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Theory is when you know everything but
nothing works.

Practice is when everything works but no one
knows why.

In this Thesis, theory and practice are

combined: nothing works and | don’t know why.
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Resumen y Abstract Vi

Resumen

El andlisis geofisico de sismos locales y gravimetria en el NW de Suramérica, permite
aportar elementos que ayudan a determinar la configuracion de la arquitectura cortical para
esta esquina del continente. Este trabajo utiliza una secuencia de pasos que van desde la
recol ecci - nde faseydismikas, rpgsanyio por la obtencion de diagramas de
Wadati, la localizacién de eventos sismicos con modelos simplificados y finalmente la
relocalizacion definitiva de terremotos utilizando HYPOINVERSE-2000; esta metodologia
de localizacién presenta bajas incertidumbres y evita convergencia de las soluciones a
minimos locales. La relocalizacion de la sismicidad permite identificar zonas sismogénicas
en el manto litosférico de la placa de Nazca producto de la flexién, una posible zona de
subduccion hacia el SE de la placa Caribe bajo Panama, caracteriza la sismicidad
asociada a la colisién del bloque Panama i Chocdé con Suramérica, corrobora la hipétesis
de un segmento de subduccién de bajo angulo al norte de 5,5°N (Caldas Tear) y otro
empinado al sur del mismo para la placa de Nazca. Los andlisis gravimétricos permiten
determinar a partir de relaciones empiricas la topografia del Moho bajo un sector de los
Andes del norte, con valores que se encuentran entre 17 y 52 km, indicando espesores
corticales variables que aumentan de occidente a oriente; mediante el modelamiento de
anomalias gravimétricas, es posible determinar distribuciones de las densidades en la
litosfera para dos perfiles regionales; los resultados muestran contrastes en las
densidades en la zona de fosa, la cuenca Atrato, las zonas de sutura de los sistemas de
fallas de Uramita i Dabeiba y Romeral y presencia de plutones intruyendo rocas
metamorficas de la Cordillera Central. Los resultados de este trabajo permiten determinar
las interacciones litosféricas producidas por la convergencia de placas y bloques

tecténicos en el occidente colombiano bajo los Andes del norte.

Palabras clave: Relocalizacion de eventos sismicos, Modelamiento gravimétrico,

Bloque Panamai Chocd, Caldas Tear, Subduccién de bajo &ngulo, Andes del norte.
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Abstract

The geophysical analysis of local seismicity and gravity in the NW of South America, allows
an approximation to approach to the configuration of crustal architecture for this corner of
the continent. In this work, a sequence of procedures to relocate the seismicity in the area
is carried out, which include manual seismic phase picking, construction of Wadati
diagrams, location of seismic events with simplified models, and final relocation of
earthquakes using HYPOINVERSE-2000; this localization methodology vyields low
uncertainties and avoids convergence to local minima solutions. Relocation of the
seismicity suggests the presence of seismogenic zones in the lithospheric mantle of the
Nazca plate as a result of its flexure, and a possible subduction zone towards the SE of the
Caribbean plate beneath Panamé. The seismicity associated to collision of the Panamé-
Choco block and South America could be re-assessed, and the obtained pattern is
consistent with the hypothesis of a flat slab subduction segment North of 5.5°N (Caldas
Tear) and a steep one south of that latitude for the Nazca plate. The gravimetric analyses
allows to determine, from empirical relationships, the Moho depth and topography in a
region below the northern Andes, with values that range between 17 and 52 km, showing
a variable crustal thickness, which increases from west to east; by modeling gravity
anomalies, it is possible to determine density distributions in the lithosphere along two
regional profiles; results show the main density contrasts around the trench area, the Atrato
basin, Uramita - Dabeiba and Romeral suture zones, and are consistent with the presence
of plutonic rocks that intrude metamorphic rocks of the Central Cordillera. The results of
this work allow to elucidate the lithospheric interactions generated by the convergence of

plates and tectonic blocks in western Colombia below the northern Andes.

Keywords: Earthquake relocation, Gravimetric modelling, Panama i Chocd block,

Caldas Tear, Flat slab subduction, Northern Andes
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1.lnt roducci - n

1.1 Planteamiento del problema

Los Andes colombianos, ubicados en el noroccidente de Suramérica hacen parte de los
denominados Andes del norte, y corresponden a una region de alta complejidad geoldgica
y tectdnica, donde se encuentra la convergencia de las placas tectdénicas de Suramérica,
Caribe y Nazca, asi como el blogue tecténico de Panama i Choc6 y el mismo bloque
Norandino (Pennington, 1981; Duque-Caro, 1990; Kellogg y Vega, 1995; van der Hilst y
Mann, 1994; Taboada et al., 2000; Trenkamp et al., 2002; Corredor, 2003; Cortés y
Angelier, 2005; Vargas y Mann, 2013; Syracuse et al., 2016); la convergencia multiple,
adquiere mayor complejidad por la subduccién desde el NNW de la placa Caribe y desde
el W de la placa de Nazca bajo el bloque Norandino y la placa Suramericana, a lo que se
suma la colision en direccion W-E del blogue Panama i Chocdé que actda como un
indentador rigido en el noroccidente colombiano, contribuyendo a la alta deformacién del
occidente del pais (Kellogg y Vega, 1995; Corredor, 2003; Trenkamp et al., 2002; Cortés y
Angelier, 2005; Vargas y Mann, 2013; Chiarabba et al., 2015; Syracuse et al., 2016;
Wagner et al., 2017). La interaccion multiple hace que el bloque Norandino se deforme y
escape hacia el NNE (Pennington, 1981; Kellogg y Vega, 1995; Trenkamp et al., 2002;
Corredor, 2003).

La configuracion tecténica del noroccidente de Colombia obedece a una sucesion de
distintos procesos de acrecion y colision de distintos fragmentos de corteza oceéanica
desde el Cretaceo (Kellogg y Vega, 1995; Taboada et al., 2000), y cobra gran relevancia
la colision del arco de Panama en el Mioceno (Duque-Caro, 1990; Vargas y Mann, 2013;
Montes et al., 2015; Wagner et al., 2017; Ledn et al., 2018), ya que diferentes procesos se
han detonado desde que el indentador fue adosado a la margen continental hace
aproximadamente 14 Ma (Montes et al., 2015; Leon et al., 2018). Los mas relevantes son

el cierre del Istmo de Panama, las ultimas fases del levantamiento andino, cambios en los
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regimenes estructurales y de subduccion, entre otros (Duque-Caro, 1990; Kellogg y Vega,
1995; Taboada et al., 2000; Montes et al., 2015; Wagner et al., 2017; Le6n et al., 2018).
Las expresiones de la deformacion por la convergencia se observan en multiples
mecanismos sismicos, intersismicos y tectonicos (Kellogg y Vega, 1995; Taboada et al.,
2000; Corredor, 2003; Vargas y Mann, 2013; Syracuse et al., 2016). La zona entre Panama
y Colombia, presenta sismicidad de poca profundidad (<70 km), y corresponde a una de
las areas de mayor actividad sismica en el NW de Suramérica (Kellogg y Vega, 1995),
atribuida principalmente a la deformacién sismica producida por la convergencia (Corredor,
2003; Syracuse et al., 2016).

El problema a abordar en este trabajo corresponde al uso de herramientas geofisicas
(sismologia y gravimetria) con el fin de aclarar las interacciones tecténicas en la zona de

colision del NW de Suramérica.

1.2 Antecedentes

Distintos autores han abordado el problema de la sismicidad asociada a margenes
convergentes en Colombia, y a partir de ella han realizado multiples interpretaciones tanto
para la configuracién de la litsfera como para el posible ensamble tecténico de la esquina
noroccidental de Suramérica. Dichos estudios no sélo se basan en el analisis sismoldgico,
sino que también incluyen otras herramientas geofisicas (gravimetria, magnetometria,
sismica de reflexién) que permiten generar acercamientos al establecimiento de un marco
tectonico posible. Algunas de los trabajos mas relevantes en el marco tecténico colombiano

se mencionan a continuacion:

Andlisis de sismicidad: trabajos desarrollados con el fin de determinar algunas
caracteristicas tectonicas, principalmente para distinguir diferentes segmentos de
subduccion e inferir las zonas de Wadati-Benioff o zonas criticas de sismicidad cortical;
algunos de ellos son los trabajos de Pennington (1981), Kellogg y Vega (1995), Gutscher
et al. (1999), Taboada et al. (2000), Ojeda y Havskov (2001), Corredor (2003), Cortés y
Angelier (2005), Zarifi et al. (2007), Vargas y Mann (2013), Sanchez-Rojas y Palma (2014),
Bernal-Olaya et al. (2015), Chiarabba et al. (2016), Martinez Jaramillo (2016), Syracuse et
al. (2016); Chang et al. (2017), Reina Gutiérrez (2017).
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Modelamiento de velocidades sismicas 1D: a partir de la relocalizacion de sismos vy el
establecimiento de modelos geoldgicos coherentes, plantean modelos unidimensionales
de la distribucién vertical de las velocidades de onda sismica para las diferentes zonas;
cabe resaltar los trabajos de Ojeda y Havskov (2001), Syracuse et al. (2016), Martinez
Jaramillo (2016), Reina Gutiérrez (2017) y Poveda et al. (2018).

Funciones receptoras: elaboracion de funciones receptoras puntuales, con el fin de
establecer las caracteristicas de la zona de fuente o de recepcién; se han desarrollado
trabajos de este tipo para determinar espesores corticales, litosféricos, anisotropias y otras
discontinuidades. En este aspecto son importantes los trabajos de Monsalve et al. (2013),
Poveda et al. (2015) y Blanco et al. (2017).

Tomografias sismicas: algunos autores han realizado imagenes tomograficas a partir de
sismos locales, regionales, o telesismos, con el fin de obtener imagenes litosféricas y
astenosféricas bajo el noroccidente de Suramérica; los mas destacados son los de Van
der Hilst y Mann (1994), Gutscher et al. (2000), Taboada et al. (2000), Vargas et al. (2004),
Vargas et al. (2007), Bernal-Olaya et al. (2015), Chiarabba et al. (2016), Syracuse et al.
(2016), Reina Gutiérrez (2017); Poveda et al. (2018).

Solucion de mecanismos focales: diferentes autores han realizado trabajos dedicados
a resolver los regimenes de esfuerzos a partir de mecanismos focales, entre ellos tenemos
los trabajos de Pennington (1981), Corredor (2003), Cortés y Angelier (2005), Vargas y
Mann (2013) y Posada et al. (2017).

Anomalias gravimétricas: descripcion y caracterizacion de anomalias de Bouguer para
diferentes dominios geoldgicos en la zona son desarrolladas en trabajos por Case et al.
(1971), Cer6n et al. (2007), Bedoya et al. (2009), Mojica-Corzo y Vargas-Gémez (2012).
Otros han realizado calculos del espesor cortical a partir de relaciones empiricas como
Hurtadoy Leuro (2000), Ceron et al. (2007), Hernandez-Pardo et al. (2007), Sanchez-Rojas
y Palma (2014), Bernal-Olaya et al. (2015).

Modelamiento gravimétrico y de densidades: modelamiento directo en 2D de
densidades de la litésfera del occidente colombiano, a partir del conocimiento de la

geologia superficial y las anomalias gravimétricas en distintas areas de Colombia, han sido
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reportados por Case et al. (1971), Kellogg y Vega (1995), Cerdn et al. (2007), Vargas y
Mann (2013), Sdnchez-Rojas y Palma (2014), Bernal-Olaya et al. (2015), Hincapié-Gémez
et al. (2017), Ramirez-Hoyos et al. (2017).

Otras técnicas geofisicas: con el fin de restringir algunas caracteristicas de la corteza o
el manto en el NW de Suramérica, algunos autores han realizado estudios geofisicos de
sismica de reflexién, andlisis de atenuacién, tiempos residuales de viaje de onda sismica,
anisotropias sismicas, magnetometria, entre otros. Por su importancia, vale la pena
mencionar a Cerdn et al. (2007), Vargas y Mann (2013), Yarce et al. (2014), Bernal-Olaya
et al. (2015), Idarraga-Garcia et al. (2016).

Construccién de vectores de movimiento: corresponde a una herramienta muy atil en
el andlisis de la deformacion superficial y la reconstruccion de escenarios tectonicos,
especialmente en el marco de convergencia del occidente colombiano y donde se
involucran ademas varios bloques tecténicos y presencia de fallamiento regional, se
destacan Kellogg y Vega (1995), Trenkamp et al. (2002) y Mora-Paez et al. (2016).

Muchas de las publicaciones mencionadas anteriormente, ofrecen herramientas que sirven
como proxies para el desarrollo siguiente de este trabajo, y las técnicas mencionadas seran

desarrolladas, o de alguna manera tenidas en cuenta en la progresion aqui descrita.

1.3 Justificacion

Para la comunidad geoldgica se hace necesario el entendimiento de la dindmica tectonica
en la esquina noroccidental de Suramérica, donde la colision del bloque Panama - Chocé
y la subduccion de las placas de Nazca y Caribe bajo el bloque Norandino y la placa
Suramericana constituyen agentes principales en la generacion de mdltiples procesos
geodinamicos a escala litosférica y que condicionan la formacion de distintos tipos de
unidades de rocas, controlan los procesos de fracturamiento y deformacion de materiales
preexistentes, la actividad volcanica y magmatica, incluso el levantamiento y la
construccion de la orogenia andina como producto de los esfuerzos compresivos en esta
margen convergente. Gran parte de la actividad sismica en el occidente colombiano es

atribuible al desarrollo y evolucién de estos sistemas convergentes.
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Los estudios correspondientes a determinar la naturaleza y los efectos de la convergencia
en el marco del occidente colombiano se han direccionado principalmente a determinar los
estilos de subduccién de las placas oceénicas de Nazca y Caribe y a desentrafiar la
geometriadesus| osas de s sldbsbyen diche aontektd, uno de los problemas
sismoldgicos que ha llamado la atencion de distintos autores es la sismicidad del nido de
Bucaramanga bajo la Cordillera Oriental de Colombia; para el caso de la colisién del blogue
Panama - Choc6 se han adelantado muchos trabajos cartograficos, de geologia
estructural, estratigrafia, geoquimica y geocronologia, termocronologia, geodésicos y
geofisicos en general; si bien estos estudios han permitido determinar la naturaleza y
singularidades tectdnicas de esta region, aun falta por esclarecer muchos mecanismos que

respondan a las inquietudes geodinamicas del area.

Se busca determinar la influencia que cumplen tanto la subduccion de las placas de Nazca
y Caribe, junto con la colisiéon del indentador rigido de Panam@, en la arquitectura o
estructura cortical bajo las cordilleras Occidental y Central de Colombia (entre 5°N y 10°N
de latitud y 74°W y 79°W de longitud); a la vez, se busca determinar si la sismicidad
atribuida a algunas estructuras producidas por la compresién del bloque Panama - Chocé,
al ser relocalizados en latitud, longitud y profundidad, puedan ser ubicados en sitios y
profundidades asociados a estructuras especificas a escala cortical presentes bajo los

Andes del norte.

Teniendo estas claridades, podra ser posible llegar a una aproximacion de la arquitectura
cortical en el segmento norte de las cordilleras Occidental y Central, con modelos de escala
litosférica de la distribucion de densidades, a partir de los analisis sismolégicos vy
gravimétricos, respectivamente. Por Gltimo y no menos importante, es importante resaltar
la importancia de conocer la arquitectura cortical y el marco geodinamico actual en el
occidente colombiano, ya que permite un adecuado diagndstico del potencial de recursos

minerales.

