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RESUMEN 

Las complejidades geológicas y tectónicas que involucra el cinturón Circuncaribeño 

han sido motivo de diversos estudios geofísicos, sin embargo, aún se desconocen 

aspectos sobre el estado actual de la litosfera y su evolución geodinámica. En este 

trabajo se realizaron un conjunto de tomografías de sismos locales alrededor de esta 

región con la finalidad de caracterizar su estructura litosférica. Se utilizaron los datos 

correspondientes a los tiempos de llegada de las ondas P y S en 734 estaciones adscritas 

al ISC y 80 estaciones del proyecto BOLIVAR, que posteriormente fueron divididos 

para 7 ventanas de estudio. El proceso de inversión se llevó a cabo mediante el 

algoritmo tomográfico LOTOS14. En primer lugar, se determinaron los parámetros de 

inversión, a partir de pruebas de resolución. Luego, se procedió a obtener los modelos 

1D optimizados para cada zona de estudio. Finalmente, se realizó una inversión con 

los nuevos modelos de velocidad que permitieron obtener secciones horizontales y 

verticales de anomalías de velocidad. Los modelos de velocidades 1D evidenciaron 

mayores velocidades para las zonas con predominio de corteza oceánica, mientras que 

las velocidades más bajas fueron obtenidas en zonas continentales volcánicas con 

elevado gradiente geotérmico. Además, las anomalías de velocidades permitieron 

concluir que las zonas de bajas velocidades en cordilleras no volcánicas, poseen 

relación con los sistemas de fallas responsables del fracturamiento a nivel cortical, 

mientras que, las zonas de subducción exhibieron zonas de bajas velocidades 

relacionadas a los procesos de deshidratación de la losa de subducción. 
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CAPÍTULO I 

INTRODUCCIÓN 

 

1.1 Planteamiento de problema 

La litosfera representa la capa sólida y rígida que cubre la Tierra. Ésta incluye la corteza 

terrestre y parte del manto superior (Hamblin y Christiansen, 2004). Más aún, puede 

ser diferenciada según sus propiedades físicas (Burov, 2011). Tales propiedades están 

relacionadas con la velocidad de transmisión de las ondas sísmicas a través de cada 

medio. Por lo cual, las ondas P y S se consideran fenómenos físicos idóneos para el 

estudio de la litósfera, especialmente en zonas de gran actividad sísmica como la región 

del Caribe. 

El Caribe se encuentra sobre una pequeña placa tectónica cuyos límites norte y sur 

representan extensas zonas de deformación, constituidas principalmente por 

desplazamientos transcurrentes (James, 2005; Audemard, 2006; 2014), mientras que, 

sus límites este y oeste consisten en zonas de subducción con volcanismo activo 

(Bouysse et al., 1990; James, 2005). Esta variedad de procesos tectónicos han sido 

objetivos de múltiples estudios geofísicos (e.g. Syracuse et al., 2008; Bezada et al., 

2010; Arnaiz-Rodríguez, 2015; Harris et al., 2018), no obstante, estas investigaciones 

no han logrado esclarecer aspectos fundamentales del estado actual de la litosfera y su 

evolución geodinámica. En vista de esta problemática, el presente trabajo tiene la 

finalidad de identificar anomalías de velocidades de ondas corpóreas alrededor del 

cinturón Circuncaribeño por medio de tomografías de sismos locales.  

La tomografía de sismos locales es conocida como una eficiente técnica para dilucidar 

e interpretar los distintos mecanismos que controlan los procesos tectónicos de la Tierra 

(Kissling, 1988; Koulakov, 2009). En particular, permite obtener anomalías de 

velocidades de ondas corpóreas a diferentes profundidades, un modelo 1D optimizado 

y eventos relocalizados, a través de una inversión simultanea de tiempos de viaje y 

ubicaciones hipocentrales (Koulakov, 2009). Autores como Aki y Lee (1976), Crosson 
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(1976), Aki et al. (1977), Thurber (1983) y Eberhart-Phillips (1990) marcaron el inicio 

de esta técnica que ha sido optimizada en algoritmos cada vez más eficientes, siendo el 

LOTOS (desarrollado por Koulakov, 2009) uno de los más recientes. Por lo tanto, la 

aplicación de este algoritmo, permitió aprovechar la sismicidad del Caribe para el 

estudio de su estructura interna. Además de representar un aporte al conocimiento 

científico relacionado a la estructura y geodinámica de esta zona mediante métodos 

sismológicos.   

