizamiento
deposito
LL 2007
Estéa cerca del -
ME 1987 pie del Deposito de
. deslizamiento
depdsito
EL 2014 Estaal0m Deposng de
del cauce deslizamiento
EL 2002 Depdsito de
deslizamiento
1995
Estadaun
EL 2005 costado del Ladera

deposito




Anexo 2.2. Arboles muestreados entre 3,455-3,409 msnm.

. AnlJIo Anillo Edad Afo de Tipo de |Intensidad del | Estacién de | Afio del . Unidad de
ID X Y Especie Cara mas en . . . . . . o Observaciones .
. Externo - disturbio | disturbio disturbio crecimiento evento relieve
interno afios
Pinus -
BrsecO1l 688129 | 2106989 . C 1966 2018 52 1977 4 1976 Terraza laharica
hartwegii
Pinus
BrsecO1l 688129 | 2106989 . C 1966 2018 52 1991 4 1990
hartwegii
Pinus
BrsecO1 | 688129 | 2106989 . C 1966 2018 52 2012 5 LL 2012
hartwegii
Pinus
BrsecO1l | 688129 | 2106989 . C 1966 2018 52 2014 2 2012
hartwegii
Brseco2 | 688121 | 2106087 | | FINUS c 1981 2018 | 37 | 1985 5 1985 Terraza laharica
hartwegii
Pinus
Brsec02 | 688121 | 2106987 . C 1981 2018 37 2001 3 2000
hartwegii
Pinus
Brsec02 688121 | 2106987 . C 1981 2018 37 2012 5 LL 2012
hartwegii
Pinus
Brsec02 | 688121 | 2106987 . C 1981 2018 37 2013 2 2012
hartwegii
Brsec03 | 688110 | 2106986 |  Inus c 1973 2018 45 | 1974 4 1974 Terraza lahrica
hartwegii
Pinus
BrsecO3 | 688110 | 2106986 N C 1973 2018 45 1992 3 1991
hartwegii
Pinus
Brsec03 | 688110 | 2106986 . C 1973 2018 45 1997 4 1996
hartwegii
Brsec03 | 688110 | 2106986 |  NUS c 1973 2018 45 | 2012 5 LL 2012
hartwegii
Pinus
BrsecO3 | 688110 | 2106986 N C 1973 2018 45 2014 RC 2 2012
hartwegii
Brsec04 | 688102 | 2106980 haF:'t'\:V“eSg” c 1975 2018 43 | 1980 cs 3 1979 Terraza lahrica
Brsecoa | 688102 | 2106980 [ . PINUS c 1975 2018 43 1985 ©S 3 1984
hartwegii
Brseco4 | 688102 | 2106980 |  TInus c 1975 2018 43 | 1908 cs 3 1997
hartwegii
Pinus
BrsecO4 | 688102 | 2106980 N C 1975 2018 43 2012 - 5 LL 2012
hartwegii
Pinus
BrsecO4 | 688102 | 2106980 . Cc 1975 2018 43 2014 RC 2 2012
hartwegii
BrsecO5 | 688184 | 2107001 |  TInus c 2007 2018 11 | 2012 - 5 LL 2012 Terraza lahrica
hartwegii
Pinus
Brsec05 688184 | 2107001 C 2007 2018 11 2013 RC 2 2012

hartwegii




Brsec06 688219 | 2106994 Pinus . 1958 2018 60 1961 - 1960 Terraza laharica
hartwegii
Pinus
BrsecO6 | 688219 | 2106994 . 1958 2018 60 1984 Cs 1983
hartwegii
s -
Brsec06 688219 | 2106994 . 1958 2018 60 2012 LL 2012
hartwegii
Pinus
Brsec06 688219 | 2106994 . 1958 2018 60 2013 2012
hartwegii
Secol | 687871 | 2107407 hapr'trv‘vuesg“ 1979 2018 39 2012 - LL 2012 |Sefial de incendio | Terraza lahérica
Pinus
Sec01 687871 | 2107407 . 1979 2018 39 2014 2012
hartwegii
Abies -
Sec02 687874 | 2107409 religiosa 1998 2018 20 2002 ME 2001 Terraza lahéarica
Abies
Sec02 687874 | 2107409 . 1998 2018 20 2013 TRD ME 2012
religiosa
Abies
Sec02 687874 | 2107409 . 1998 2018 20 2014 LL 2014
religiosa
Abies
Sec02 687874 | 2107409 . 1998 2018 20 2015 LL 2014
religiosa
Abies
Sec02 687874 | 2107409 o 1998 2018 20 2016 EL 2015
religiosa
Seco4 | 687849 | 2107410 APies 1955 2018 63 | 1957 LL 1956 | EMAUeNeUNn | o oalaharica
religiosa roca
Abies
Sec04 687849 | 2107410 . 1955 2018 63 1982 ME 1981
religiosa
Abies
Sec04 687849 | 2107410 . 1955 2018 63 2003 ME 2002
religiosa
Abies
Sec04 687849 | 2107410 . 1955 2018 63 2006 EE 2006
religiosa
Abies
Sec04 687849 | 2107410 . 1955 2018 63 2008 TRD ME 2007
religiosa
Abies
Sec05 687838 | 2107434 religiosa 1983 2018 35 1985 TRD D-EE 1984 Ladera
Abies
Sec05 687838 | 2107434 . 1983 2018 35 1988 TRD EE 1987
religiosa
Abies
Sec05 687838 | 2107434 . 1983 2018 35 1991 D-EE 1991
religiosa
Abies
Sec05 687838 | 2107434 . 1983 2018 35 1992 TRD D-EE 1991
religiosa
Abies
Sec05 687838 | 2107434 . 1983 2018 35 1986 D-EE 1995
religiosa
Abies
Sec05 687838 | 2107434 . 1983 2018 35 1998 ME 1998
religiosa
Abies
Sec05 687838 | 2107434 1983 2018 35 2004 TRD ME 2003