1.4 Objetivos

1.4.1 Objetivo general

Aportar elementos para determinar la configuracion de la arquitectura cortical en la parte

norte de las cordilleras Occidental y Central de Colombia con la utilizaciéon de herramientas
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geofisicas basadas en el andlisis y procesamiento de informacion de sismos locales y

regionales e informacion gravimétrica.

1.4.2 Objetivos especificos

A Relocalizar la sismicidad del &rea comprendida entre las latitudes 5°N y 10°N, y las
longitudes 79°W y 74°W con magnitudes locales mayores a 3,5, del catalogo de la
RSNC entre 2009 y 2017.

A Elaborar modelos de velocidades sismicas de la zona de influencia de la colision
del bloque Panama - Chocd, a partir de la inversion y relocalizacion de sismos
locales y regionales.

A Modelar a partir de la metodologia del problema directo la configuracion actual de
la corteza y manto superior en la zona mediante cortes 2D y mapas de topografia
del Moho, a partir de la informacion de anomalias de Bouguer disponible, donde se
combine el conocimiento geol6gico del area, el marco geodinamico y la informacion

geofisica.

1.5 Alcances

Para fines practicos, este trabajo se enmarca en la seccion mas norte de las cordilleras
Occidental y Central de Colombia y los limites con Panama, entre los 5°N y 10°N de latitud
y 74°W y 79°W de longitud. Este trabajo se enfoca en examinar, a partir de herramientas
de la sismologia y gravimetria, las evidencias generadas en la corteza y manto litosférico
por la convergencia en el NW de Colombia, considerando los escenarios de colisién y
subduccion de placas y bloques en la zona. La zona de trabajo presenta las evidencias
principales de la colisién del bloque Panama - Chocé (arco de Panamd) con Suramérica y
el bloque Norandino, y las relaciones existentes entre las anteriores y las placas oceanicas

de Nazcay Caribe.

El trabajo se aborda inicialmente con la recopilacion, andlisis y seleccion de eventos
sismicos locales y regionales registrados por la Red Sismoldgica Nacional de Colombia
(RSNC) y su posterior realizacion mediante la solucion del problema inverso, partiendo de
la utilizacion de modelos de velocidad sismica unidimensionales (1D) obtenidos por otros
autores. La relocalizacion de eventos sismicos tiene como fin determinar las fuentes

sismogénicas y dar un primer paso a establecer la arquitectura cortical de la zona; como
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insumo adicional, se analizan mecanismos focales, a partir de la base de datos del Global
Centroid Moment Tensor (GCMT) y otros autores, con el fin de aportar mas elementos al

analisis sismotecténico del occidente colombiano.

En cuanto al andlisis gravimétrico, el andlisis de las anomalias gravimétricas, compiladas
en el mapa de anomalias de Bouguer de Colombia (ANH, 2010), permite el modelamiento
de profundidades corticales y el analisis de densidades para distintos perfiles 2D. Los
modelos corticales generados con el analisis de densidades, permiten validar la veracidad
de los modelos sismolégicos sugeridos y plantear escenarios factibles de la configuracién
de la corteza y los productos esperados asociados a la colision del arco de Panamay la
subduccion de las placas de Nazca y Caribe en el marco geodinamico del occidente

colombiano, que involucra la placa de Suramérica y el bloque Norandino.

Este trabajo se presenta como una oportunidad Unica de integrar diferentes técnicas
geofisicas, recopilacion de herramientas y resultados tecténicos que diferentes autores
han propuesto junto con el conocimiento de la geologia regional, para dilucidar la multiple
interaccion tectonica en esta esquina del continente donde interactian de diferente forma
las placas de Nazca, Caribe, Suramérica y los bloques Panama - Chocé y Norandino, y
gue permita dar claridad a algunas de las preguntas concernientes al escenario

geodinamico y tectdnico de la esquina noroccidental de Suramérica.
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21 Generalidades

El trabajo se enmarca en la esquina noroccidental de Suramérica, sitio de convergencia de
las placas de Nazca, Caribe y Suramérica y el bloque Panama - Chocé (Pennington, 1981;
van der Hilst y Mann, 1994; Taboada et al., 2000; Trenkamp et al., 2002; Cortés y Angelier,
2005; Syracuse et al., 2016) (Figura 2-1). A partir de la sismicidad de profundidad
intermedia reportada en Colombia se ha establecido que bajo la placa Suramericana, de
naturaleza continental, subducen las litdsferas oceanicas de Nazca y Caribe, hacia el este
y sureste, respectivamente, con distintas tasas de convergencia y cambiando su naturaleza
a lo largo del rumbo (Pennington, 1981; van der Hilst y Mann, 1994; Kellogg y Vega, 1995;
Trenkamp et al., 2002).

El segmento Bucaramanga corresponde a la subduccién al norte de 5,5°N de la placa
Caribe en sentido ESE, que inicia con bajos angulos y luego se empina y alcanza
profundidades de 140 km (Pennington, 1981; Ojeda y Havskov, 2001; Vargas y Mann,
2013; Bernal-Olaya et al., 2015). Van der Hilst y Mann (1994) definen al mismo como
segmento Maracaibo. La subducciéon a muy bajo angulo ha sido soportada por varios
autores donde a partir del modelamiento gravimétrico, elaboracién de imagenes
tomograficas y otros estudios geofisicos no se observa una cufia del manto (Pennington,
1981; Ojeda y Havskov, 2001; Cerdn et al., 2007; Yarce et al., 2014; Bernal-Olaya et al.,
2015; Chiarabba et al., 2016; Syracuse et al., 2016; Wagner et al., 2017).

La subduccién de la placa de Nazca ha sido definida como segmento Cauca y en lineas
generales, su tendencia es N115°E, con una inclinacion de 40° y espesor del slab de 20
km (Pennington, 1981; Ojeda y Havskov, 2001). Su angulo de subduccién empinado define
una clara zona de Wadati-Benioff de la placa de Nazca y su correspondiente arco volcanico

localizado a ~250 km de la fosa (Pennington, 1981; Gutscher et al. 2000; Vargas y Mann,
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2013; Yarce et al., 2014; Bernal-Olaya et al., 2015; Chiarabba et al., 2016; Syracuse et al.,

2016; Wagner et al., 2017; Chang et al., 2017).

80°W 78°W 76°W 74°W 72°W
14°N 14°N
12°N 5
10°N —
- 8°N
6°N % : CC ; : : " .0, (A 6°N
2°N ' e P

80°W 78°W 76°W 74°W 72°W

Figura 2-1: Marco tectonico de la esquina noroccidental de Suramérica, donde se muestra la
convergencia de placas y bloques tectdnicos relativos a la placa Suramericana (Trenkamp et al.,
2002). Las lineas rojas indican las principales fallas: 17 Falla Uramitai Dabeiba, 21 Falla Romeral,
31 Falla Espiritu Santo, 4 i Falla Oti i Pericos, 51 Falla Santa Marta i Bucaramanga, 6 i Falla
Guaicaramo. BPC: Blogue Panamai Chocé, WC: Cordillera Occidental, CC: Cordillera Central, EC:
Cordillera Oriental, SR: Sandra Ridge, CT: Caldas Tear (Vargas y Mann, 2013). El recuadro
punteado corresponde a la zona de estudio de este trabajo.

De forma general, a los 5,5°N la estructura denominada Sandra Ridge intersecta la fosa
(Figura 2-1), y en la misma latitud el eje de la trinchera cambia su orientacion NE en el sur
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a NW en el norte (Lonsdale, 2005). La zona ubicada al norte de 5,5°N, es fuente de
discrepancia entre varios autores, ya que plantean dos escenarios posibles: subduccién
de bajo &ngulo de la placa de Nazca o Caribe. Algunos, posicionan la seccién norte como
parte de la placa Caribe, y en algun sitio cercano a los 5,5°N se da el limite entre las zonas
de subduccion de Nazca y Caribe (Gutscher et al. 2000; Vargas y Mann, 2013; Yarce et
al., 2014; Idarraga-Garcia et al., 2016). Otros autores, atribuyen este segmento a la placa
de Nazca y no hacen ningun tipo de distincién entre segmentos de subduccién de diferente
angulo de esta placa (Pennington, 1981; van der Hilst y Mann, 1994). Un tercer punto de
vista, expone la posibilidad de una subduccion de la placa de Nazca bajo la paleoplaca
Caribe en esta zona (Taboada et al., 2000; Corredor, 2003; Cortés y Angelier, 2005).

Indistintamente de la placa subducente al norte del Sandra Ridge, la existencia de
regimenes de subduccién diferentes, implicaria la presencia de un limite que separa y
6 d e s g lag losasboceanicas que subducen en angulos diferentes: esta estructura,
descrita por Vargas y Mann (2013) es denominada como fCaldas Tearo (Figura 2-1): con
la existencia de subduccién de bajo angulo en su segmento mas norte y subduccién
empinada en el sur (Gutscher et al., 2000; Vargas y Mann, 2013; Yarce et al., 2014;
Chiarabba et al., 2016; Idarraga-Garcia et al., 2016; Syracuse et al., 2016; Wagner et al.,
2017; Chang et al., 2017). El Caldas Tear se alinea con el Sandra Ridge, en la prolongacién
del primero hacia el océano y que representaria un area de litdsfera débil que se extiende
entre 20 y 35 km de profundidad (Vargas y Mann, 2013; Chiarabba et al., 2016; Syracuse
et al., 2016; Poveda et al., 2018). Dos escenarios se han planteado para el origen Caldas
Tear: el primero implica el rompimiento de la losa de subduccién durante la colisién del
arco de Panama (Vargas y Mann, 2013) y el segundo sugiere la subduccién de un centro
de expansion boyante y posterior colapso gravitacional (Chiarabba et al., 2016; Wagner et
al., 2017).

El modelo que implica la subduccion de bajo angulo de la placa de Nazca al norte del
Caldas Tear, no es del todo claro en la ubicacion del limite Nazca i Caribe, ya que existen
discrepancias en su posicion (Chiarabba et al., 2016; Syracuse et al., 2016; Wagner et al.,
2017; Poveda et al., 2018). Por su parte, el modelo que toma como limite sur de la placa
Caribe al Caldas Tear, no clarifica hasta qué latitud se extiende en el norte la interaccion y
acoplamiento de la placa oceanica con el bloque Panama Choc6 (Vargas y Mann, 2013;

Idarraga-Garcia et al., 2016).
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Los Andes del norte son una region compleja y de deformacion cortical intensa que
escapan hacia el NNE a ~1 cm/afio y constituyen un blogue de corteza separado, el cual
es comprimido e infracabalgado ( uhderthrustedo dlesde el este por la placa Suramericana
y desde el oeste por la placa de Nazca (Pennington, 1981; van der Hilst y Mann, 1994;
Kellogg y Vega, 1995; Gutscher et al., 1999; Trenkamp et al., 2002; Corredor, 2003; Cortés
y Angelier, 2005) (Figura 2-1).

2.2 Geologiaregional

La historia de acrecién de corteza oceanica en el NW de Suramérica se da por la
aproximacion de la placa Farallon que se aproximaba desde el SW, propiciando una
subduccion oblicua a lo largo de la paleomargen y grandes movimientos laterales a lo largo
de la falla de Romeral, que se remonta al Cretaceo tardio - Cenozoico (Kellogg y Vega,
1995; Taboada et al., 2000; Ledn et al., 2018). El sistema de fallas de Romeral (Figura 2-2)
corresponde a la paleosutura que separa los dominios continental y oceanico: el primero,
asociado con la placa de Suramérica, con predominio de un basamento metamoérfico de
edad Pérmica - Triasica intruido por plutones Cretaceos de afinidad continental (Ordéfiez-
Carmona y Pimentel, 2001; Vinasco et al., 2006; Restrepo et al., 2011, Villagébmez et al.,
2011); el segundo, al oeste, cuenta con unidades de rocas volcano-sedimentarias que
presentan afinidad con el volcanismo de meseta oceanica del Caribe intruidas por un arco
oceanico (Villagébmez et al., 2011; Hincapié-Gémez et al.,, 2017) (Figura 2-2). La
convergencia en el occidente fue reorientada por el rompimiento de la placa Farallén en

las placas de Nazca y Cocos a ~25 Ma (Taboada et al., 2000; Lonsdale, 2005).

La aproximaciéon de la placa Caribe hacia el este, respecto a Suramérica, durante el
Mioceno, fue parcialmente absorbida por subduccion de esta litdsfera oceanica bajo el NW
de Suramérica y la generacion de cinturones deformados en el norte de Colombia, como
el Arco de San Jacinto y el cinturén deformado y de cabalgamientos del Sint (Taboada et
al., 2000; Ceron et al., 2007; Mora et al., 2017) (Figura 2-2); la primera de estas estructuras,
corresponde a secuencias de rocas sedimentarias con estructuras ligadas a la
convergencia entre la placa Caribe y el NW de Suramérica y la segunda corresponde a

estructuras compatibles con un prisma de acrecion (Taboada et al., 2000).
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Figura 2-2: Mapa que agrupa las unidades geoldgicas en sus principales dominios y afinidades
tectonicas. Las siglas en blanco muestran las principales estructuras descritas en el mapa. SFUD:
Sistema de Fallas de Uramita i Dabeiba, SFR: Sistema de Fallas de Romeral, SFOP: Sistema de
Fallas Otu i Pericos; ASJ: Arco de San Jacinto, CS: Cinturon del Sind, CA: Cuenca Atrato, SB:
Serrania de Baudé. Modificado de Gémez et al (2015).

La colision del arco de Panama con Suramérica se produjo en el Mioceno, entre 13 a 15
Ma y es coetanea con la mayor fase tectonica Andina de la Cordillera Oriental (Kellogg y
Vega, 1995; Duque-Caro, 1990; Taboada et al., 2000; Vargas y Mann, 2013; Montes et al.,
2015; Ledn et al., 2018). La sutura entre la paleomargen del NW de Suramérica y el bloque
Panama - Chocd, se define en la zona de fallas de Uramita - Dabeiba y las estructuras mas
sobresalientes al oeste de dicha falla son la cuenca Atrato y la serrania costera de Baudé
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(Duque-Caro, 1990; Kellogg y Vega, 1995; Montes et al., 2015; Wagner et al., 2017; Le6n
et al., 2018) (Figura 2-2). Posterior a este evento se da el establecimiento de la subduccién
de baj o fletslgpa) odéinl a placa de Nazca al oeste hace
se empina a partir de ~4 Ma formando el arco volcanico al sur de 5,5°N, a partir del colapso

gravitacional de la seccién sur de la losa subducente (Wagner et al., 2017).

El espesor cortical promedio para el territorio colombiano es de ~32 km (Ojeda y Havskov,
2001); sin embargo este valor es poco representativo en un sistema tecténico con
variaciones en el origen, composicion, marco de convergencia y variaciones topograficas
marcadas en el territorio (Poveda et al., 2015). Particularmente para la zona de influencia
de la placa Caribe la corteza tiende a ser mas delgada, con espesores entre 20y 25 km, y
para la parte continental la profundidad del Moho adquiere mayores valores, siendo
superiores a los 50 km bajo las cordilleras Central y Occidental (Kellogg y Vega, 1995;
Ceron et al., 2007; Sanchez-Rojas y Palma, 2013; Yarce et al., 2014; Bernal-Olaya et al.,
2015; Poveda et al., 2015; Poveda et al., 2018).

2.3 Observaciones geofisicas

Las variaciones en los valores de la anomalia de Bouguer en el NW de Suramérica se ven
influenciados por cambios en la topografia del Moho, heterogeneidad litolégica y
distribucion de densidades, y las diferencias en la topografia en esta esquina del continente
(ANH, 2010; Mojica-Corzo y Vargas-Gomez, 2012).