1.2 Objetivos 

1.2.1 Objetivo general 
 

 Caracterizar la estructura litosférica del Caribe, a partir de anomalías de 

velocidades de ondas corpóreas, mediante una tomografía de sismos locales.  

 

1.2.2 Objetivos específicos:  

 

 Estimar la resolución espacial de los datos. 

 

 Generar un modelo inicial de velocidades con la resolución estimada. 

 

 Relacionar las anomalías de velocidades de ondas corpóreas con las 

estructuras geológicas del Cinturón Circuncaribeño. 

 

 Analizar la distribución de las estructuras sismogénicas alrededor de la Placa 
Caribe. 
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1.3 Ubicación del área de estudio 

El área de estudio se encuentra delimitada por las longitudes 58º O y 98º O y las 

latitudes 0º N y 24º N. Sobre esta zona se ubican las 734 estaciones adscritas al ISC y 

80 del proyecto BOLIVAR (Figura 1). 

 

Figura 1. Mapa de ubicación del área de estudio y estaciones sismológicas. En la esquina inferior derecha 

se presenta la ubicación del área de estudio en escala regional.  
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CAPÍTULO II 

MARCO GEOLÓGICO Y TECTÓNICO 

 

En este capítulo se exponen aspectos fundamentales sobre las características geológicas 

y tectónicas más relevantes que conforman la región del Caribe. Considerando las 

zonas de mayor actividad sismogénica, se presentará un especial énfasis en los límites 

de placas.  

2.1 Placa Caribe 

La región del Caribe posee una superficie de aproximadamente 2,7 millones de km2 

(Bachmann, 2001). Parte de los rasgos geológicos más importante de esta región se 

encuentran sobre el Cinturón Circuncaribeño (Figura 2). Esta zona involucra el Norte 

de Suramérica, Centroamérica y los arcos de islas de las Antillas Menores y Mayores. 

La actividad tectónica está controlada por la interacción de cinco placas; la placa de 

Cocos, Norteamericana, Suramericana, Nazca y Caribe.  

 

Figura 2. Principales rasgos geológicos y tectónicos de la región del Caribe. En la esquina inferior 

izquierda se muestra la zona de estudio a escala regional. Los triángulos rojos representan los volcanes 

de actividad reciente (Burbach et al., 1984; Bouysse et al., 1990). 
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La placa Caribe se encuentra ubicada entre Norteamérica y Suramérica, y posee un 

movimiento relativo hacia el Este (Westbrook et al., 1986). Los límites de esta placa 

han sido identificados a partir de la distribución de su actividad sísmica (Sykes y 

Ewing, 1965; Molnar y Sykes, 1969; Aggarwal, 1983). La interacción al Norte y Sur 

se caracteriza por fallamientos transcurrentes dextrales (James, 2005) junto a amplias 

zonas de compresión y extensión (Dolan et al., 1998; Audemard et al., 2000). 

Asimismo, los limites este y oeste reflejan una convergencia que resulta en zonas de 

subducción con una importante actividad volcánica (Burbach et al., 1984; Bouysse et 

al., 1990). 

Edgar et al. (1971) plantean que a pesar de que la placa Caribe posee una corteza de 

características oceánicas, ésta es significativamente diferente a otras alrededor del 

mundo. Su inusual espesor cortical (15 a 20 km; Edgar et al., 1971; Houtz y Ludwig, 

1977; Ladd y Watkins, 1980; Officer et al., 1959) y velocidades entre 6,1 y 7,3 km/s 

sobre un manto de 8,1 km/s (Officer et al., 1959) son consecuencia del emplazamiento 

de una meseta oceánica. Esta estructura consiste en terrenos máficos que han sido 

sobrepuestos en la corteza oceánica, y generados por la intrusión de grandes cantidades 

de magma derivados del manto (Coffin y Eldholm, 1994; Mann y Taira, 2004). En el 

caso particular del Caribe, esta meseta es conocida como CLIP (Caribbean Large 

Igneous Province; Edgar et al., 1971). 