religiosa




Abies

Seco5 | 687838 | 2107434 \o! B 1983 2018 35 2003 D-EE 2003
religiosa
Abies
Seco5 | 687838 | 2107434 ol B 1983 2018 35 2003 EE 2003
religiosa
Abies
Sec05 | 687638 | 2107434 | | [no7 B 1983 2018 35 2005 TRD EE 2004
Seco6 | 687900 | 2107415 | APles B 1963 2018 55 1964 TRD ME 1963 Deposito de
religiosa deslizamiento
Sec06 | 687900 | 2107415 re’?zzzza AByC| 1963 2018 55 1971 EE 1971 | Posible frost ring
Abies
Sec06 | 687900 | 2107415 ol A 1963 2018 55 1974 D-EE 1973
religiosa
Abies
Sec06 | 687900 | 2107415 ol B 1963 2018 55 1974 1973
religiosa
Abies
Sec06 | 687900 | 2107415 \o! A 1963 2018 55 1981 EE 1980
religiosa
Abies
Sec06 | 687900 | 2107415 ol c 1963 2018 55 1982 D-EE 1981
religiosa
Sec06 | 687900 | 2107415 réol}zliiza AByC| 1963 | 2018 | 55 | 1986 D-EE 1986 | Posible frost ring
Sec06 | 687900 | 2107415 @Zﬁia Byc | 1963 2018 55 1987 EE 1987 | Posible frost ring
Abies
Sec06 | 687900 | 2107415 \o! B 1963 2018 55 2001 D-EE 2001
religiosa
Abies
Sec06 | 687900 | 2107415 ! A 1963 2018 55 2012 LL 2012
religiosa
Abies
Sec06 | 687900 | 2107415 ol A 1963 2018 55 2013 2012
religiosa
Seco7 | 687903 | 2107422 |  APles B 1980 2018 38 1983 EE 1983 Deposito de
religiosa deslizamiento
Sec07 687903 | 2107422 réol}zlif)za B 1980 2018 38 1986 D-EE 1986 Posible frost ring
Sec07 | 687903 | 2107422 rQZ'iiza B 1980 2018 38 1987 D-EE 1987 | Posible frost ring
Abies
Sec07 | 687903 | 2107422 \o! B 1980 2018 38 1994 ME 1994
religiosa
Abies
Sec07 | 687903 | 2107422 \o! B 1980 2018 38 2011 EE 2010
religiosa
Abies
Sec07 | 687903 | 2107422 \o! B 1980 2018 38 2013 EE 2012
religiosa
Abies
Sec07 | 687903 | 2107422 ol B 1980 2018 38 2016 EL 2015
religiosa
Abies
Sec07 | 687903 | 2107422 \o! B 1980 2018 38 2016 EE 2015
religiosa
Seco8 | 687905 | 2107421 | APIEs c 1975 2018 43 1975 EE 1974 Deposito de
religiosa deslizamiento
Abies
Sec08 | 687905 | 2107421 \o! c 1975 2018 43 1976 EE 1976
religiosa
Abies
Sec08 | 687905 | 2107421 c 1975 2018 43 1979 TRD EE 1978