Las anomalias gravimétricas positivas del occidente colombiano, han sido causadas por
rocas de origen ocedanico, soportado en el modelamiento directo de densidades entre 2,8
y 3,0 g/cm3, donde los basamentos se encuentran expuestos o recubiertos por capas
delgadas de sedimentos (Case et al., 1971; Cer6n et al., 2007). Las anomalias
gravimétricas presentes en el occidente colombiano son producto de la alta densidad
cortical de una cadena montafiosa isostaticamente sin compensar (Kellogg y Vega, 1995;
Mojica-Corzo y Vargas-Gomez, 2012), a diferencia de lo que ocurre en las cordilleras
Central y Oriental, las cuales presentan estructuras montafiosas con raices corticales,
ideas soportadas por las anomalia de alta velocidad de onda S (Poveda et al., 2015;
Poveda et al., 2018).



Marco tecténico 15

La anomalia gravimétrica es muy positiva en la costa del Pacifico y decrece hacia el
oriente, con valores negativos sobre las cuencas de Atrato y San Juan debido a la
presencia de columnas sedimentarias de entre 5000 y 10000 metros de espesor (Case et
al., 1971); al oriente de las cuencas, la anomalia aumenta y alcanza valores positivos en
la margen oeste de la Cordillera Occidental como producto del efecto de la gran cantidad
de rocas de caracter oceanico de alta densidad y poca corteza granitica presente en el
denominado Alto Gravimétrico del Occidente Colombiano (AVest Colombian Gravity Highd
(Case et al.,, 1971; Hincapié-Gémez et al., 2017; Ramirez-Hoyos et al., 2017). Las
anomalias en los bordes de este alto gravimétrico son de altos gradientes, lo que permite
inferir que el blogue de alta densidad se encuentra limitado por fallas de otros bloques de

menor densidad (Case et al., 1971).

El limite de Suramérica con los distintos bloques oceanicos acrecionados se da en
cercanias del valle del rio Cauca, donde los valores en la anomalia gravimétrica se vuelven
negativos como consecuencia de una corteza continental metamorfica intruida por
plutones graniticos y donde toma valores cada vez méas negativos a medida que se adentra
hacia el oriente y refleja la presencia de rocas continentales en su origen (Case etal., 1971;
Hincapié-Gémez et al., 2017; Ramirez-Hoyos et al., 2017); en la zona del Caribe, las
mayores anomalias gravimétricas se asocian con el inicio de subduccion la placa Caribe
(Bernal-Olaya et al., 2015), mientras que las anomalias menores se asocian a
cabalgamientos frontales y al cinturon deformado del sur del Caribe, compuesto por rocas

sedimentarias deformadas (Ceron et al., 2007; Bernal-Olaya et al., 2015; Mora et al., 2017).

Como producto de la convergencia en el NW de Suramérica, se reconocen amplias zonas
de deformacién, que implican actividad sismica y deformacién tectdnica asociada a la
interaccion de placas y bloques tecténicos (Trenkamp et al., 2002; Cortés y Angelier, 2005).
De manera general, la sismicidad en Colombia, dependiendo de su profundidad
corresponde a distintas fuentes sismogénicas (Figura 2-3): la superficial (0 7 30 km)
asociada a limites de bloques y fallas, y la sismicidad intermedia (80 i 200 km) relacionada

a procesos de subduccion (Ojeda y Havskov, 2001; Corredor, 2003; Syracuse et al., 2016).

El limite entre Panama y Colombia, corresponde a una de las zonas de mayor sismicidad
en el NW de Suramérica (Figura 2-3), donde el bloque Panama - Chocé, que colisiona con

los Andes del norte, se comporta como una microplaca rigida a lo que se suma el limite
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con la placa Caribe a lo largo de la zona de deformacion del sur del Caribe (Kellogg y Vega,
1995; Trenkamp et al., 2002; Corredor, 2003; Cortés y Angelier, 2005; Ceron et al., 2007;
Syracuse et al.,, 2016). Sin embargo, en la zona sur del bloque Panama i Chocd, la
sismicidad es dispersa y escasa, con la presencia de una brecha sismica (Martinez
Jaramillo, 2016), las cuales son comunmente observada en regiones donde altos
estructurales oceanicos colisionan con la fosa (Gutscher et al. 1999); la corteza subducida
en algunos tramos del segmento es joven y caliente, lo que hace que pierda la capacidad
de producir terremotos y subduzca de forma casi horizontal (Pennington, 1981; Martinez
Jaramillo, 2016; Wagner et al., 2017). La anomalia batimétrica en la zona de trinchera

corresponde al Sandra Ridge, activo hasta hace ~8,5 Ma (Lonsdale, 2005).

La colision del arco de islas de Panama con la margen continental, muestra compresion
en direccion E-W con fallas de rumbo e inversas, donde existe transferencia del
movimiento y el bloque Panama se puede aproximar a un indentador rigido (Kellogg y
Vega, 1995; Trenkamp et al., 2002; Cortés y Angelier, 2005). En el limite entre ambos,
asociado a la falla Uramita, cuyo comportamiento es principalmente de rumbo con un
caracter lateral izquierdo y tendencias en la direccion NNW-SSE, existe una agrupacion de
la sismicidad superficial a lo largo del flanco oeste de la Cordillera Occidental (Cortés y
Angelier, 2005; Leén et al., 2018).

En general, la deformacién del bloque Norandino se caracteriza por construccion de relieve
como producto de levantamiento asismico, asociado a fallas inversas y de rumbo y
acortamiento cortical dentro de la fase tectonica andina del Mioceno tardio (Duque-Caro,
1990; Taboada et al., 2000; Corredor, 2003; Cortés y Angelier, 2005; Vargas y Mann,
2013). La transferencia del movimiento y la deformacién en la zona andina se da como
resultado de colision ESE del bloque Panama con los Andes del norte, con una pequefia

componente en direccion NE de movimiento de rumbo (Corredor, 2003).

Aproximadamente a 5,5°N, en el denominado Caldas Tear (Vargas y Mann, 2013), existe
una zona donde la sismicidad de profundidad intermedia es desplaza ~240 km en sentido
lateral derecho desde la zona costera y que se alinea por debajo de las cordilleras Central
y Oriental (Taboada et al.,, 2000; Vargas y Mann, 2013; Bernal-Olaya et al., 2015;
Chiarabba et al., 2016; Syracuse et al., 2016) (Figura 2-3).
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Figura 2-3: Sismicidad instrumental de Colombia para el periodo entre el 01-01-2017 y el 31-12-
2017; 16716 eventos registrados por la RSNC, donde se muestra que la mayor actividad sismica

se asocia a procesos de subduccion y fallamiento en niveles superiores de la corteza.



3Met odol o0g? a

El &rea de trabajo se encuentra restringida por el cuadrangulo comprendido entre 5y 10°N
de latitud y 74 y 79°W de longitud (Figura 2-1). Corresponde a la terminacién norte de las
cordilleras Central y Occidental de Colombia, al occidente la parte mas norte de la costa
del Pacifico, la zona comprendida entre los limites entre Panama y Colombia, y parte de

la llanura en la zona del Caribe colombiano.

Las herramientas geofisicas utilizadas para el desarrollo del trabajo, permiten obtener una
percepcion de la arquitectura cortical en este sector del NW de Suramérica: con la
sismologia se realiza la recoleccién de tiempos de llegada de las ondas P y S a diferentes
estaciones de la Red Sismoldgica Nacional de Colombia y posteriormente se relocalizan y
caracterizan los eventos sismicos correspondientes, se realiza una recopilacion de
mecanismos focales del Global Centroid Moment Tensor (GCMT), Red Sismoldgica
Nacional de Colombia (RSNC) y Posada et al. (2017) para determinar el estado de
esfuerzos de la zona en cuestion; en cuanto a la gravimetria, se realiza una digitalizacién
del mapa de anomalias gravimétricas de Bouguer de Colombia (ANH, 2010), con el fin de
hacer una descripcién general de las anomalias, realizar modelamiento del espesor cortical

y de la geometria 2D en algunos perfiles dentro del area.

3.1 Sismologia

Los eventos sismicos utilizados en el trabajo son tomados de la Red Sismolégica Nacional
de Colombia (RSNC). La RSNC cuenta con mas de 50 estaciones sismolégicas
distribuidas en el territorio nacional y realiza la observacion, monitoreo y evaluacién de la
actividad sismica en Colombia (RSNC, 2018). Para el area especifica de trabajo se

encuentran distribuidas 22 estaciones de la RSNC (Tabla 3-1 y Figura 3-1).
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Tabla 3-1: Estaciones de la RSNC en el area de trabajo.

IDEN. | CODIGO | LATITUD | LONGITUD | ALTITUD (m) LOCALIZACION
APAC 0 7.9 -76.58 195 Apartad6
ARGC 1 9.858 -74.246 117.9 Ariguani
BRR 2 7.107 -73.712 104 Barrancabermeja
CAP2 3 8.646 -77.359 221 Capurgana i Acandi
CBOC 4 5.865 -76.012 1401 Ciudad Bolivar
DBB 5 7.017 -76.21 780 Dabeiba
GuY2C 6 5.226 -75.383 3545 Villamaria
HEL 7 6.191 -75.529 2857 Santa Helena - Medellin
LCBC 8 8.857 -76.368 90 Los Cordobas
NOR 9 5.564 -74.869 534.5 Norcasia
PAL 10 4.906 -76.283 716 San José del Palmar
PIzC 11 4.965 -77.36 84 Pizarro i Bajo Baudo
PTA 12 7.142 -77.809 78 Punta Ardita Juradé
PTB 13 6.54 -74.456 279 Puerto Berrio
SJC 14 9.897 -75.18 609 San Jacinto
SML1C 15 8.863 -73.992 36 San Martin de Loba
SOL 16 6.224 -77.405 60 Bahia Solano
SPBC 17 5.652 -74.072 783 San Pablo Borbur
TABC 18 5.011 -74.204 3500 Cerro El Tablazo - Madrid
URE 19 7.752 -75.533 225 San Jose de Uré
ZAR 20 7.492 -74.858 200 Zaragoza
MON 21 8.77 -77.66 500 Monteria

El objetivo del trabajo requiere la utilizacion de sismos locales y regionales. Los primeros
son aquellos cuyas distancias entre fuente y receptor son menores a 100 km, los otros
corresponden a distancias entre 100 y 1400 km (Lay y Wallace, 1995). Los eventos
sismicos se seleccionan de la RSNC (disponible en
http://200.119.88.135/RSNC/index.php/consultas/consulexp [08-02-2017]) teniendo en

cuenta pardmetros de fechas, localizacion y magnitud local para los sismos. Los criterios

la base de datos de

de busqueda de los sismos se encuentran restringidos entre el 1 de enero de 2009 y el 21
de febrero de 2018; 5 y 10°N de latitud, 74 y 79°W de longitud cuya magnitud local sea
( M); co®loszriterios establecidos se obtuvieron 5969 registros de eventos
O Se,

mayor a 2

s2smicos, de | os cuales 4 tienen Ml

encuentra entre 3y 4y 5202 con Ml entre 2 y 3 (Figura 3-2).

70
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Para la adquisicion y posterior procesamiento de la informacién sismoldgica, se escribieron
una serie de programas en el lenguaje de programacién Python, denominados Cédigos de
Adquisicion, Interpretacion e Inversion de Datos (CAIIDA). Para tal fin, se utilizan las
librerias de computacién numérica Numpy (Walt et al., 2011) y SciPy (Jones et al., 2014),
Matplotlib para graficas 2D (Hunter, 2007), y ObsPy para el procesamiento de informacion

sismoldgica (Krischer et al., 2015).
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Figura 3-1: Distribucion de las estaciones de la RSNC en el &rea de trabajo.
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Figura 3-2: Eventos sismicos con los criterios de seleccién de la RSNC para el periodo 01-01-2009
a 21-02-2018. La linea punteada gruesa representa la proyeccion en superficie del denominado
Caldas Tear i CT (Vargas y Mann, 2013); la linea sélida negra muestra la ubcacién del Sandra
Ridge - SR.

3.1.1 Adquisicién de tiempos de viaje

El primer programa de CAIIDA (Figura 3-3), corresponde al registro de los tiempos de viaje
de onda P y S. Este realiza el procesamiento de cada sismo estacion por estacion, con el
fin de obtener de forma manual la hora de llegada de las fases sismicas. El programa utiliza
como archivos de entrada la lista de eventos, los pardmetros de las estaciones y el archivo

con la informacion del sismo descargado de la RSNC.
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INPUT e

Start ‘Lista eveptos Nombre del

Lista estaciones evento
Parametros de eventos ¢
A
, »| C6digo () |
No ) de estacion
ii=0,1,..., 24

\/

Lectura de parametros

\i
CALCULOS
Dist. epicentral
Rayos evento-estacion
Tiempos tedricos

¢ Deteccion
de trazas?

Ventana de la
traza

=Si.

¢Canales
Z,NyE?

Si. »| Seleccion de si
canales

Graficar
sismograma(s)

l

LECTURAS

Hora onda P »| Calculo Ts - Tp

Hora onda S
Calidad de dato

OUTPUT
Dist. epicentrales N
Horas de llegada de ond g
Calidad de datos
INPUT/OUTPUT
<TERMINAL) / FRLES / IW‘ PROCESO

Figura 3-3: Diagrama de flujo del programa de adquisicién de tiempos de viaje de CAIIDA. En la
parte inferior se especifica el tipo de procedimiento que realiza cada figura.

NO———

El primer paso, requiere seleccionar el evento y definir el nombre de la estacion a partir de

un codigo numérico del 0 al 21 (Figura 3-3). Con estos pardmetros ingresados, el programa
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inicia los calculos del procesamiento del sismo (Figura 3-3). El primer computo
corresponde al célculo de la distancia epicentral, en grados, a cada estacion, para el cual
se parte como base, de las coordenadas reportadas para el evento y la ubicacion de las
estaciones de la RSNC. El programa permite realizar el célculo de los rayos evento-
estacion de las fases P y S, con una funcién de ObsPy que traza los rayos de las fases a
partir del modelo de capas IASP91 (Kennett y Engdahl, 1991), considerando un modelo
cartesiano de tierra plana (Snoke y Lahr, 2001) (Figura 3-4). Estos célculos permiten la
consecucion de tiempos de viaje de onda P y S tedricos entre el evento y las estaciones,
y son representaciones suavizadas y empiricas de las curvas de tiempos de viaje para
eventos a una cierta profundidad (Kennett y Engdahl, 1991). CAIIDA permite el calculo de
todas las posibles fases de P y S (directas, reflejadas, refractadas), pero le da énfasis a la
gue menor tiempo tedrico registra (Figura 3-4). Asi, se selecciona el menor tiempo de viaje
deonda Py S, y se calcula la diferencia de tiempo entre la llegada de ambas ondas, S-P.
Los resultados teéricos sirven como base para la toma de tiempos de llegada de onda
cuando los sismogramas no son muy claros o tienen mucho ruido. Utilizar llegadas de onda
Py S, mejora considerablemente la calidad de la localizacion de los hipocentros (Buland,
1976).