El origen y evolución de la placa Caribe ha sido planteado principalmente por dos 

modelos que se mantienen en discusión. El modelo de origen pacífico (e.g. Pindell et 

al., 2001) propone que la placa Caribe se originó en el Cretácico como una pieza 

remanente de la antigua placa de Farallón y se transformó en una meseta oceánica como 

resultado del punto caliente de las Galápagos. Luego se desplazó al Este, ubicándose 

sobre una cuenca Protocaribe por acción de un sistema de fallas transcurrentes. Por su 

parte, el modelo In-situ indica que la placa Caribe tuvo un origen intraplaca, es decir 

que se formó entre las placas Norteamericana y Suramericana como resultado de la 

expansión Jurásica (James, 2006). Luego, la corteza sufrió un incrementó de su espesor, 

el cual es planteado como consecuencia del magmatismo producto de un punto triple, 
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o por el emplazamiento de material basáltico derivado de una superpluma mantelar 

durante el Cretácico medio (Meschede y Frisch, 1998; James, 2002). 

2.2 Límite Sur 

El límite sur de la placa Caribe se caracteriza por la interacción de ésta con las placas 

de Nazca y Suramericana. Procesos de transpresión y la presencia de pequeños bloques 

tectónicos son parte de esta complicada zona. La convergencia entre las placas Caribe 

y Suramericana resulta en los cinturones deformados del sur del Caribe y el Norte de 

Panamá, mientras que la zona Este presenta importantes fallas transcurrentes dextrales 

(van der Hilst, 1961). 

2.2.1 Colombia 

El SO de la placa Caribe involucra la interacción de tres placas tectónicas. En esta zona, 

la placa de Nazca converge hacia el Este, colisionando al NO de Suramérica a una tasa 

de 6 cm/año. Mientras que, la placa Caribe tiene un movimiento E-SE en relación a la 

placa Suramericana de 1-2 cm/año (Freymueller et. al., 1993; Kellogg y Vega, 1995). 

La convergencia en la zona da origen a los Andes colombianos, que se dividen en: a) 

la cordillera Oriental, b) la cordillera Occidental y c) la cordillera Central (Figura 3).  

La cordillera de los Andes Central es un cinturón de volcanes activos que forma parte 

de la zona volcánica Andina norte (Thorpe, 1984; Stern y Kilian, 1996), generada por 

la subducción de la placa de Nazca bajo la placa Suramericana. La cordillera Central, 

está compuesta por un complejo metamórfico del Paleozoico con intrusiones ígneas del 

Mesozoico (Restrepo y Toussaint, 1988). La sismicidad cortical está relacionada con 

los sistemas de fallas activas presentes en esta región, que consisten principalmente en 

fallas de corrimiento que se localizan a largo de los flancos y piedemontes andinos 

(Taboada et al., 2000). 

La cordillera Oriental se formó por la inversión de una cuenca sedimentaria cuya fase 

principal de levantamiento ocurrió después del Mioceno medio (Van der Hammen, 

1958; Cooper et al., 1995) involucrando una deformación de nivel cortical (Cediel et 

al., 2003). Ésta se desprende de la cadena Andina al Sur de Colombia y se extiende 
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hasta el macizo de Santander. No presenta actividad volcánica reciente y se caracteriza 

por un sistema de fallas activas situadas, generalmente, a lo largo de sus flancos. Su 

basamento es metamórfico de edad precámbrica (Restrepo y Toussaint 1988) y su 

estructura se atribuye a los movimientos transpresivos del bloque de Maracaibo que 

han generado la reactivación de fallas inversas a partir del Cenozoico (Colletta et al., 

1990; Cooper et al., 1995; Casero et al., 1997). La actividad sismotectónica reciente en 

la cordillera Oriental se asocia a sus piedemontes que poseen dos sistemas de fallas 

principales (sistema del piedemonte llanero al Oriente y el sistema del valle de 

Magdalena al Occidente), estos se relacionan con el levantamiento del frente de 

deformación asociado con la convergencia de las placas Caribe, Nazca y Suramérica 

(Taboada et al., 2000). 

La cordillera Occidental se originó por la convergencia de la placa de Nazca y la placa 

Suramericana. Se ubica de forma paralela a la costa del Pacífico y solo presenta 

actividad volcánica reciente hacia el Sur. De forma análoga a la cordillera Oriental, se 

caracteriza por sistemas de fallas activas que se extienden paralelas a sus piedemontes 

(Taboada et al., 2000). La sección norte de la cordillera Occidental y la región de Baudó 

comprenden un terreno asociado a un arco de islas que fue acrecionado durante el 

Mioceno (Restrepo y Toussaint, 1988). En la sección sur y central de la cordillera 

Occidental, hay presencia de rocas máficas y ultramáficas, limolitas, turbiditas, 

secuencias de ofiolitas y sedimentos oceánicos del Jurásico tardío (Restrepo y 

Toussaint, 1988; Cediel et al., 2003). 