religiosa




Sec08

687905

2107421

Abies

1975

2018

43

1980

EE

1979

religiosa
Abies
Sec08 | 687905 | 2107421 ol 1975 2018 43 1982 1081
religiosa
Seco8 | 687905 | 2107421 re’?zzzza 1975 2018 43 1986 D-EE 1986 | Posible frost ring
Sec08 | 687905 | 2107421 ré’;;'iiza 1975 2018 43 1987 D-EE 1987 | Posible frost ring
Abies
Sec08 | 687905 | 2107421 ! 1975 2018 43 2014 EE 2013
religiosa
Abies
Sec08 | 687905 | 2107421 ol 1975 2018 43 2015 EE 2015
religiosa
Sec09 | 687907 | 2107410 |  PINUS 1968 2018 50 1983 1982 Deposito de
hartwegii deslizamiento
Sec10 | 687906 | 2107416 |  PNUS 1963 2018 55 1976 1975 Deposito de
hartwegii deslizamiento
Sec11 | 687907 | 2107414 | APlES 1994 2018 24 2010 EL 2009 Deposito de
religiosa deslizamiento
Sec11 | 687907 | 2107414 | APlES 1994 2018 24 2018 EE 2017
religiosa
sec12 | 687910 | 2107418 |  APles 1984 2018 34 1986 LL 1986 Deposito de
religiosa deslizamiento
Secl2 | 687910 | 2107418 réol}zliiza 1984 2018 34 | 1986 D-EE 1986 | Posible frost ring
Abies
Sec12 | 687910 | 2107418 ! 1984 2018 34 1987 D-EE 1987
religiosa
Abies
Sec12 | 687910 | 2107418 ! 1984 2018 34 1989 LE 1988
religiosa
Abies
Sec12 | 687910 | 2107418 ! 1984 2018 34 1988 D-EE 1988
religiosa
Abies
Sec12 | 687910 | 2107418 ! 1984 2018 34 1991 LL 1991
religiosa
Abies
Sec12 | 687910 | 2107418 ! 1984 2018 34 2002 D-EE 2001
religiosa
Abies
Sec12 | 687910 | 2107418 ! 1984 2018 34 2002 LL 2002
religiosa
Abies
Sec12 | 687910 | 2107418 ! 1984 2018 34 2006 LL 2006
religiosa
Abies
Sec12 | 687910 | 2107418 ! 1984 2018 34 2011 D-EE 2011
religiosa
Abies
Sec12 | 687910 | 2107418 ol 1984 2018 34 2014 EE 2013
religiosa
sec1a | 687908 | 2107406 |  APIES 1991 2018 27 1997 EE 1997 Deposito de
religiosa deslizamiento
Seci4 | 687908 | 2107406 | APIES 1991 2018 27 2000 EE 1999
religiosa
Abies
Secl4 | 687908 | 2107406 ! 1991 2018 27 2001 D-EE 2000
religiosa
Abies
Secl4 | 687908 | 2107406 1991 2018 27 2002 EE 2001

religiosa




Abies

Secl4 687908 | 2107406 . C 1991 2018 27 2016 TRD EE 2015
religiosa
Abies . . Dep6sito de
Secl6 687923 | 2107407 . D 1980 2018 38 1983 TC D-EE 1983 Posible frost ring . .
religiosa deslizamiento
Secl6 687923 | 2107407 re/?izlizza D 1980 2018 38 1986 - EE 1986 Posible frost ring
Abies
Secl6 687923 | 2107407 . D 1980 2018 38 1988 TRD EE 1987
religiosa
Secl6 687923 | 2107407 re/?izlizza D 1980 2018 38 1987 TC D-EE 1987 Posible frost ring
Abies . . Dep6sito de
Secl8 687922 | 2107428 . AyB 1989 2018 29 1990 TRD EE 1989 Posible frost ring . .
religiosa deslizamiento
Secl8 687922 | 2107428 A.bl.es B 1989 2018 29 1996 TC D-EE 1996
religiosa
Abies
Secl8 687922 | 2107428 . B 1989 2018 29 2010 EL 2010
religiosa
Abies
Secl8 687922 | 2107428 s A 1989 2018 29 2013 TRD EL 2012
religiosa
Abies
Secl8 687922 | 2107428 L B 1989 2018 29 2015 EL 2014
religiosa
Abies
Secl8 687922 | 2107428 s B 1989 2018 29 2015 ME 2015
religiosa
sec1o | 687922 | 2107426 [  APIeS A 1983 2018 | 35 | 1983 TRD D-EE 1982 Deposito de
religiosa deslizamiento
Sec19 687922 | 2107426 réal}zlizza AyC 1983 2018 35 1986 - D-EE 1986 Posible frost ring
Sec19 687922 | 2107426 rt-jizlif)za AyC 1983 2018 35 1987 TC D-EE 1987 Posible frost ring
Abies
Secl9 687922 | 2107426 religiosa C 1983 2018 35 1989 TRD D-EE 1988
Abies
Secl9 687922 | 2107426 . C 1983 2018 35 2002 TRD EE 2001
religiosa
Abies
Secl9 687922 | 2107426 religiosa C 1983 2018 35 2016 TRD D-EE 2015
Sec20 | 687955 | 2107430 | | PINUS c 1966 2018 | 52 | 1980 LL 1980 Deposito de
hartwegii deslizamiento
Sec21 | 687960 | 2107442 | MU [ pp 1996 2018 | 22 | 2006 2005 Deposito de
hartwegii deslizamiento
Sec21 | 687960 | 2107442 |  PINUS D-B 1996 2018 22 | 2012 LL 2012
hartwegii
Sec21 | 687960 | 2107442 |  PINUS D-B 1996 2018 22 | 2014 ME 2014
hartwegii
Pinus
Sec21 687960 | 2107442 " D-B 1996 2018 22 2017 LL 2017
hartwegii
sec22 | 687960 | 2107443 | APles AyD | 1994 2018 24 | 1995 ME 1994 Depdsito de
religiosa deslizamiento
sec22 | 687960 | 2107243 | APies D 1994 2018 | 24 | 2000 EE 2000
religiosa
Abies
Sec22 687960 | 2107443 D 1994 2018 24 2001 D-EE 2001