\ 4
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Depth [km]

25{—F P

30 A

T
0.0 0.5 1.0 1.5 2.0 2.5
Distance [deg]

Figura 3-4: Modelo cartesiano de rayos fuente-receptor, segin el modelo 1ASP91 (Kennett y
Engdahl, 1991) para el evento 2013-08-13T15:43:130 d e ML. L& est&ciont receptora
corresponde a DBB.
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El siguiente paso del codigo (Figura 3-3), permite la identificacion y existencia de trazas en
la base de datos de la RSNC para la estacion en curso. Si la traza no existe,
inmediatamente el programa se detiene y se procede con la siguiente estacion. En caso
de que exista al menos una traza, se muestran junto con los canales existentes y el indice
de los mismos. La traza graficada podra ser aceptada o rechazada dependiendo de la
calidad del registro (Figura 3-5). Si se acepta (Figura 3-6), dentro del proceso, es posible
realizar acercamientos dentro de una ventana de tiempo en el sismograma con el fin de
refinar la informacidén que se muestra en el mismo, y para el caso donde existan canales
Z, N y E en los sismogramas, se pueden mostrar en una misma imagen a partir de un

mismo tiempo de origen (Figura 3-7).

o | [E57 s

%WWW M’W‘Wﬂ*" P—

;;;;;

Figura 3-5: Ejemplo de trazas mostradas por el programa una vez se leen los parametros. Las
imagenes de la parte superior son aceptadas para continuar la toma de datos; las trazas de la parte
inferior son rechazadas.

Una vez obtenida la grafica de la traza, sera posible identificar la hora (UTC) de llegada
para la onda P y la onda S, dandole un indice de calidad a los datos, donde 1 se asigna
para incertidumbres entre 0,0 y 0,2 s, 2 para incertidumbres entre 0,2 y 0,5 s, 3 para
incertidumbres entre 0,5y 0,8 s, 4 para incertidumbres mayores a 0,8 s, y 5 para tiempos
de llegada supuestos, a partir de tiempos teoéricos. El tiempo de llegada para la onda P y
la onda S se registra, y posteriormente se realiza el calculo de la diferencia entre la llegada
de laonda Sy P (Figura 3-7); con eso se tendria un S-P observado, y se da por finalizado

el programa de adquisicion de tiempos de llegada de onda de CAIIDA (Figura 3-3).
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Figura 3-6: Ejemplo de 4 trazas utilizadas para la toma de los tiempos de llegada de ondas Py S
del e \2e18-08el3TM5:43:13a Las estaciones de las que se muestra el registro en la parte
superior son DBB y CBOC,; en la parte inferior GUY2C y PAL.
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Figura 3-7: Ventana de acercamiento y seleccion de tiempos de llegada de laonda Py S a la
estacion PAL paraelevento 2 0-083L 3 T 1 5 : 4D® artib3 ldacia abajo se muestran los canales
Z, N,y E, y el recuadro verde muestra la hora de llegada de las ondas Sy P en formato UTC y la
diferencia en segundos de Si P.

3.1.2 Diagramas de Wadati y calculo del tiempo de origen

El segundo programa de CAIIDA, corresponde a la generaciéon de diagramas de Wadati

para cada evento sismico (Figura 3-8). En estos diagramas se genera una imagen
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expresada en un plano cartesiano, donde la abscisa representa la hora de llegada de la
onda P, y la ordenada representa la diferencia en segundos de llegada entre laonda Sy
P, S-P (Figura 3-9). Para la localizacién con mdltiples estaciones se pueden utilizar los
diagramas de Wadati para estimar el tiempo de origen del evento (Lay y Wallace, 1995).
El procedimiento involucra poner en cada coordenada el punto correspondiente a la
respectiva estacion y realizar una regresion de minimos cuadrados. El punto donde la
regresion intersecta la abscisa sera determinado como el tiempo de origen del evento
sismico, ya que en el hipocentro la diferencia de tiempos, S-P es igual a cero (Lay y
Wallace, 1995).

INPUT
Registros de tiempo Nombre del
Parametros de eventos evento
L /
SUIPUT Gréfica cartesiana de Lectura de
Imagen de llegada f<¢— < ;
iz Tpvs. Ts-Tp parametros
por estacion

OUTPUT Diagramas de Wadati CALCULO

Diagrama de Regresion lineal »| Tiempos de viaje
Wadati Célculo OT y Vp/Vs Tp-OTy Ts-OT
CALCULO

COMPARACION

VpVs (reg) y VpVs (prom) Velocidades promedio

Vp, Vs y Vp/Vs

OUTPUT
Horas de llegada de onda
Tiempo de origen
Tiempos de viaje

A

Velocidades promedio

INPUT/OUTPUT
(TERMINAL) / e / INPUT MaNUAL| |  PROCESO

Figura 3-8: Diagrama de flujo del programa de CAIIDA que permite la elaboracion de los diagramas
de Wadati, el calculo de la hora de origen y tiempos de viaje del evento sismico.

Los archivos de entrada del programa son los registros de tiempo de llegada de onda y la
lista de eventos con sus parametros. Se ingresa el nombre del evento sismico y a
continuacion, el programa realiza todos los calculos requeridos (Figura 3-8). El primer

procedimiento corresponde a la grafica de las estaciones de acuerdo al tiempo marcado
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por la llegada de la primera onda (P) en uno de los ejes; en el otro, se ubica la diferencia
de llegada entre las ondas S y P, S-P (Figura 3-9). Una vez este procedimiento se
establece, se procede a la regresién lineal que permite hallar la pendiente, intercepto, valor
de Ry Py el error estandar mediante la libreria stats de SciPy (Jones et al., 2014). El
intercepto de esta regresion con el eje x, permite determinar tiempo de origen del sismo;
con la pendiente se estima una relacion de Vp/Vs (regresién), donde su incertidumbre se

expresa en el error estandar obtenido en la regresion (Figura 3-10).

60

50 1 Y

40 -

Ts-Tp (s)
8
)

20 A

10 1

® Estaciones

15:43:30 15:43:40 15:43:50 15:44:00 15:44:10 15:44:20 15:44:30 15:44:40
Tp (UTC - Hora)

Figura 3-9: Gréfica de hora de llegada de la onda P contra la diferencia de llegada de onda Py S
(S-P) deleventon 2 0-083. 3 T15: 43: 130

Luego, se calculan los tiempos de viaje de onda Py S a partir de la hora de origen calculada
anteriormente. Para ello se halla la diferencia entre la hora de llegada del registro (onda P
0 S) y el tiempo de origen del evento; esta diferencia, expresada en segundos, se toma
como el tiempo de viaje neto de la onda entre fuente y receptor (Figura 3-11). Con la
distancia epicentral calculada en el primer programa de CAIIDA, se calcula la distancia que
existe entre la fuente y el sismdgrafo, siguiendo el principio de Fermat, teniendo en cuenta
un unico medio de propagacion de las ondas sismicas. A partir de los tiempos de viaje de
las ondas y la distancia fuente-receptor, es posible calcular la velocidad promedio de onda

Py Sy larelacién Vp/Vs entre el sismo y cada estacion. Con estos valores, se procede al
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calculo de la velocidad promedio de Vp, Vs y Vp/Vs para
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3.1.3 Localizacion de eventos sismicos

El problema de la localizacién de eventos sismicos consiste en determinar la localizacién
de las coordenadas, profundidad y el tiempo (hora) de origen del sismo, con base en las
mediciones de los tiempos de llegada de una onda sismica a los instrumentos de
recepcion, a partir del método de minimos cuadrados (Menke, 1984; Lay y Wallace, 1995).
El procedimiento de localizacion de sismos depende de forma directa del arreglo de
estaciones de la red y la cantidad y calidad de los datos, ya que estos pueden generar
problemas en la estabilidad numérica y en la convergencia de posibles soluciones (Buland,
1976; Menke, 1984). La cobertura acimutal de las estaciones de la red debe ser tenida en
cuenta, ya que cuando esta es pobre, la localizacion puede desplazarse por
compensaciones en el modelo de velocidad o ajustes en el tiempo de origen (Lienert y
Havskov, 1995). Otro de los problemas de mayor relevancia en la localizacién es la no

unicidad, ya que varios modelos distintos pueden satisfacer los datos (Menke, 1984).

La localizacion utiliza el método de Geiger (1910), el cual describe que a partir de 0
observaciones en estaciones, se pueden encontrar m parametros hipocentrales (latitud,
longitud, profundidad y hora de origen), donde 0 a (Buland, 1976; Lay y Wallace, 1995;
Udias, 2000). El método de Geiger (1910), parte de utilizar un semi-espacio de velocidad
Unica y probar el método de inversién; si este presenta problemas en el modelo simple,
seguramente en modelos mas complejos, como capas estratificadas, no funcionara bien
(Buland, 1976).

El tiempo de llegada de una onda sismica a una estacion, se considera una funcion no
lineal de las coordenadas de la estacion, los parametros hipocentrales y el campo de
velocidad de propagacion de las ondas (Kissling et al., 1994; Udias, 2000). En la
localizacion de sismos se resuelve tanto el problema directo como el problema inverso
(Menke, 1984); el primero consiste en determinar el tiempo de viaje de la onda sismica a
unared de estaciones, dada una fuente particular, una geometria de rayos y una estructura
de velocidad del subsuelo (Menke, 1984; Kissling et al., 1994). Por lo general, no se
conocen ni los pardmetros hipocentrales ni el campo de velocidades y se usa el problema
inverso (Kissling et al., 1994), el cual sugiere que el tiempo de viaje de una onda sismica
generada en un punto bajo la superficie, y que llega a un instrumento de registro de la red,

se puede calcular y comparar con los valores observados del tiempo de llegada de las
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ondas sismicas al mismo receptor, con la obtencion de unos residuales. En muchos casos,
los métodos de inversion son preferibles porque ofrecen soluciones cuantitativas que
pueden ser determinadas con mayor eficiencia que las técnicas de ensayo-error del
modelamiento directo (Bear et al., 1995).

El método requiere resolver una serie de ecuaciones no lineales de la forma "Oda Q las
cuales se linealizan mediante la expansion por series de Taylor de primer orden, y que
posteriormente se resuelven a partir de un proceso iterativo por el método de minimos
cuadrados (Menke, 1984; Kissling et al., 1994; Lay y Wallace, 1995; Udias, 2000).

Se busca resolver & para la ecuacion "Od 'QQ que contiene los pardmetros de la fuente
y el campo de velocidades de las ondas en el medio, simplificando el problema con un

Unico medio de propagacion de las ondas, de velocidad 0.

'Q: representa las N observaciones de los tiempos de llegada del evento sismico a
cada estacion. Asi, Q o B

G : son los parametros focales del sismo, latitud, longitud, profundidad y tiempo de
origen. Asi, & oot .

En la solucion del problema directo, se requiere conocer las coordenadas cartesianas
reales del evento, it , y las coordenadas de la i-ésima estacion, ubicada en @hohx .
Si ademas, 0 es el tiempo de origen del sismo, 0 que corresponde a la hora de llegada a

la estacion i-esima, se expresa en la Ecuacion (3-1):

o ® 0 &  a a
V)
De la Ecuacion (1), 0 es un elemento del vector de datos ‘Q afudtid son los parametros de

0 0

localizacion del modelo, & . Este escenario plantea la blisqueda de una solucién para la
ecuacion no lineal "Ocfviafd  'Q la cual no se puede solucionar por el método de minimos
cuadrados y el problema debera ser linealizado con expansiéon de series de Taylor y de
forma iterativa mejorar las suposiciones del modelo inicial. El primer paso, es el
planteamiento de un modelo inicial, & , que permita calcular unos tiempos, ‘Q, y que
permita evaluar el comportamiento de ‘Q en la vecindad de & . Los cambios en & se
buscan mediante una aproximacion a series de Taylor, donde| & es la variacién del j-

ésimo pardmetro del modelo (Ecuacion (3-2)):
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a a 1 a
De forma particular, para el problema de la localizacién, se procede con una suposicion de
la solucion de la forma @ o hx O, y los cambios para cada parametro del modelo en

cada iteracion como:] & a a

Los ajustes planteados expuestos previamente, se pueden expresar como series de
Taylor, como lo refleja la Ecuacion (3-3):

T 0o | T Qo , T o, ro., | TN 7

— W — ] W — ] Q — 70 Q O whohh

Tw Tw Ta 0

—a

La expresion al lado derecho de la Ecuacion (3-3), muestra el residual de los tiempos de
viaje observados y los predichos (calculados para la solucién supuesta). Cada una de las
derivadas se eval(ia en la solucién de & supuesta. La Ecuacion (3-3) se simplifica como:

o, 19 1o, 1o
o @ e rgle gilo

T , ,

.FTO( 1Q

De la Ecuacion (3-5),7 'Q corresponde al residual entre tiempos observados y calculados
en cada iteracion, y la expresion — corresponde a la matriz de derivadas parciales o

Jacobiano, "O . El sistema de ecuaciones lineales (Ecuacion (3-5)) se puede escribir como
YQ "O/a, o de forma simplificada Q "Od&. Con este sistema de ecuaciones se puede

calcular| & ¢ & py adicionarlos al célculo de los parametrosd & | @

La obtencion de & o o hx O, se utiliza para repetir el proceso y estimar un mejor
modelo & o Fo R F . El procedimiento se repite hasta que el valor de YO, se vuelva
aceptablemente pequefo. Si bien el método de Geiger da un buen acercamiento a la
localizacion, depende enormemente de las suposiciones iniciales del modelo y para suplir
las falencias del método, se procede a resolver el problema inverso Ecuacion (3-6).
a 0 Q

La localizacién de eventos sismicos es un problema sobredeterminado donde 0 &
(Menke, 1984; Lay y Wallace 1995; Udias, 2000), de esta manera "Oen la Ecuacioén (3-6)
Nno es una matriz cuadrada y por tanto no es invertible. EI mejor ajuste, se puede dar en el

modelo con el menor residual o diferencia entre los datos observados y calculados (Kissling
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et al.,, 1994; Lay y Wallace 1995). El desajuste del modelo puede ser expresado de la
siguiente manera (Ecuacion (3-7)):

O 'Qz "0a
El problema inverso buscard minimizar ‘Oa partir del error cuadratico (Ecuacion (3-8)),

0O Q Oa

Este error cuadratico, O (Ecuacion (3-8)), se deriva con respecto a los parametros del

modelo (Ecuacion (3-9)):
Q0 0a O

La Ecuacion (3-9) se puede simplificar, en notaciéon matricial como:
"0Q 0704
Se requiere entonces resolver la Ecuacioén (3-10) para & ; esto es posible al multiplicar a la
derecha de la expresion por "O"0O . En este caso, si es posible hallar la inversa de "O"Q
ya que esta es simétrica y cuadrada. Con estas consideraciones, & estaria dada de la
forma (Ecuacion (3-11):
O ‘00 0Q

Donde el fragmento de la Ecuacion (3-11) que representa "'O"0 "0, esllamado la inversa
generalizada de "Q denominada "O ('O "0"0 "0). Enla Ecuacién (3-11) & servira
como correccion al modelo inicial, y el proceso de inversién se debe repetir actualizando "O

para cada nuevo modelo.

La incertidumbre del modelo, con intervalos de confianza del 95%, puede ser hallada a
partir de la utilizacion de la covarianza de los parametros (Menke, 1984; Aster et al., 2011):
"0 Qi 6 QOPBIE QA2 a *
Donde:
wéa 00

Las matrices y el vector de datos se tienen que ponderar con la incertidumbre de los
tiempos de viaje de las ondas (, ). La matriz de pesos, w, serd
QQOPQ P BP0 ©0OyQ  ®Q(Asteretal, 2011). Por simplicidad en la

nomenclatura, O "QyQ Q
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La solucién del modelo y su incertidumbre seré:
O p@@Qw@wi@a 7
Otra solucién al problema inverso se puede abordar desde la descompaosicion de "Oen sus
valores singulares, donde la matriz "Ose puede factorizar como (Ecuacion (3-15)):
0 Y

Los elementos de "Oson:

"Y: Matriz que contiene los vectores propios de "00.

Q: Matriz diagonal de las raices cuadradas de los valores propios de "0 "0

w : Matriz que contiene los vectores propios de "O"0

La inversa generalizada, "O , para este problema esta dada por la Ecuacion (3-16):
O YO o
La solucién para & utiliza la Ecuacion (3-16) y genera la Ecuacion (3-17):
O D Q0 YQ wQ
Una de las ventajas de la descomposicidn en valores singulares de "Q es que es posible
calcular la matriz de covarianza, 0, la matriz de resolucion, Y, y la matriz de densidad de

informacion, O.