8 
 

 

Figura 3. Mapa de características tectónicas de Colombia. Los triángulos amarillos representan los 

volcanes de actividad Holocena (Burbach et al., 1984). Las líneas discontinuas representan los contornos 

cada 25 km de la losa de subducción de las placas de Nazca (Oeste) y Caribe (Norte) (Hayes, 2018). 

En general, la profundidad de la discontinuidad de Moho se encuentra entre ~17 km en 

las islas ubicadas en la zona del Pacífico e incrementa hasta ~20 km al Sur, a lo largo 

de la costa. En la cordillera Occidental, estudios previos indican que esta 

discontinuidad está entre 29 y 30 km (Meyer, 1976; Meissner, 1976; Mejía, 2004). Las 

funciones receptoras de la cadena volcánica norte, ubicada en la cordillera Central, 

sugieren profundidades entre 44 y 51 km (Poveda, 2013). En las llanuras costeras del 

Caribe la profundidad de Moho varía entre 20 y 30 km, aumentando hasta ~42 km en 

las llanuras orientales (Poveda et al., 2015). La mayor profundidad para dicha interfaz, 

en Colombia, se registró en el flanco oeste de la cordillera Oriental, con valores entre 

58 y 64 km (Poveda, 2013). 
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La sismicidad somera en Colombia se asocia a las fallas con tendencia N-NE ubicadas 

en las cordilleras y la sismicidad profunda corresponde a los procesos de subducción 

(Frohlich et al., 1995; Taboada et al., 2000; Ojeda et al., 2001). Pennington (1981) 

definió dos segmentos según la distribución de la sismicidad, para precisar la geometría 

y límites de las placas tectónicas. El primer segmento, es el de Bucaramanga, que se 

relaciona con la placa Caribe, y el segundo es el del Cauca, que se asocian con la placa 

de Nazca. El segmento de Bucaramanga fue definido como una zona de subducción de 

la placa Caribe con respecto a la placa Suramericana. Esta región se divide en dos 

partes, una norte donde muestra una zona en subducción hacía el Oeste con un ángulo 

de 27° y otra al Sur con un 40° (Ojeda et al., 2001). Mientras que, el segmento del 

Cauca comienza en la trinchera Panamá-Colombia y finaliza en el límite con Ecuador, 

con un ángulo de subducción de 35° (Pennington, 1981).  

Una de las zonas de actividad sísmica más importante de Colombia es el nido Sísmico 

de Bucaramanga, que se encuentra a una profundidad de ~160 km al Norte de la 

cordillera Oriental y tiene un volumen estimado de 13 × 18 × 12 km (Schneider et al., 

1987; Frohlich et al. 1995). Para explicar el origen y la evolución tectónica de esta 

estructura, se han propuesto varias teorías. van der Hilst y Mann (1994) plantean que 

se genera por el contacto entre las placas Nazca y Caribe que resulta en una zona de 

subducción. Por su parte, Taboada et al. (2000) afirman que estas dos losas están 

sobrepuestas en la zona del nido de Bucaramanga. Mientras, Cortés y Angelier (2005) 

plantean que se trata de una losa sometida a extrema flexión que produce los eventos 

sísmicos entre el Norte subducido de Bucaramanga y las zonas de subducción del Sur 

que corresponden al segmento del Cauca. Finalmente, Corredor (2003) asegura que se 

trata del desgarramiento asociado a terminación sur de la placa Caribe.  
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Figura 4. Rasgos geológicos y estructurales de Colombia. CC, Cuenca de Chocó; CT, Cuenca de 

Tumaco; CCP, Cuenca Cauca-Patia; CT, Desgarre de Caldas; SFR, Sistemas de fallas de Romeral; SFO, 

Sistema de fallas de Otu-Pericos; FMS, Falla Santa Marta; MG, Macizo de Garzón; MQ, Macizo de 

Quetame; MS, Macizo de Santander; NB, Nido de Bucaramanga (Barrero, 2012). Los triángulos 

amarillos representan los volcanes. Estrellas anaranjadas representan las zonas de anomalías geotérmicas 

(Vargas et al., 2009). 