religiosa




Sec22 687960 | 2107443 A.bl.es D 1994 2018 24 2004 - ME 2004
religiosa
Abies
Sec22 687960 | 2107443 L D 1994 2018 24 2007 TRD ME 2006
religiosa
s -
Sec22 687960 | 2107443 .. A 1994 2018 24 2012 EE 2012
religiosa
Abies
Sec22 687960 | 2107443 L D 1994 2018 24 2014 RC 2013
religiosa
s -
Sec23 688164 | 2107447 . B 1963 2018 54 2012 LL 2012
hartwegii
Sec24 | 688138 | 2107456 rézz:iza c 1991 2018 27 | 2000 1999 Terraza laharica
Abies
Sec24 688138 | 2107456 o C 1991 2018 27 2004 D-EE 2003
religiosa
Abies
Sec24 688138 | 2107456 . C 1991 2018 27 2009 2008
religiosa
Abies
Sec24 688138 | 2107456 . C 1991 2018 27 2012 LL 2012
religiosa
Abies
Sec24 688138 | 2107456 . C 1991 2018 27 2013 2012
religiosa
Abies
Sec24 688138 | 2107456 . C 1991 2018 27 2016 LL 2016
religiosa
Sec28 | 688106 | 2107417 | APies A 1991 2018 27 | 2001 D-EE 2000 Depdsito de
religiosa deslizamiento
Sec2s | 688106 | 2107417 | APies c 1997 2018 21 | 2003 ME 2003
religiosa
Sec29 | 688102 | 2107416 | APies c 1998 2018 20 | 2001 EE 2001 Depasito de
religiosa deslizamiento
Sec30 | 688095 | 2107416 |  PNUS c 2011 2018 7 2018 2017 Deposito de
hartwegii deslizamiento
Sec3l | 688095 | 2107414  PNUS c 2011 2018 7 2018 2017 Depasito de
hartwegii deslizamiento
TELAO1 687833 | 2107412 re'?itg)liiza C 1994 2017 23 1996 D-EE 1995 Terraza laharica
Abies
TELAO1 687833 | 2107412 . ByC 1994 2017 23 2004 EE 2003
religiosa
Abies
TELAO1 687833 | 2107412 . B 1994 2017 23 2004 ME 2003
religiosa
Abies
TELAO1 687833 | 2107412 .. ByC 1994 2017 23 2006 EE 2005
religiosa
Abies
TELAO1 687833 | 2107412 .. B 1994 2017 23 2007 LL 2006
religiosa
Abies
TELAO1 687833 | 2107412 . C 1994 2017 23 2012 LL 2012
religiosa
Abies
TELAO1 687833 | 2107412 .. B 1994 2017 23 2013 EL 2012
religiosa
Abies
TELAO1 687833 | 2107412 .. B 1994 2017 23 2014 LL 2014
religiosa
Abies
TELAO1 687833 | 2107412 B 1994 2017 23 2015 LL 2015

religiosa




TELAO2 687836 | 2107413 re?izlizza A 1988 2017 29 1989 - LL 1988 Terraza lahéarica
Abies
TELAO2 687836 | 2107413 .. A 1988 2017 29 1995 TRD EE 1994
religiosa
Abies
TELAO2 687836 | 2107413 .. C 1988 2017 29 2001 TRD EL 2000
religiosa
Abies
TELAO2 687836 | 2107413 .. A 1988 2017 29 2005 LL 2004
religiosa
Abies
TELAO2 687836 | 2107413 . A 1988 2017 29 2006 LL 2005
religiosa
Abies
TELAO2 687836 | 2107413 religiosa AYC 1988 2017 29 2010 EE 2009
TELAOZ | 687841 | 2107414 | PINUS ByD | 1955 2017 62 2013 2012 Terraza laharica

hartwegii
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