Para ambos métodos de solucién del problema inverso descritos, puede existir que la
resolucion de "Q sea casi singular por lo que el problema se vuelve inestable (Menke, 1984;
Lay y Wallace 1995; Udias, 2000). Para solucionar esto, se utiliza un factor de

amortiguamiento, — que reemplaza "O "Opor ‘OO0 —'Marquardt, 1963; Udias, 2000).

3.1.4 Procedimiento de localizacién preliminar

Para establecer un procedimiento de localizacion, se utiliza el tercer programa de CAIIDA
(Figura 3-12), que permite la localizacion de eventos sismicos resolviendo el problema
inverso, utilizando un Unico medio de propagacion de las ondas y el principio de Fermat.
El método busca establecer una ubicacién preliminar de acuerdo a la formulacion de un
modelo simple de velocidades y geometria de los rayos, que permita ser el punto de partida
para la localizacion definitiva de los eventos en un procedimiento posterior. Los errores
mas frecuentes en la localizacion de sismos se dan en las suposiciones de modelos de
velocidades (Lienert y Havskov, 1995); por tanto, la busqueda de este modelo preliminar

procura utilizar una velocidad Unica, que represente la velocidad promedio entre fuente y
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receptor, utilizando el trazado de rayos rectilineos. Al igual que los programas anteriores
de CAIIDA, se requiere establecer unos archivos de entrada que contienen la informacion
de los pardmetros y calculos establecidos previamente; se registra evento sismico y de

forma automética se realizan las lecturas y calculos que se describen a continuacion.

A partir de las incertidumbres registradas de los tiempos de llegada de las ondas sismicas
se procede a la generacién de la matriz de pesos w, que es aplicada tanto a la matriz "Q
como al vector de datos Q en el procedimiento de inversion. De igual forma, w es
fundamental para el célculo de las incertidumbres del modelo. El procedimiento de
inversion, consiste en un ciclo de iteraciones (Figura 3-12), en el cual se varia la
profundidad con incrementos de 0.1 km, iniciando en -2 km, siendo esta profundidad
negativa equivalente a km sobre el nivel del mar, y terminando en 150 km bajo la superficie.

En total son 1520 ciclos de iteracién dentro del programa.

Se establecen como parametros iniciales del modelo el epicentro suministrado en la
informacion de la RSNC, una hora de origen del evento igual a cero (0) y se fija el valor de
la profundidad, correspondiente al ciclo de iteracién correspondiente. Al fijar la profundidad,
se extiende significativamente el dominio de la convergencia del problema (Buland, 1976).
Con estos valores, se procede a la realizacion de un proceso de 20 iteraciones, cada una

de las cuales resuelve el problema inverso por el método de la inversa generalizada.

El proceso iterativo consiste en calcular la llegada de tiempos del modelo inicial a las
estaciones, utilizando la distancia minima entre fuente-receptor y la velocidad promedio de
las ondas sismicas calculada en el procedimiento de Wadati; posteriormente se calcula el
residual de los tiempos observados y calculados, este residual sera el vector 'Q al cual se
le aplican los pesos de la matriz @ . El paso siguiente es el calculo de la matriz de derivadas
parciales, "Q a la que también se le aplican los pesos de w. Con "Oy Q calculados, se
procede a calcular el cambio en los parametros del modelo & , mediante el uso de lainversa
generalizada, "O . El nuevo &, sera el modelo inicial mas la perturbaciéon hallada en la
inversa generalizada. Se calculan nuevamente los tiempos para el nuevo modelo y se
obtienen las diferencias respecto a los tiempos observados, y de estos nuevos residuales

se calcula el error cuadratico medio (RMS) en segundos (S).
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INPUT
Lista eventos R ”
Lista estaciones Nombre del Esta Sl
Registros de tiempo evento MaE i esos W
y velocidad *
Profundidad (i)
i=-2,-1,0,1, ..., 150
CALCULOS CALCULOS +
Matriz derivadas, G Tiempos de viaje Inversién (k) Parametros modelo
G con pesos, W*G I3 Residuales, d = 1.9 10 20 LAT,LON, i, 0
Inversa generalizada Residuales con peso, W*d
INVERSION
Calculo nuevo modelo, m Paraniciios incdals :
CALCULOS . Si 1 = [LAT, LON, i, 0] Si
Residuales nuevo modelo, d - - JE
Error cuadrat. medio, RMS
No
Modelo final de i :
> : j< ?
Calculo incertidumbre Gis200
No
OUTPUT ’
Modelo RSNC Seleccién mejor modelo
Modelo final (inversion), Y Menor OT y RMS
incertidumbre y RMS
\/
OUTPUT
Modelo RSNC ’ C.ALCULO o
Modelo final (inversién) Diferencias modelo inicial
incertidumbre y RMS e
\J
OUTPUT CALCULO
ek P— Acimutes evento-estacién
P Gap acimutal
(TERMINAL) /'NPU:"S;STP U.'/ W PROCESO

Figura 3-12: Diagrama de flujo del programa de inversion y localizacion preliminar de CAIIDA.

El calculo de la incertidumbre da por terminado el proceso iterativo de 20 inversiones, y se
realiza para cada ciclo en el que se ha fijado la profundidad (Figura 3-12); posterior a esto

se realiza el célculo de la incertidumbre, para cada uno de los 1520 modelos. En total, el
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procedimiento invierte y calcula los pardmetros hipocentrales 30400 veces. A pesar de que
parece un proceso lento, no requiere gran costo computacional y demora a lo sumo 1
minuto para la localizacion de cada evento en un equipo de computo con procesador Intel®
CoreE2 Quad CPU y memoria RAM de 4,00 GB.

Finalizado el procedimiento, el programa muestra el valor de la profundidad, RMS y los
pardmetros hipocentrales calculados con su incertidumbre. Con el fin de evitar que el
programa seleccione un modelo dentro de minimos locales no se utiliza el RMS como
criterio determinante; para solucionar ese posible inconveniente, se busca como modelo
final el que tenga el valor absoluto minimo en el parametro de la hora de origen del evento,
ya que es un parametro libre y que parte siendo 0 s, y que por el método de Wadati se
conoce con cierto grado de robustez, por tanto el modelo final sélo deberia sufrir una
pequefia variacion en el parametro del tiempo de origen. Asi, el modelo final garantizara
una restriccibn con valores conocidos y calculados independientemente, y que por

extension tendréa un valor de RMS bajo.

Finalizado el proceso, se realiza una comparacion del modelo RSNC y los parametros
calculados por CAIIDA con el fin de determinar los cambios entre la localizacion inicial y
final. La localizacion final incluye la latitud y longitud del evento en grados, con su
incertidumbre en kilébmetros, la profundidad y su incertidumbre en kilometros y la hora de
origen en formato UTC con su incertidumbre en segundos. Por ultimo, el programa calcula
el fgapoacimutal del sismo (Figura 3-12), que corresponde al mayor angulo sin cubrimiento

acimutal de la red de estaciones respecto al sismo.

3.1.5 Procedimiento de localizacion con HYPOINVERSE

La formulacion inicial de la solucién al problema de la localizacién, utilizando el método de
minimos cuadrados fue propuesta a inicios del siglo XX (Geiger, 1910); en la década de
1970 y 1980 surgieron programas para la localizacion de eventos, solucionando en parte
el problema computacional; los principales son HYPO71 (Lee y Lahr, 1972),
HYPOINVERSE (Klein, 1978), HYPOCENTER (Lienert et al., 1986; Lienert y Havskov,
1995) y HYPOELLIPSE (Lahr, 1999).
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HYPOINVERSE-2000 (version 1.40) es un programa de Fortran que procesa archivos con
informacion sismica de estaciones de una red para un evento, y permite determinar su
localizacion y magnitud. El programa utiliza una serie de archivos de entrada con
informacion de estaciones, modelo de velocidades y fases que requieren algunas
especificaciones, y mediante comandos, en una terminal de cdémputo se realiza la
localizacién de eventos sismicos. En el archivo de entrada que contiene la informacion de

las estaciones se especifica el nombre, las coordenadas y altitud de las mismas.

El programa requiere que se introduzca al menos un modelo unidimensional de velocidad
de onda P para la corteza. Este puede ser un modelo por capas o un modelo de gradiente
sobre un semiespacio. Se requiere la utilizacién de un modelo inicial de referencia de
velocidades 1D, el cual establece un modelo suavizado y simple, que explica algunas de
las observaciones promedio de la corteza y manto superior (Kissling et al., 1994). El
modelo de velocidades de onda para el trabajo se construye con base en los modelos de
velocidad sismica 1D, tomografias y distribucion de velocidades de onda (P, Sy Vp/Vs) y
profundidad del Moho reportados por Poveda et al (2015) y Poveda et al (2018). Sin
embargo también se toma como modelo 1D el IASP91 (Kennett y Engdahl, 1991) y un
modelo de gradiente de velocidades sismicas sobre un semi-espacio proporcionado por
HYPOINVERSE-2000. Cada modelo se utiliza para la localizacién de todos los eventos

indistintamente de la posicién del sismo.

El archivo que contiene los datos de fase con los tiempos de viaje de las ondas Py S se
construye con CAIIDA; el archivo contiene la informacién de las fases del evento a cada
estacion y unos parametros de prueba que sirvan como modelo inicial para la obtencién
de las coordenadas reales del sismo. Se requieren al menos cuatro (4) llegadas de onda
P o S para proporcionar una buena ubicacién del evento. El procedimiento de localizacion
de HYPOINVERSE-2000, soluciona un problema no lineal, que se resuelve mediante
iteraciones que converjan a un RMS minimo (residual del tiempo de viaje) y utiliza el

método de minimos cuadrados usando la descomposicion en valores singulares.

En el procedimiento es posible fijar la profundidad del hipocentro y reportar la profundidad
respecto al geoide. Para sismos que se encuentren por fuera de la red de estaciones, se
requerira de la existencia de mas llegadas de onda, ademas la localizacién de prueba o

modelo inicial podra aportar a la localizacion del terremoto y reducir la incertidumbre.
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3.1.6 Solucién de mecanismos focales del GCMT

Para dar una aproximacion al estado de esfuerzos sismicos del area de trabajo, se procede
con la utilizacion del catélogo de soluciones de mecanismos focales del Global Centroid
Moment Tensor (Ekstrom et al., 2012), en adelante GCMT. El catélogo, contiene
informacion del tensor de momento sismico para eventos ocurridos desde 1976 (Ekstrém
et al, 2012). Es posible entonces obtener una lista de eventos (disponible en
http://www.globalcmt.org/CMTsearch.html [14-02-2017]) seleccionando una serie de
parametros de fecha, localizacién y magnitud de los mismos. Los pardmetros ingresados
para la busqueda, son las coordenadas 5 a 10°N 'y 74 a 79°W, para eventos entre el 1 de
enero de 1990 y el 1 de julio de 2017 (las fechas buscan que exista una coincidencia con
la operacion de la RSNC) y cuya magnitud de momento, Mw, sea mayor a 3 (Mw > 3). La
busqueda arroja 65 eventos sismicos (Tabla 3-2 y Anexo B); de cada fuente se muestran
sus parametros focales (latitud, longitud, profundidad de centroide y tiempo de origen), la
informacion del tensor de momento, magnitud y planos de falla de la estructura

sismogénica, entre otros (Ekstrom et al., 2012).

Al catélogo del GCMT, se adicionan 11 eventos (66 a 76 en la Tabla 3-2 y Anexo B) de la
RSNC (disponible en http://200.119.88.135/RSNC/index.php/tm [16-03-2017]) y 14
mecanismos focales adicionales (77 a 90 en la Tabla 3-2 y Anexo B) obtenidos en el area
(Posada et al., 2017). Con la informacién anterior es posible graficar los mecanismos
focales (Anexo B) mediante un programa simple de CAIIDA que utiliza la herramienta de

gr8ficas de Obeachball 8 de ObsPy (Krischer et al

Tabla 3-2: Resultado de los eventos seleccionados para la representacion de los mecanismos
focales. La informacion de los mismos estéa disponible en http://www.globalcmt.org/CMTsearch.html
[14-02-2017], http://200.119.88.135/RSNC/index.php/tm [16-03-2017] y Posada et al (2017).