Otra estructura que destaca es la zona de desgarre de Caldas, ubicada al límite norte 

del frente volcánico activo de los Andes colombianos (Figura 4), la cual es una zona 

de ruptura litosférica que se generó por la subducción de la losa oceánica de la placa 

de Nazca (Vargas y Mann, 2013). Al oeste del desgarre de caldas se localizan rocas 

volcánicas inusuales, alineadas E-O (Pardo et al., 2005, Borrero et al., 2009). Vargas 

et al. (2003) han registrado zonas de bajas velocidades en los ejes de las cordilleras 
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Central y Oriental, y en los volcanes activos de la zona. Asimismo, estudios del 

gradiente geotérmico, realizados por Vargas et al. (2009) concluyen que la ruptura en 

la zona de Caldas involucra toda la corteza superior con una gran falla que genera un 

conducto para el ascenso de magmas y fluidos hidrotermales producidos por la fusión 

de las losas a cada lado. Por su parte, Londoño et al. (2010) registró, en su tomografía 

sísmica 3D de los alrededores de Cúcuta, una zona de anomalías de bajas velocidades 

que asocia con la falla de Boconó y los flancos del macizo de Santander. Las anomalías 

geotérmicas presentadas por Bedoya-González, (2014), coinciden con las zonas de alto 

gradiente geotérmico presentadas por Vargas et al. (2009), y se relacionaron con las 

fallas inversas en el piedemonte y la deformación de la cadena montañosa de la 

cordillera Oriental.  

2.2.2 Occidente de Venezuela 

El Occidente de Venezuela es una zona sísmicamente activa que ha sido ampliamente 

estudiada (e.g. Kellogg y Bonini, 1982; Colletta et al., 1997,  Audemard, 1996; 

Audemard, 2000, Audemard y Audemard, 2002; Duerto, 2006, Schmitz et al., 2012). 

Entre sus estructuras más importantes resaltan, el bloque de Maracaibo, la cordillera de 

los Andes de Mérida, la cuenca de Maracaibo, la cuenca Barinas-Apure, la cuenca de 

Falcón, la Sierra de Perijá y el bloque de Trujillo (Figura 5).   

El bloque de Maracaibo consiste en un fragmento de corteza continental limitado al 

Norte por el sistema de fallas Oca-Ancón, al Este por el sistema de fallas de Boconó y 

al Oeste por la falla de Santa Marta-Bucaramanga (Audemard, 2000). La interacción 

entre la Placa Caribe, Suramericana y Nazca ha controlado la formación de este bloque 

(Audemard y Audemard, 2002) en conjunto con la compresión generada por el bloque 

de Panamá contra Suramérica. 
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Figura 5. Rasgos geológicos y estructurales del Occidente de Venezuela. SF, Sistema de fallas; CM, 

cuenca de Maracaibo; BM, bloque de Maracaibo; BT, bloque de Trujillo (Audemard y Audemard, 2002; 

Dhont et al., 2012). 

La cordillera de los Andes de Mérida consiste en una cadena montañosa que se presenta 

como una prolongación de los Andes colombianos; sin embargo, no mantienen ninguna 

relación genética con ellos, debido a que la formación de los Andes de Mérida no se 

asocia con la interacción del cratón suramericano con dominios oceánicos; además, 

ambas cordilleras se encuentran separadas por la falla de Bucaramanga y el macizo de 

Santander (Audemard y Audemard, 2002). En base a importantes cambios de rumbo y 

a la presencia de rocas cristalinas del Precámbrico, Colletta et al. (1997) sugieren que 

los Andes de Mérida son un cinturón orogénico transpresional intracratónico, en 

respuesta a la convergencia oblicua entre dos bloques litosféricos continentales. Esta 
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cordillera posee una deformación que se caracteriza por dos frentes de corrimiento de 

vergencia opuesta en sus flancos, una transcurrencia dextral asociada a la falla de 

Boconó (ubicada a lo largo del eje principal del orógeno) y dos cuencas flexurales en 

sus flancos (Maracaibo y Barinas-Apure). La estructura cortical de los Andes posee 

velocidades de 5.4 km/s para una corteza superior (de 6 km de espesor), 6.1 km/s en 

promedio para la corteza media con un espesor de 20 km, y 6.7 km/s para la corteza 

inferior de 12 km de espesor; mientras que, el Moho se identificó entre 33 y 45 km, 

con mayor espesor hacia el SE (Gajardo et al., 1986; Castejón, 1986). 