# CcODIGO FECHA HORA LON LAT | PROF
1 082590A 1990-08-25 | 11:43:23 | -77.93 | 5.71 | 35.10
2 082590B 1990-08-25 | 11:47:35 | -77.63 | 6.26 | 16.80
3 040491A 1991-04-04 | 3:22:58 | -78.61 | 7.66 | 16.80
4 050291B 1991-05-02 | 7:01:58 | -77.24 | 9.19 | 45.70
5 010292C 1992-01-02 | 19:41:45 | -74.14 | 5.96 | 139.50
6 020892A 1992-02-08 | 8:22:34 | -78.54 | 7.14 | 15.00
7 081592C 1992-08-15 | 19:02:09 | -75.88 | 5.08 | 125.90
8 101792E 1992-10-17 | 8:32:39 | -76.39 | 7.22 | 15.00
9 101892G 1992-10-18 | 15:11:59 | -76.34 | 7.27 | 15.00
10 102392F 1992-10-23 | 9:28:02 | -77.24 | 6.66 | 15.00
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# CODIGO FECHA HORA LON LAT | PROF
11 091394C 1994-09-13 | 10:01:34 | -76.54 | 7.09 | 23.00
12 092794D 1994-09-27 | 23:04:51 | -78.92 | 5.9 16.30
13 031995E 1995-03-19 | 17:04:07 | -76.84 | 7.63 | 15.00
14 032395A 1995-03-23 | 2:08:34 | -76.46 | 7.56 | 15.00
15 081995C 1995-08-19 | 21:43:32 | -75.69 | 5.22 | 128.70
16 051396B 1996-05-13 | 4:53:47 | -76.74 | 7.53 | 33.80
17 052396A 1996-05-23 | 1:57:22 | -77.56 | 6.06 | 15.90
18 110496l 1996-11-04 | 17:24:57 | -77.21 | 7.47 | 15.00
19 090997A 1997-09-09 | 5:45:47 | -77.82 | 547 | 24.10
20 010499A 1999-01-04 | 8:43:44 -78 7.37 | 17.20
21 022600F 2000-02-26 | 18:24:39 | -78.47 | 9.45 | 68.00
22 031900A 2000-03-19 | 12:23:40 | -77.61 | 5.69 | 15.00
23 071200K 2000-07-12 | 22:12:19 | -77.8 | 6.54 | 15.00
24 110800A 2000-11-08 | 6:59:58 | -77.99 | 7.12 | 17.00
25 121600A 2000-12-16 | 9:12:20 | -78.02 | 7.17 | 27.00
26 090801B 2001-09-08 | 22:45:09 | -74.83 | 8.58 | 34.10
27 031602C 2002-03-16 | 21:52:30 | -78.85 | 8.36 | 15.00
28 060702A 2002-06-07 | 0:05:48 | -77.69 | 8.51 | 61.70
29 070202C 2002-07-02 | 16:24:29 | -77.07 | 5.32 | 15.00
30 080802D 2002-08-08 | 0:13:40 | -77.62 | 5.17 | 22.30
31 010803C 2003-01-08 | 14:29:10 | -77.4 6.1 25.11
32 110503B 2003-11-05 | 0:58:51 | -77.81 | 5.14 | 27.65
33 121904D 2004-12-19 | 8:23:48 | -78.79 | 9.58 | 57.23
34 | 200504210339A | 2005-04-21 | 3:39:24 | -76.32 | 5.18 | 116.24
35 | 200510031406A | 2005-10-03 | 14:06:20 | -77.83 | 9.6 24.98
36 | 200601232050A | 2006-01-23 | 20:50:45 | -77.77 | 6.97 | 15.00
37 | 200601240215A | 2006-01-24 | 2:15:44 | -77.73 | 6.96 | 23.73
38 | 200601291749A | 2006-01-29 | 17:49:14 | -77.82 | 6.88 | 26.96
39 | 200609031023A | 2006-09-03 | 10:23:30 | -78.06 | 7.65 | 12.00
40 | 200610141755A | 2006-10-14 | 17:55:15 | -78.16 | 7.69 | 12.00
41 | 200704240853A | 2007-04-24 | 8:53:34 | -75.78 | 5.79 | 42.66
42 | 200709221144A | 2007-09-22 | 11:44:39 | -77.53 | 6.06 | 20.30
43 | 200802100736A | 2008-02-10 | 7:36:05 | -77.95 | 5.76 | 23.72
44 | 200907040649A | 2009-07-04 | 6:49:35 | -78.97 | 9.82 | 43.34
45 | 200907060410A | 2009-07-06 | 4:10:38 | -78.97 | 9.83 | 50.77
46 | 201008212020A | 2010-08-21 | 20:20:15 | -78.04 | 6.08 | 19.02
47 | 201103021850A | 2011-03-02 | 18:50:49 | -76.82 | 8.64 | 40.28
48 | 201108170802A | 2011-08-17 | 8:02:07 | -77.75 | 5.66 | 20.95
49 | 201109130438A | 2011-09-13 | 4:38:48 | -77.75 | 5.77 | 12.00
50 | 201109130449A | 2011-09-13 | 4:49:35 | -77.66 | 5.73 | 12.75
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# CODIGO FECHA HORA LON LAT | PROF
51 | 201308060250A | 2013-08-06 | 2:50:10 | -77.27 | 7.35 | 31.32
52 | 201308131543A | 2013-08-13 | 15:43:15 | -78.19 | 5.77 | 20.91
53 | 201308252335A | 2013-08-25 | 23:35:55 | -74.93 | 7.76 | 34.09
54 | 201310241444A | 2013-10-24 | 14:44:33 | -78.05 | 5.21 | 22.47
55 | 201410091033A | 2014-10-09 | 10:33:35 | -78.19 | 7.44 | 17.17
56 | 201411280436A | 2014-11-28 | 4:36:24 | -77.42 | 8.83 | 59.58
57 | 201507290010A | 2015-07-29 | 0:10:24 | -77.32 | 8.24 | 23.10
58 | 201509070551A | 2015-09-07 | 5:51:17 | -77.91 | 8.66 | 28.54
59 | 201510120435A | 2015-10-12 | 4:35:40 -77.6 | 7.54 | 19.10
60 | 201512290254A | 2015-12-29 | 2:54:06 | -76.59 | 7.02 | 29.98
61 | 201601220241A | 2016-01-22 | 2:41:15 | -78.26 | 5.14 | 18.86
62 | 201604110929A | 2016-04-11 | 9:29:28 | -76.68 | 7.18 | 27.81
63 | 201609140158A | 2016-09-14 | 1:58:31 | -76.29 | 7.34 | 23.82
64 | 201701121606A | 2017-01-12 | 16:06:31 | -77.97 | 6.08 | 15.70
65 | 201703210831A | 2017-03-21 | 8:31:21 | -77.61 | 6.22 | 15.00
66 | 20141031RSNC | 2014-10-31 | 21:24:28 | -76.39 | 4.76 90
67 | 20141105RSNC | 2014-11-05 | 5:25:49 | -77.72 | 6.33 22
68 | 20141214RSNC | 2014-12-14 | 1:49:30 | -73.75 | 5.45 150
69 | 20150221RSNC | 2015-02-21 | 22:26:46 | -76.12 | 4.7 81
70 | 20150407RSNC | 2015-04-07 | 14:00:19 | -76.5 | 5.448 70
71 | 20150814RSNC | 2015-08-14 | 21:49:14 | -76.3 | 6.94 6
72 | 20150822RSNC | 2015-08-22 | 10:00:17 | -77.66 | 5.99 17
73 | 20151012RSNC | 2015-10-12 | 4:35:40 | -77.57 | 7.48 8
74 | 20160914RSNC | 2016-09-14 | 1:58:30 | -76.23 | 7.24 22
75 | 20160914RSNC | 2016-09-14 | 6:46:59 | -76.31 | 7.23 24
76 | 20170730RSNC | 2017-07-30 | 5:40:39 | -75.35 | 4.83 27
77 20090331GP 2009-03-31 | 00:50:09 | -74.95 | 7.81 2
78 20090501GP 2009-05-01 | 15:26:25 | -75.31 | 7.16 16.7
79 20090731GP 2009-07-31 | 02:02:17 | -75.82 | 7.01 0
80 20091124GP 2009-11-24 | 11:10:00 | -74.75 | 5.01 155
81 20100111GP 2010-01-11 | 18:48:36 | -75.76 | 4.3 180
82 20100726GP 2010-07-26 | 03:48:16 | -75.42 | 4.52 0
83 20110601GP 2011-06-01 | 22:58:00 | -75.96 | 4.87 19.8
84 20110613GP 2011-06-13 | 13:14:14 -74 7.63 16
85 20120208GP 2012-02-08 | 09:38:11 | -74.87 | 5.37 0.2
86 20120620GP 2012-06-20 | 17:38:31 | -74.12 | 6.57 28.8
87 20120731GP 2012-07-31 | 01:26:39 | -75.98 | 4.55 16.6
88 20130418GP 2013-04-18 | 01:45:20 | -75.34 | 4.95 4
89 20130421GP 2013-04-21 | 12:41:53 | -75.34 | 4.94 7.5
90 20130825GP 2013-08-25 | 23:35:55 | -75.05 | 7.75 4.3
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3.2 Gravimetria

El andlisis de la anomalia gravimétrica se aborda desde diferentes perspectivas, que
permiten utilizar las anomalias de Bouguer para modelar la arquitectura cortical en la
esquina NW de Suramérica; esto incluye la descripcion cualitativa de las anomalias que
permiten la caracterizacién macro de las unidades pertenecientes a un ambiente tecténico
determinado, el modelamiento de espesores corticales a partir de relaciones empiricas y

el modelamiento 2D de la estructura cortical a partir de la solucién del problema directo.

3.2.1 Digitalizaciéon de anomalias gravimetricas

La fuente de informacién de las anomalias gravimétricas es el iMapa de anomalias de
Bouguer total de Colombiado(MABT)a escal a 1:26500. 000 publicado
cuya densidad de referencia para calcular las anomalias de Bouguer es 2,67 g/cm® (ANH,
2010; Mojica-Corzo y Vargas-Gémez, 2012). Si bien este mapa contiene informacion de
las anomalias para todo el pais, es necesario realizar un analisis especifico para la zona
de estudio en el NW de Suramérica. El mapa con las anomalias de Bouguer (ANH, 2010)
presenta curvas de la anomalia cada 5 mGal; este se digitaliza con el fin de realizar una
interpolacion de diferencia finita y poder obtener isolineas mas detalladas de las anomalias
gravimétricas; con la digitalizacién se busca representar la distribucion espacial de las
anomalias para el posterior modelamiento de espesores corticales y el modelamiento

directo bidimensional de la estructura cortical.

3.2.2 Modelamiento del espesor cortical

A pesar de la importancia de la profundidad del Moho es una de las propiedades corticales
menos conocidas de Suramérica (Assumpcdao et al., 2013a). Una técnica empirica utilizada
por algunos autores permite obtener una aproximacién al espesor cortical utilizando los
valores de la anomalia gravimétrica (Hurtado y Leuro, 2000; Assumpcéo et al., 2013a;
Assumpcéao et al., 2013b). Para conseguir esto, se requiere conocer y compilar el espesor
cortical en algunos sitios mediante otras técnicas geofisicas (funciones receptoras,
tomografias sismicas, modelos 1D de velocidades, sismica de reflexién, entre otras) y
compararlos con la anomalia de Bouguer (Assumpcéo et al., 2013a); estas comparaciones,
derivan en la obtencién de una relacibn empirica que es usada para estimar el espesor

cortical de areas donde los datos sismicos no se encuentran disponibles (Assumpcéo et
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al., 2013a). El modelamiento gravimétrico, toma como base la isostasia tipo Airy, donde
las anomalias gravimétricas se deben a variaciones en el espesor cortical y con el fin de
verificar esto, se explora la correlacion entre el espesor cortical, la elevacién topografica y
las anomalias de Bouguer (Assumpcao et al.,, 2013b). A pesar de que las relaciones
empiricas para una region determinada son distintas, Assumpcéo et al. (2013a; 2013b)
presenta dos ecuaciones empiricas (Ecuaciones 3-18 y 3-19) que representan el espesor

cortical, donde Boug representa la anomalia de Bouguer en mGal:
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Algunos trabajos en el contexto geodinamico colombiano que han realizado calculos de la
profundidad del Moho son los de Cerén et al. (2007), Sanchez-Rojas y Palma (2013);
Monsalve et al. (2013), Yarce et al. (2014), Poveda et al. (2015) y Poveda et al. (2018).

3.2.3 Modelamiento gravimétrico 2D

La interpretacion cuantitativa significa una representacion de modelos cualitativos, donde
los modelos son aproximaciones estimadas (Jacoby y Smilde, 2009). El problema directo
se resuelve calculando los efectos gravitacionales,] “Qde un cuerpo de masa anémala
dada (Jacoby y Smilde, 2009). Uno de los problemas principales que acarrea la solucién
del problema directo es que es un proceso de ensayo-error, subjetivo e incierto, que lleva
al planteamiento de distintas geometrias de cuerpos en la busqueda de un modelo acorde
con los datos, que conlleva al problema de la no unicidad (Bear et al., 1995; Blakely 1996;
Jacoby y Smilde, 2009). Si bien no es posible determinar el modelo exacto que satisface
los datos, si es posible probar modelos erroneos (Jacoby y Smilde, 2009). El reto del
modelamiento directo en gravimetria, es desarrollar criterios geolégicos y geofisicos
independientes con el fin de encontrar soluciones geoldégicamente posibles y razonables
(Bear et al., 1995; Blakely 1996).

El propésito del modelamiento directo es calcular la respuesta gravimétrica "Q en la
superficie debido a la distribucion de densidades del subsuelo (Blakely 1996; Boulanger y
Chouteau, 2001; Jacoby y Smilde, 2009). En el modelamiento se debe sugerir como

modelo inicial, la geometria de los posibles cuerpos que representen las anomalias de
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densidad, y una buena manera de aproximar situaciones geoldgicas y modelar su
geometria, es reemplazar su forma bidimensional por poligonos simplificados (Blakely
1996). Es un proceso de tres pasos que incluye el ajuste de las geometrias, el calculo y la
comparacion de las anomalias gravimétricas (Blakely 1996; Boulanger y Chouteau, 2001).

El modelamiento gravimétrico y de densidades de este trabajo se realiza con base en el
software GravMag (Burger, 2006), que permite calcular el perfil de anomalia gravimétrica
2D que produciria una estructura de densidades particular y compararla, a partir del error

cuadratico medio (RMS), con los valores de la anomalia observada (Burger, 2006).

3.2.4 Construccion de perfiles 2D

Para la construccién de perfiles bidimensionales para el modelamiento gravimétrico se
requiere del conocimiento en el &rea de informacion geoldgica y geofisica que funcionen
como herramientas de avanzada que limiten al maximo los errores potenciales del
modelamiento directo. El conocimiento de la geologia superficial, que incluye las unidades
litoestratigraficas y la geologia estructural de la zona, permite para los primeros kilometros
de profundidad un modelamiento geométrico de las unidades aflorantes y tener un punto

de partida inicial de los valores de densidad de los mismos.

Valores de densidad de unidades litoestratigraficas se encuentra disponibles en tablas de
densidades y modelamientos de las mismas en distintos trabajos en el marco geodinamico
colombiano (Case et al., 1971; Kellogg y Vega, 1995; Cerén et al., 2007; Vargas y Mann,
2013; Sanchez-Rojas y Palma, 2014; Bernal-Olaya et al., 2015; Hincapié-Gomez et al.,
2017; Ramirez-Hoyos et al., 2017). Algunos trabajos han realizado el modelamiento de la
profundidad del basamento cristalino de cuencas en el area, utilizando modelamiento
gravimétrico o sismica de reflexién, que permiten dar una idea de las dimensiones de los

cuerpos a modelar (Ceron et al., 2007; Bedoya et al., 2009; Mora et al., 2017).

La informacién sismoldgica del area de trabajo también sirve como punto de referencia
para determinar posibles densidades de los cuerpos y la geometria de los mismos. Se
hace uso entonces de modelos de velocidad 1D los cuales son particularmente buenos
para la deteccion del cambio de velocidad de onda sismica en la interfase corteza-manto

(Ojeda y Havskov, 2001; Martinez Jaramillo, 2016; Syracuse et al., 2016; Reina Gutiérrez,



44 Ledn F. Ramirez-Hoyos

2017). Las velocidades de onda P y S se pueden obtener a partir de algunas de las
imagenes tomograficas que se han realizado en el area de trabajo, donde se han
presentado modelos de Vp, Vs y Vp/Vs (Taboada et al., 2000; Vargas y Mann, 2013; Yarce
et al., 2014; Bernal-Olaya et al., 2015; Poveda et al., 2015; Chiarabba et al., 2016;
Syracuse et al., 2016; Reina Gutiérrez, 2017; Poveda et al., 2018).

Con las restricciones geologicas y geofisicas se realizaron 2 perfiles gravimétricos en el
usando GravMag (Burger et al., 2006), con el fin de hallar el modelo de densidades que
mejor se ajuste a los datos observados de la anomalia gravimétrica de Bouguer, y cuya
medida de ajuste se define por el RMS, siguiendo la metodologia planteada por Hincapié-
Gbmez et al (2017) y Ramirez-Hoyos et al (2017); los perfiles modelados se encuentran
constituidos por columnas verticales de 1 km de ancho y profundidad de 30 o 50 km, a las
gue se les asigna un valor de densidad Unico y plausible, para realizar el modelamiento

directo de densidad i anomalia gravimétrica para cada transecta.



4 Resul tados

De la misma manera que se propuso en la metodologia, los resultados de este trabajo
seran presentados siguiendo el mismo orden, iniciando con los andlisis y observaciones

sismoldgicas y concluyendo con el andlisis y modelamiento gravimétrico propuesto.

4.1 Sismologia

En las siguientes secciones, se procede a realizar una descripcién general de la sismicidad
y una agrupacién en zonas sismogénicas, se analizan los resultados de la recoleccién de
tiempos de llegada de fases sismicas, elaboracion de diagramas de Wadati y por altimo

relocalizacion de los eventos del catadlogo de la RSNC, mediante técnicas de inversion.

4.1.1 Descripcion general de la sismicidad

La sismicidad en el area, presenta algunos patrones de distribucién en cuanto a sus
coordenadas (latitud y longitud) y profundidad. Resaltan algunas zonas sismicas donde se
agrupan los eventos y otros sectores donde no existe registro para el periodo constituido

entre 2009 y 2018, las cuales se pueden denominar brechas sismicas.

El andlisis general de la sismicidad se aborda desde la evaluacion estadistica de la
distribucion de profundidades, donde las mismas varian en el rango de 0 a 166 km (Figura
3-2, Figura 4-1 y Figura 4-2). De los 5969 eventos sismicos (Figura 4-2), 2509 (~42,03 %)
se encuentran a profundidades menores de 10 km, 965 (~16,17 %) presentan
profundidades entre 10 y 20 km, 745 (~12,48 %) entre 20 y 30 km, 697 (~11,68 %) entre
30 y 40 km. Los 1053 eventos restantes (~17,64 %) se distribuyen en profundidades
mayores (Figura 4-1). La mediana de las profundidades esta dada por 15 km y el valor
promedio de la profundidad de los hipocentros es de 23,17 km con desviacion estandar

25,49 km. La magnitud local maxima registrada para los sismos es de 5,4.
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Por las variaciones de ambiente tectdnico, la sismicidad se agrupa en 5 regiones mas o
menos arbitrarias (Figura 4-2), caracterizados por su cercania a algin limite tecténico

especifico y distribucién de profundidades particular.
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Figura 4-1: Distribucion de profundidades de los 5969 eventos sismicos registrados en el rea para
el periodo 01-01-2009 y 21-02-2018. Las columnas grises indican la frecuencia cada 5 km, mientras
las negras muestran la frecuencia cada 1 km.

La primera agrupaciéon (P1), se ubica en la zona occidental, y contiene la sismicidad que
se encuentra principalmente costa afuera entre 5y 8°N (Figura 4-2). Se identifican 1491
sismos y con profundidades menores de 40 km, con algunas excepciones de mayor
profundidad. La profundidad promedio para este conjunto de sismos es de 20,07 km, con
una mediana de 17,5 km y desviacién estandar de 17,94 km (Figura 4-3). La magnitud

local maxima registrada en P1 es de 5,4.

La distribucion de profundidades, permite que se atribuyan dos escenarios a la actividad
sismica del poligono 1: la primera, asociada a fallas en el area que explicaria la sismicidad
superficial (<20 km); la segunda, representa la sismicidad entre 20 y 40 km, corresponde
a la subduccion casi horizontal de la placa de Nazca hacia el este. Cabe mencionar que
273 eventos sismicos se registran para la profundidad entre 32 y 33 km, localizando parte
de la sismicidad en el manto litosférico. La zona de Wadati-Benioff no se define de forma

clara, pero ha sido propuesta por diferentes autores, como se menciond previamente.
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Figura 4-2: Sismicidad de magnitud local, Ml O 2, para el periodo 01-01-2009 a 21-02-2017
agrupada segun areas sismogénicas en cllsteres de sismicidad. Cada cajon contiene en la esquina
superior izquierda el numero del respectivo poligono.

El segundo poligono de sismicidad (P2), se encuentra localizada en la parte noroccidental
entre 8 y 10°N de latitud y 76 y 79°W (Figura 4-2). Este conjunto esta constituido por 485
sismos cuya distribucién de profundidades es mas que la P1 (Figura 4-4). La profundidad
promedio es de 37,75 km, la mediana arroja un valor de 32,1 km y la desviacion estandar
en este grupo de sismos es 26,34 km (Figura 4-4). Asimismo, la maxima magnitud local

reportada es de 5,3.
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Figura 4-3: Distribucién de profundidades del poligono 1 (P1). Las lineas punteadas indican el
promedio (roja) y la mediana (azul).
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Figura 4-4: Distribucion de profundidades para el poligono 2 (P2). Las lineas punteadas indican el
promedio (roja) y la mediana (azul).

La sismicidad de este poligono se distribuye espacialmente en territorio panamefio (Figura

4-2) y presenta una heterogeneidad en la profundidad de los eventos, existiendo eventos
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de poca profundidad posiblemente asociados a fallamiento activo en el sector; en P2 la
actividad sismica de profundidades entre 20 y 40 km es muy prominente y presenta las
mayores frecuencias de eventos registrados. De forma similar a lo que ocurre en P1, entre
32 y 33 km (Figura 4-4) existe un pico de ocurrencia de eventos sismicos, posiblemente
asociado a actividad en el manto litosférico. Las profundidades se siguen distribuyendo
hasta ~133 km, aunque con menores ocurrencias que en profundidades menores (Figura
4-4). En esta region, ocurre la interaccion de la placa Caribe con el bloqgue Panama i
Choc6, que produce deformaciones a nivel litosférico, explicando la presencia y
distribucion de mayores profundidades para la sismicidad en esta area.

El poligono 3 (P3) se define entre las latitudes 6,25y 7,75°N y las longitudes 75,5y 77,5°W,
geograficamente localizada en el flanco oeste de la Cordillera Occidental y en la cuenca
Atrato (Figura 4-2). Un total de 1715 sismos se agrupan en este poligono, en el que
predomina la sismicidad superficial, donde el 83 % de los eventos registrados, registran
profundidades menores de 20 km, y la mediana para las profundidades es de 4 km. La
profundidad promedio para P3 es de 9,39 km con una desviacion estandar de 14,28 km

(Figura 4-5). El evento sismico con mayor magnitud local es de 5,2.

En P3, 183 eventos (~10,67 %) reportan profundidad de 0,0 km, el ~67,96 % de los eventos
(1165) se encuentra en el rango de profundidades menores que 5 km (Figura 4-5), e
indicaria que la sismicidad se asocia principalmente a la actividad de estructuras de
caracter cortical; sin embargo es necesario relocalizar la sismicidad con el fin de encontrar
mayor certidumbre en la posicion final, especialmente en lo relacionado a la profundidad
del hipocentro. La principal causa de la sismicidad superficial de este poligono, esta
asociada a la deformacion producida por la colision del bloque Panama i Chocé con
Suramérica y se encuentra distribuida geograficamente en la vecindad de fallas vy
estructuras que han sido propuestas como la zona de sutura entre estos grandes bloques

tecténicos (Figura 4-2).

La sismicidad en cercanias del Caldas Tear, principalmente al sur del mismo, se agrupa
en el area 4 (P4) (Figura 4-2). Este poligono de 506 eventos se caracteriza porque 205 de
ellos (~40,51 %) reportan profundidades mayores a 50 km (Figura 4-6) y que a su vez

corresponden al ~24 % (205 de 808) del total de sismos que presentan estas
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profundidades. Estadisticamente, el promedio de profundidades se encuentra en 42,51 km
con una desviacion estandar de 36,57 km (Figura 4-6). La magnitud local maxima

reportada es de 4,5 y el sismo con mayor profundidad es de 166 km.
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Figura 4-5: Distribuciéon de profundidades de la agrupacion de sismicidad 3 (P3). Las lineas
punteadas indican el promedio (roja) y la mediana (azul).

La distribucién de profundidades de P4, sugiere que la actividad sismica con profundidades
inferiores a 20 km esta relacionada a deformacion cortical fragil de las fallas presentes en
el area; la sismicidad de profundidades mayores esta ligada a la subduccién empinada de
la placa de Nazca bajo Suramérica que ha sido bien documentado al sur del Caldas Tear
(Vargas y Mann, 2013; Chiarabba et al., 2016; Syracuse et al., 2016; Wagner et al., 2017).
Los altos valores en la desviacion estandar pueden ser explicados por las altas frecuencias
de sismos de poca profundidad, comparados a los de profundidades mayores (Figura 4-6).
Si se remueven los eventos entre 0 y 5 km (114 eventos) y se comparan con los
estadisticos de la distribucién original de los 506 eventos, el promedio y la mediana
aumentan a 54,06 km y 51,75 km, respectivamente, y la desviacion estandar se reduce a
33,67 km.

El poligono 5 (P5), se define en la parte més oriental de la zona de trabajo, entre 5y 9°N,
y 74y 75,5°W (Figura 4-2). Corresponde a una franja N 7 S con 1504 eventos sismicos

gue presenta una amplia distribucién de profundidades (Figura 4-7). El promedio de
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profundidades para este conjunto es de 29,83 km, su mediana 19,55 km y presenta una
desviacion estandar de 30,34 km (Figura 4-7). La magnitud local maxima registrada es de
4,7. P5 presenta 337 de los 848 eventos de profundidad mayor a 50 km. La distribucién de
profundidades permitiria identificar el comportamiento litosférico en esta area. La
sismicidad de poca profundidad se relaciona a la deformacién cortical por fallamiento
activo; entre 30 y 70 km, los eventos pueden mostrar parte de la zona de Wadati i Benioff
de la placa, en el segmento que se empina en su proceso de subduccion hacia el este; las
profundidades mayores a 80 km, presentes en la parte mas sur de P5, muestran el mismo
proceso anterior, pero favorecido por el desplazamiento lateral derecho de la sismicidad,
como producto de la subduccion horizontal de la placa de Nazca al norte del Caldas Tear

y que se empina a medida que esta avanza hacia el este.
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Figura 4-6: Distribucion de profundidades del poligono 4 (P4). Las lineas punteadas indican el
promedio (roja) y la mediana (azul).

Los sismos recopilados en los agrupaciones o poligonos, corresponden a 5701 de los 5969

analizados (~95,51 %); la sismicidad en otros sectores no agrupados tiende a ser dispersa

0 estar controlada por las estructuras que afloran en superficie.
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Figura 4-7: Distribucion de profundidades del poligono 5 (P5). Las lineas punteadas indican el
promedio (roja) y la mediana (azul).

4.1.2 Adquisicion de fases sismicas y diagramas de Wadati

El proceso de adquisicion de fases sismicas, comprende la recopilacion (picking o picado)
de llegadas de onda P y S para 214 eventos sismicos, con Ml O 3 redistrados entre el
01 de enero 2009 y el 21 de febrero de 2018. Todos los sismos se evalian mediante el
andlisis de diagramas de Wadati, utilizando el programa de CAIIDA para tal fin. De acuerdo
a los resultados del procedimiento de Wadati, los eventos sismicos se analizan de acuerdo
al numero de registros por evento, el ajuste en la regresiéon de minimos cuadrados, los
residuales entre la diferencia del tiempo de origen obtenida en los diagramas versus el

tiempo de origen reportado por la RSNC y los valores de Vp/Vs hallados en la regresion.

El primer andlisis corresponde a la cantidad de estaciones que registran llegadas de onda
P o S. El andlisis grafico (Figura 4-8), permite observar que el sismo con menor cantidad
de registros sélo arroja fases en una estacion, mientras que los eventos que mayor
cantidad de trazas reportan, lo hacen con 19. La cantidad de registros para cada sismo es
dependiente, principalmente, de la fecha de ocurrencia del evento y del funcionamiento de
estaciones sismicas de la RSNC para el dia del evento; en otros casos, las trazas son

ilegibles por lo que se descartan.
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Figura 4-8: Niumero de registros sismicos por evento (eje x) respecto al nUmero de sismos (eje y)
con dicho valor.

Para analizar la veracidad de los registros tomados para cada evento y cada estacién, se
analizan estadisticamente los diagramas de Wadati. Al tratarse de sismicidad local y
regional se espera que el ajuste de las regresiones en estos diagramas sea
aproximadamente lineal, por lo que el ajuste de la regresién o 'Y, permite evaluar la
certidumbre en la adquisicion de tiempos de llegada de fases sismicas para los eventos de
este trabajo (Figura 4-9). Con el objetivo de evitar ajustes forzados, se excluyen los eventos
registrados en 3 0 menos estaciones. Asi, los 206 eventos restantes muestran un valor
minimo y maximo de Y de 0,9278 y 0,9998, respectivamente (Figura 4-9). El valor
promedio en el ajuste es de 0,9924 (Figura 4-9).

El siguiente andlisis relaciona el tiempo de origen (OT) de cada evento, el cual se
encuentra ligado directamente al resultado de la regresion. El andlisis consiste en
determinar el residual entre el OT hallado mediante el procedimiento de Wadati y el OT
reportado por la RSNC (Figura 4-10). El menor residual es de -6,9392 s, mientras que el
mayor es de 4,2337 s. Para evaluar estadisticamente, se procede a hallar el RMS de los
residuales para los 206 eventos, arrojando un valor de 1,6718 s (Figura 4-10).
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Figura 4-9: Histograma de frecuencias del ajuste de la regresion de minimos cuadrados obtenida
en los diagramas de Wadati. La linea roja punteada, muestra el valor promedio del ajuste.

La tendencia muestra que, para 146 eventos, se obtienen residuales entre -1.5y +1 s; el
histograma presenta un sesgo hacia residuales negativos (< -1.5 s), indicando que para
muchos de los registros analizados en este trabajo, la hora de origen reportada por la
RSNC, presenta retrasos superiores a 1.5 s, de acuerdo a los resultados obtenidos por el
procedimiento de Wadati de CAIIDA (Figura 4-10).

Con los diagramas de Wadati, se obtuvo la relacion Vp/Vs para cada evento, con valores
oscilantes entre 1,6012 como valor minimo y 1,9123 como maximo (Figura 4-11). Si bien
la razén Vp/Vs para cada evento arroja un valor diferente, si es posible estimar un
promedio de esta relacion, que permita asociar los modelos 1D de velocidad de onda S
con los de onda P. Para el caso particular de los 206 eventos sismicos analizados, el valor
medio de Vp/Vs es de 1,7553 (Figura 4-11). El valor promedio de la relaciéon Vp/Vs es
consistente con las razones de Vp/Vs reportadas por Poveda et al (2015) en las estaciones

del area de trabajo.
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Figura 4-10: Residual de los tiempos de origen (OT) de la regresion de Wadati hallada en CAIIDA,

menos OT reportados en la RSNC.
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Figura 4-11: Relacion Vp/Vs para los 206 eventos sismicos analizados mediante el procedimiento
de Wadati. La linea vertical de color rojo indica el promedio de la razén Vp/Vs.
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4.1.3 Relocalizacion preliminar de eventos sismicos - CAIIDA

La localizacién preliminar de los sismos se realiza mediante el programa de CAIIDA para
inversion de tiempos de viaje y localizacion. El método, localiza los eventos sismicos
utilizando como punto de partida las localizaciones reportadas por la RSNC, el principio de
Fermat y propagacion de las ondas sismicas en un unico medio, cuya velocidad de onda
P se halla para cada sismo de forma particular en el procedimiento de Wadati de CAIIDA.
En adelante, las relocalizaciones de este método seran referidas como método CAIIDA.

Una de las limitaciones del método, es que solo permite la localizacion a partir de las fases
de onda P, y utiliza un modelo de semiespacio con velocidad Unica. Los amortiguamientos
utilizados para la inversion, son valores de 10 y 100; estos permiten que a través de las
iteraciones y cambios en el modelo varien con cierta restriccién a partir del modelo inicial
de localizacion de la RSNC. De forma general, el amortiguamiento es de 10, y s6lo en
casos donde la inversion arroja matrices singulares, por la poca cantidad de fases
registradas, se procede a un aumento en el amortiguamiento. El método CAIIDA, permite

la relocalizacién de 202 eventos distribuidos en el area del trabajo (Figura 4-12).

Los eventos relocalizados se pueden analizar desde la distribucion de sus profundidades,
el ajuste de los modelos o0 RMS, y el gap acimutal dado por la relocalizacién de los
terremotos. Las profundidades oscilan entre -2 km (o0 sea 2 km por encima del nivel del
geoide) como valor minimo y 149,8 km como maximo; presentan un promedio de 27,87
km, mediana de 1,2 km (Figura 4-13). 146 de los 202 eventos (~72 %) se localizan a
profundidades menores a 10 km (Figura 4-13). El ajuste de los modelos finales de la
localizacion, se evalla mediante el RMS; estos se comparan con la profundidad para cada
evento, donde los valores del RMS oscilan entre 0,70 y 14,42 s, y cuyo valor promedio es
de 3,617 s (Figura 4-14).