Existen dos vertientes principales para explicar el origen de los Andes de Mérida 

(Figura 6), la primera contempla a los Andes como una estructura simétrica al sistema 

de fallas transcurrentes, con fallas inversas en sus flancos (González de Juana et al., 

1980; Stephan, 1994); mientras que la segunda sugiere una cordillera asimétrica 

(Hospers y Van Wijnen, 1959; Kellogg y Bonini 1982; Colleta et al., 1997). El modelo 

simétrico es planteado como una estructura de flor positiva (González de Juana et al., 

1980; Stephan, 1985) y una subducción de bajo ángulo (van der Hilst y Mann, 1994; 

Pindell et al., 2005; Duerto et al., 2006). Mientras que, si se contemplan los Andes de 

Mérida como una cadena montañosa asimétrica, surgen tres modelos, uno de 

subducción continental al SE (Kellogg y Bonini 1982; Colleta et al., 1997), otro de 

subducción continental al NO (Audemard, 1991; Chacín et al., 2005) y finalmente una 

estructura de orógeno flotante (Jácome et al., 1995; Yoris y Ostos, 1997; Audemard y 

Audemard, 2002; Cediel et al., 2003; Monod et al., 2010).  
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Figura 6. Modelos esquemáticos que ilustran las diversas teorías propuestas para la evolución de Los 

Andes venezolanos. (a) González de Juana, (1990), Rod (1956), Stéphan (1985); (b) Duerto et al. (2006); 

(c) Kellogg y Bonini (1982). De Toni y Kellogg (1993), Sánchez et al. (1994), Colletta et al. (1997); (d) 

Chacín et al. (2005); (e) Audemard (1991), Yoris y Ostos (1997), Audemard y Audemard (2002), Cediel 

et al. (2003). (Modificado de Monod et al., 2010). 

El sistema de fallas de Boconó posee un rumbo NE-SO y se extiende por 

aproximadamente 500 km desde el límite entre Venezuela y Colombia hasta Morón, 

en la costa norte de Venezuela, en donde se conecta con el sistema de fallas de San 

Sebastián (Audemard y Audemard, 2002). El desplazamiento lateral dextral posee una 

velocidad entre 5 y 9 mm/año (Schubert, 1980). Esta zona incluye cuencas 

transtensionales y posee una geometría aún desconocida tanto a nivel cortical como 

litosférico (Monod et al., 2010; Yegres, 2017). 

La Sierra de Perijá es un cinturón Orogénico con un sistema de fallas principal con 

dirección NNE, asociado a la falla de Perijá. Ésta falla genera la zona de la desgarradura 

de Perijá (Miller, 1960). Las rocas paleozoicas en la zona están definidas por cuerpos 

metamórficos del Devónico; mientras que las rocas sedimentarias corresponden al 

Triásico-Jurásico. Hacia las zonas Central y Sur se han identificado cuerpos graníticos 

asociados a rocas volcánicas acidas e intermedias (Espejo et al., 1977).  

Al NE de los Andes de Mérida se encuentra la cuenca de Maracaibo. Esta cuenca de 

tipo antepaís, limita al Este con los Andes de Mérida y al Oeste con la Sierra de Perijá, 

posee una profundidad de ~10 km en su depocentro (González de Juana et al., 1980). 
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Mientras que al SE se ubica la cuenca de Barinas-Apure, que limita al Norte con la 

prolongación occidental de la cordillera del Interior Central, al NO con los Andes de 

Mérida, al Este y al NE con el levantamiento de El Baúl; además, su profundidad 

máxima es de ~ 5 km (Chacín, 2003). 

Otro elemento tectónico resentativo en esta zona es el bloque de Trujillo. Se encuentra 

al Norte de los Andes de Mérida y conforma una estructura individual dentro del bloque 

de Maracaibo. Está delimitado al Oeste por la falla de Valera y al Este por la falla de 

Boconó, mientras que, al Norte se encuentra recubierto las napas de Lara (Hervouët et 

al., 2001). 

Schmitz et al. (2008) ha presentado un mapa de profundidad de la discontinuidad de 

Moho para el noroccidente de Venezuela con valores entre 45 y 40 km con un 

adelgazamiento cortical al este del estado Falcón, donde esta alcanza ~30 km. Mientras 

que, Niu et al. (2007) utilizando la técnica de funciones receptoras determinaron una 

profundidad del Moho para el occidente de Venezuela que va desde 20 km al Norte 

hasta 52 km en los Andes de Mérida. 