Un analisis similar al anterior, se realiza con el gap acimutal de cada nueva localizacion,
comparada con la profundidad final del modelo (Figura 4-15). El angulo sin cobertura de la
sismicidad localizada con el método CAIIDA, muestra rangos entre 56 y 306°, con un
angulo promedio de gap acimutal de 178° (Figura 4-15). Para el método, los mayores RMS
se encuentran asociados a sismos localizados a mayor profundidad (Figura 4-14 y Figura
4-15), sin embargo el RMS no muestra una relacion directa con la cobertura acimutal del

sismo (Figura 4-15).
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Figura 4-12: Relocalizacion de la sismicidad por el método CAIIDA. El color de las figuras indica la
profundidad de la localizacién final.
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Figura 4-13: Distribucion de profundidades para los eventos sismicos relocalizados con el método
CAIIDA. Las lineas punteadas indican el promedio (roja) y mediana (azul) de la profundidad.
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Figura 4-14: Distribucion del RMS vs. las profundidades de cada evento localizado con el método
CAIIDA. La linea horizontal roja indica el RMS promedio del método.
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Figura 4-15: Distribucion del gap acimutal de cada evento sismico, respecto a su profundidad. El
tamafio de las circunferencias indica el RMS mostrado en la Figura 4-14.

Por dltimo, se comparan de forma gréafica los resultados obtenidos con el método CAIIDA
y los valores originales reportados por la RSNC, la cual da una idea de los cambios en las
posiciones de los epicentros y profundidades de las soluciones al problema de la
localizacién (Figura 4-16). El analisis inicial, muestra una relocalizacion de los eventos, en
muchos casos hacia el centro de la red, sin embargo, las variaciones en la profundidad del

método CAIIDA, presentan gran incertidumbre por su alto RMS final.

Los cambios entre el modelo inicial (RSNC) y el final (CAIIDA) se cuantifican mostrando
como valor minimo en la distancia entre epicentros un espaciamiento de 0,4 km, mientras
gue la maxima separacion se encuentra en ~93 km, con un valor promedio de 15,56 km
(Figura 4-16). Por otra parte, para la comparacion en las profundidades, se toma la resta
entre la reportada por la RSNC menos la obtenida en CAIIDA; esto arroja como resultado,
variaciones entre -149,8 y 112,5 km, con un promedio en la variacién absoluta de 36,18
km (Figura 4-16), sin embargo el histograma muestra un sesgo hacia valores positivos;
una diferencia positiva en las profundidades implica que la relocalizacion tiende a
superficializar los eventos y una diferencia negativa implica que CAIIDA tiende a

profundizarlos (Figura 4-16).
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Figura 4-16: Diferencia, en kilbmetros entre las localizaciones reportadas por la RSNC vy las
relocalizaciones de los eventos por el método CAIIDA. La imagen superior muestra distancias entre
epicentros; en la imagen inferior se plasma la diferencia de profundidades (RSNC i CAIIDA).

4.1.4 Relocalizacion de eventos sismicos con HYPOINVERSE

Utilizando HYPOINVERSE-2000 se relocalizan 214 eventos sismicos con magnitudes
locales superiores a 3,5, mediante tres (3) modelos unidimensionales de velocidad; estos
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modelos dan nombre a la metodologia utilizada para la relocalizacién. EI modelo del cual
se parte para cada localizacion, es el reportado por la RSNC, ya que el RMS en la
localizacion por CAIIDA es bastante alto para considerarlo confiable, incluso como

suposicion inicial de localizacion.

La primera metodologia (método Gradiente), utiliza dos capas con velocidades de onda P
y S diferentes (Tabla 4-1 y Figura 4-17); la primera de ellas muestra una variacion entre 0
y 40 km de 0,05 km/s por cada kilbmetro para la onda P y de 0,027 km/s para la onda S
(Tabla 4-1y Figura 4-17); la velocidad de onda sismica a 0 km es de 6,0 y 3,45 km/s para
las ondas P y S, respectivamente y la velocidad del semiespacio se encuentra a partir de
40 km y es de 8,0 y 4,52 km/s, respectivamente para las ondas Py S (Tabla 4-1 y Figura
4-17). Los valores de Vp/Vs que relacionan los modelos unidimensionales de velocidad de
onda P y onda S (Tabla 4-1) son de 1,77 (Poveda et al., 2015). La altitud de referencia del
modelo (mayor valor altitudinal de alguna de las estaciones utilizadas en el trabajo) es de
3545 m, dada por la estacion GUY2C (Tabla 4-1).

Tabla 4-1: Parametros del modelo de distribucién de velocidades de onda P y S para el modelo de
Gradiente.

Parametro Gradiente - P | Gradiente - S | Unidades
Altitud de referencia 3,545 3,545 km
Velocidad 0 km 6,0 3,45 km/s
Gradiente de velocidad 0,05 0,027 km/s/km
Velocidad 40 km 8,0 4,52 km/s
Velocidad del semiespacio 8,0 4,52 km/s
Vp/Vs 1,77

La segunda metodologia (IASP91), utiliza los modelos de distribucion de velocidades
sismicas planteados por Kennett y Engdahl (1991) para la velocidad de las ondas Py S
(Tabla 4-2 y Figura 4-17). EI modelo IASP91, plantea una distribucion de velocidades
sismicas para onda P compuesta por 4 capas, mientras que para onda S esta constituida
por 5 capas (Tabla 4-2 y Figura 4-17); el valor de referencia para el modelo IASP91 es de
3,55 km (Tabla 4-2).
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Tabla 4-2: Modelo de velocidades sismicas de onda P y S para el método IASP91 (Kennett y
Engdahl, 1991).

IASP91 - P IASP91 - S
Altitud de referencia | 3,55 km Altitud de referencia | 3,55 km
Capa Profundidad | Espesor Vel. Capa Profundidad Espesor Vel.
P (km) (km) | (kmis) b (km) (km) | (km/s)
1 0 - 23,55 23,55 5,8 1 0- 23,55 23,55 3,36
2 23,55 - 38,55 15,0 6,5 2 23,55 - 38,55 15,0 3,75
3 38,55 - 83,55 45,0 8,04 3 38,55 - 53,55 15,0 4,47
Semi- 83,55 - é é 8,05 4 53,55 - 83,55 30,0 4,48
espacio
Semi- 83,55 - ¢ é 4,49
espacio

La tercera metodologia (método i 1 D @onsiste en la elaboracién de un modelo de
velocidades de onda P, a partir del modelo de velocidad de onda S de Poveda et al (2018)
para la estacién HEL, a partir de las relaciones de Vp/Vs = 1,77 (Tabla 4-3 y Figura 4-17)
para la misma estacién (Poveda et al., 2015). Los modelos de onda P y S, presentan 6
capas, mas un semiespacio, con valores de velocidad que oscilan entre 6,0 y 8,0 km/s para
la velocidad de propagacion de la onda P, y entre 3,45y 4,52 km/s para la onda S (Poveda
et al.,, 2018) (Tabla 4-3 y Figura 4-17). Par a e |
referencia de 3,55 km (Tabla 4-3).

model o N1DO0 se

Tabla 4-3: Distribucién de las velocidades sismicas de onda P y S para el método "1D", basado en
la distribucién de ondas de corte de Poveda et al (2018), y calculados utilizando la relacion Vp/Vs
de Poveda et al (2015).

1D-P 1D-S

Altitud de referencia 3,55 km Altitud de referencia 3.55 km
Capa Profundidad | Espesor | Vel. Capa Profundidad | Espesor | Vel.
(km) (km) (km/s) (km) (km) (km)
1 0-8,55 8,55 6,0 1 0-8,55 8.55 3,45
2 8,55 - 13,55 50 6,19 2 8,55 - 13,55 50 3,5
3 13,55 - 23,55 10,0 6,37 3 13,55 - 23,55 10,0 3,6
4 23,55 - 28,55 5,0 6,72 4 23,55 - 28,55 50 3,8
5 28,55 - 33,55 50 6,9 5 28,55 - 33,55 50 3,9
6 33,55 - 43,55 10,0 7,79 6 33,55 - 43,55 10,0 4,49
e“:'S;"é{o 43,55 - & é 8,0 eig;"C';O 43,55 - ¢ é 4,52

Vp/Vs 1,77

present

-

C
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Figura 4-17: Modelos unidimensionales de velocidades de onda P y S utilizados para la localizacién
en HYPOINVERSE-2000. Las lineas rojas indican el modelo de Gradiente, las verdes el modelo
asociado a | ASP91 y |l as azules al A1DOo.

La relocalizacién por el método de Gradiente, permite la ubicacién de 214 sismos, con
variaciones en su epicentro y distribucion de profundidades respecto a la metodologia de
CAIIDA (Figura 4-18). La distribucién de profundidades como resultado de la inversion,
muestra tendencias muy superficiales, con profundidad minima y maxima de 0y ~120 km,
respectivamente y valor promedio de 27,86 km (Figura 4-19). Por simplicidad, las

profundidades negativas, o por encima del geoide, se llevan a 0 km.

El RMS final para las localizaciones, arroja valores entre 0,02 y 4,53 s con un promedio de
1,48 s (Figura 4-20), haciendo que la metodologia de Gradiente, comparada con CAIIDA
presente mejor ajuste en las soluciones finales de la localizacién de hipocentros. El método
no muestra una relacion directa de la profundidad con el grado de ajuste expresado en el
RMS (Figura 4-20). En cuanto a la distribucion de las coberturas acimutales, el método
muestra gap acimutales entre 52 y 360° (Figura 4-21), con un promedio de 221°. En
términos generales la cobertura acimutal no es la mejor para muchos de los eventos, ya
gue se encuentran por fuera de la red de estaciones; sin embargo, los valores de RMS

siguen siendo bajos para las localizaciones del método Gradiente, a pesar de su baja
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cobertura acimutal o su profundidad (Figura 4-21), ya que la localizacion definitiva es
dependiente del modelo inicial propuesto para la inversion.
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Figura 4-18: Relocalizacion de 214 eventos sismicos en el area mediante la metodologia de
Gradiente. El color de los marcadores indica la profundidad de la fuente sismica.

Con el fin de realizar una comparacion de las localizaciones del método Gradiente con los
valores reportados por la RSNC se presentan la Figura 4-22. En lineas generales, las
relocalizaciones tienden a ubicarse hacia afuera de la red de estaciones y sélo en algunos

casos los epicentros no varian considerablemente (Figura 4-22).
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Figura 4-19: Distribucién de profundidades como resultado del método de Gradiente. Las lineas
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Figura 4-21: Gap acimutal contra profundidad del evento relocalizado por el método Gradiente. El
tamarfio de las circunferencias indica el RMS final de la solucién hipocentral.

De forma cuantitativa, las diferencias en las coordenadas de los epicentros entre los
reportes de la RSNC y el resultado del método Gradiente, muestran variaciones que van
entre los 0,89 y 98,62 km, con valor promedio de 24,82 km en el reajuste del epicentro,
con una mediana 23,21 km (Figura 4-22). Por su parte, las diferencias de profundidad
(RSNC 1 Gradiente) muestran un rango de profundidades menor que las generadas por
CAIIDA (Figura 4-16). Se puede apreciar que el valor minimo de reajuste en la profundidad
es de -77,04 km, mientras que el mayor valor es de 43,09 km (Figura 4-22). La distribucién
en los cambios en la profundidad muestra una tendencia a cambiar pocos kilémetros, con
algunos valores alejados mas o menos de la moda del histograma, indicando que en
algunos casos, las profundidades de la RSNC son mayores que las halladas por la
inversion en el método Gradiente y en otros menores (Figura 4-22). El promedio de los

valores absolutos en las diferencias es de 10,8 km de reajuste en la profundidad.
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Figura 4-22: Diferencias entre las localizaciones de la RSNC y la relocalizacion de los eventos por
el método Gradiente. La imagen superior muestra las variaciones en el epicentro; en la imagen
inferior se observa la diferencia de profundidades (RSNC 1 Gradiente).

Posterior al analisis del método de Gradiente, se analizan los resultados de las
localizaciones del método IASP91, que permite la relocalizacion de 214 eventos sismicos
(Figura 4-23). Las profundidades de los mismos se encuentran en el rango de 0 a 114,09
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km, con un promedio de 20,19 km y mediana de 16,1 km (Figura 4-24). Las profundidades
se encuentran distribuidas principalmente entre 0 y 10 km, con otro pico de ocurrencia
entre 15 y 35 km (Figura 4-24). Por simplicidad en la presentacion de los resultados, las
profundidades negativas (por encima del geoide) se reportan como 0 km.

Los resultados de la localizacién por la metodologia IASP91, muestran ajustes (RMS) que
se encuentran en el rango de 0,08 a 4,99 s, como valor minimo y maximo de RMS (Figura
4-25), respectivamente, cuyo valor promedio es de 1,91 s. De igual manera que en la
metodologia de Gradiente, el RMS para el método IASP91 no depende directamente de la

profundidad a la que se localiza el evento sismico (Figura 4-25).
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Figura 4-23: Localizacion de eventos por el método IASP91. Los colores indican la profundidad del
sismo relocalizado.
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método IASP91.
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La cobertura acimutal para IASP91 es similar a la que arrojan los resultados de Gradiente,
ya que se presentan gap acimutales minimos de 55° y maximos de 359°, con un valor
promedio de 216° (Figura 4-26); los altos valores del gap acimutal, dan una idea de
terremotos localizados por fuera de la red de estaciones (Figura 4-23).
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Figura 4-26: Distribucion de las coberturas acimutales para el método IASP91 vs. la profundidad
de los eventos. El tamafio de los circulos indica el RMS para cada evento.

El analisis comparativo de los registros de la RSNC con la metodologia IASP91, se realiza
de forma similar a la realizada en las metodologias de localizacion previas (Figura 4-27).
El comportamiento de las relocalizaciones, permite identificar una tendencia de
reposicionamiento hacia el oeste de los sismos de la zona occidental y hacia el sureste en
la parte méas oriental; en general los sismos de la zona mas central del area no muestran

variaciones muy importantes en el epicentro (Figura 4-23).

El andlisis cuantitativo, compara los cambios epicentrales y de profundidad de los eventos
relocalizados por la metodologia IASP91 (Figura 4-27). Las distancias entre las
coordenadas de los eventos se encuentran entre 0,56 y 72.15 km, con un promedio de
desplazamiento 23,51 km (Figura 4-27). Las diferencias para las profundidades reportadas
por la RSNC menos las halladas por inversion del método IASP91 van desde -29,99 km
hasta 56,04 km (Figura 4-27), con un promedio de las diferencias absolutas de 4,35 km. El

histograma de variaciones en la profundidad muestra un ligero sesgo hacia valores
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positivos (Figura 4-27), indicando que las relocalizaciones de IASP91 presentan menores
valores de profundidad para las soluciones hipocentrales que los reportes de la RSNC.
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Figura 4-27: Diferencias entre las localizaciones de la RSNC y el método IASP91. La imagen
superior muestra las variaciones en las coordenadas del epicentro; la imagen inferior muestra la
diferencia de profundidades (RSNC i I1ASP91).
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Por dltimo, se presentan los resultados de la localizacion de 214 eventos sismicos para el

m®t odo de | ocalizaci-n AlDO0O y se realizan |1 o0os ant¢
(Figura 4-28). E | pri mer anglisis que se aborda para el
distribucion de las profundidades luego de la relocalizacion (Figura 4-29 y Anexo A). Esta

distribucion muestra valores minimos y méaximos de 0y 116,06 km, respectivamente, con

valor promedio de 22,76 km y mediana de 14,67 km (Figura 4-29). La mayor parte de la

sismicidad se concentra a profundidades inferiores a 40 km (Figura 4-29). La distribucién

del RMS es menor para |l a metodolog2?a AlDo6, compar

minimo de 0,001 s y maximo de 2,08 s, cuyo valor promedio es de 0,53 s (Figura 4-30).

Figura 4-28: Localizacion de la sismicidad por el método "1D". Los colores indican la profundidad
de ocurrencia del evento.








































































































































