A partir de modelos gravimétricos Arnaiz-Rodriguéz et al. (2011) proponen que el 

espesor de la corteza en el bloque de Maracaibo es de 36 km, el de la placa 

Suramericana es de 40 km y la discontinuidad corteza superior-corteza inferior es de 

19 km. Además, sugieren que la interacción entre la placa Suramericana y el bloque de 

Maracaibo es una subducción tipo A, originada no sólo por el propio contacto, sino por 

un sistema de esfuerzos compresionales que producen la expulsión del bloque. Sin 

embargo, las tomografías sísmicas realizadas por van der Hilst y Mann (1994) 

observaron el bloque de Maracaibo subduciendo por debajo de la placa Suramericana, 

lo que deja en evidencia la dificultad para establecer una geometría clara de los 

procesos a nivel litosférico en esta zona de Venezuela. 
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2.2.3 Oriente de Venezuela 

El oriente de Venezuela se distingue por la interacción transpresiva entre la placa 

Caribe y Suramericana, además de la presencia de estructuras de carácter compresivo, 

extensivo y transcurrente (Gordon, 1998; Audemard et al., 2000). Esta zona incluye 

una continuación de la losa suramericana que es subducida a lo largo del arco de las 

Antillas Menores, de manera que este proceso de subducción se extiende hasta el límite 

oeste de la Serranía del Interior Oriental (VanDecar et al., 2003). 

 

Figura 7. Rasgos geológicos y estructurales del Occidente de Venezuela (Feo Codecido et al., 1984; Di 

Croce, 1995) 
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La Serranía del Interior Oriental consiste en un gran anticlinorio de orientación N70E 

compuesta por una secuencia sedimentaria plegada y fallada (Figura 7; Gonzalez de 

Juana et al., 1980). Este cinturón deformado se encuentra limitado por fallamientos que 

son consistentes en orientación con una zona de deformación transpresiva (VanDecar., 

2003). Diversos autores platean que dicha franja de deformación transpresiva posee 

más de 100 km de ancho, siendo constituida principalmente por el sistema de fallas de 

El Pilar (Figura 7; e.g. Audemard, 1993; Singer y Audemard, 1997; Audemard, 1998; 

Audemard et al., 2006). Esta falla se extiende en dirección E-O por unos 350 km entre 

la fosa de Cariaco (oeste) y el golfo de Paria (este), separando la cordillera Araya-Paria 

de la Serranía del Interior (Audemard y Altez, 2008; Jouanne et al., 2011). 

El régimen transpresivo en el oriente de Venezuela también se ve reflejado en la zona 

de fallas de Urica. Esta estructura posee un ancho de 10 km y se ubica al Oeste de la 

serranía del Interior con una orientación NO-SE (Munro y Smith, 1984). Incluso, Daal 

et al. (1989) consideran ésta como una posible paleofractura de edad precámbrica 

reactivada durante un proceso de colisión como una falla transcurrente dextral.  

Litológicamente la serranía del Interior consiste en rocas metasedimentarias (González 

de Juana et al., 1980). Al Norte, la cordillera Araya-Paria presenta rocas metamórficas 

de alto grado, intruidas por serpentinitas y rocas ígneas de composición intermedia 

(Christensen, 1961). Asimismo, Sifontes y Santamaria (1972) reportan la presencia de 

Dacitas que podrían constituir pequeñas cúpulas de una intrusión mayor. En tanto, 

Vierbuchen, (1983) y Urbani (1985) proponen para esta zona la existencia de plutones 

graníticos sustentándose en información gravimétrica, geotérmica y geoquímica 

La cuenca Oriental de Venezuela es una depresión de tipo antepaís (Figura 7; Di Croce, 

1995) que limita al Norte con el piedemonte de la Serranía del Interior Oriental y al 

Sur con el rio Orinoco. Al Oeste limita con el arco de El Baúl y al Este abarca la parte 

sur de la cordillera meridional de Trinidad y el delta del Orinoco (Gonzalez de Juana 

et al., 1980). Según sus características tectónicas, estratigráficas y litológicas, esta 

cuenca se subdivide en la subcuenca de Guárico al Oeste y la subcuenca de Maturín al 

Este, siendo separadas por el arco de Urica (Erlich y Barret, 1992). De forma general 
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esta estructura posee una dimensión de 800 km de largo y 200 km de ancho, con una 

cobertura sedimentarios de ~12 km que se suprayace a un basamento de rocas 

graníticas precámbricas (González de Juana et al., 1980; Wagner, 2004). 

Otras cuencas de importancia para esta zona son las cuencas de Cariaco, Carúpano y 

Columbus. La cuenca de Cariaco es una cuenca de tracción generada por la 

superposición de dos zonas de fallas transcurrentes dextrales, en donde se acumula una 

cobertura sedimentaria de poco más de 1 km (Schubert, 1982). La cuenca de Carúpano 

contempla un espesor sedimentario entre 2-7 km, el cual es interrumpido por 

prominentes fallas de origen distensivo y altos estructurales que subdividen esta 

estructura en subcuencas (López, 2011; Schneider et al., 2012). La cuenca Columbus 

forma parte del extremo este de la cuenca Oriental de Venezuela, y cuyo depocentro 

alcanza una profundidad de más de 12 km (Leonard, 1983). 

La profundidad de la discontinuidad de Moho en esta región varía entre 50 km en el 

depocentro de la cuenca Oriental a 35 km en el extremo oriental de la península de 

Araya, en donde continúa haciéndose más somera hacía el Norte (Schmitz et al., 2008). 

Estas estimaciones se asemejan a las obtenidas por Niu et al. (2007) quien obtuvo 

profundidades de 45,8 km para la subcuenca de Maturín, 26,8 km para la Serranía del 

Interior y un promedio de 37 km para el Escudo de Guayana. 

Imágenes tomográficas obtenidas por VanDecar et al. (2003), Bezada et al. (2010) y 

Masy et al. (2014) revelan una losa de subducción en dirección Oeste correspondiente 

a la sección oceánica de la placa Suramericana. Esta estructura fue atribuida a una zona 

de altas velocidades que se dispone de forma continua bajo la Serranía del Interior. 

Asimismo, la concentración de sismicidad al Norte de la península de Paria representa 

un nido sísmico, el cual ha sido interpretado como una expresión de un desgarro 

litosférico (e.g Russo et al., 1993; Clark et al., 2008) con una transición de una zona 

de subducción a un sistema transcurrente conocido como un límite STEP (Subduction-

Transform Edge Propagator; Govers y Wortel, 2005). 
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2.3 Límite este 

El contacto de la placa Caribe con la corteza del Atlántico involucra parte de la placa 

Suramericana y parte de la placa Norteamerica. Éste límite es un arco de islas activo, 

que se extiende desde el paso de Anegada, al este de Puerto Rico, hasta el NE de 

Venezuela. El arco de las Antillas Menores ha sido dividido en dos secciones separadas 

por la Isla de Martinica (Figura 8). La sección norte de las Antillas Menores posee un 

arco interno (arco reciente) que ha estado activo desde principios del Mioceno (22 a 19 

Ma) e incluye las islas al oeste del arco volcánico. La sección este corresponde al arco 

externo que es más antiguo y estuvo activo en el Eoceno Temprano hasta el Oligoceno 

Medio (30-28 Ma). Estos corresponden a filas volcánicas orientadas que se formaron 

por cambios en los procesos de subducción relacionados con la colisión de la cresta 

Tiburón (Bouysse et al., 1990). Al Sur de Martinica los arcos no pueden diferenciarse 

debido a que la zona volcánica ha mantenido su posición (Bouysse, 1984; Bouysse, 

1988; Bouysse et al., 1990). Los ángulos de subducción varían hacia el Norte de 

Martinica entre 50 ° y 60 °, mientras que, hacia el Sur, la placa suramericana subduce 

con un ángulo entre 45 ° y 50 ° (Wadge y Shepherd, 1984, Bouysse et al., 1990). 
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Figura 8. Rasgos geológicos y estructurales de las Antillas Menores. La zona amarilla representa el arco 

volcánico reciente y la zona roja corresponde al arco antiguo (Bouysse et al., 1990). Las líneas 

discontinuas representan los contornos cada 25 km de la losa de subducción (Hayes, 2018). CGR, 

Cuenca de Grenada; CT, Cuenca de Tobago; CG, Cuenca de Guadalupe; AB, Alto de Barbados; DB, 

depresión de Barbados; FP, Falla el Pilar. 

 

La corteza superior está compuesta por una capa sedimentaria que suprayace a flujos 

basálticos y diques, con velocidades entre 4.9 y 5.3 km/s (Ewing et al. 1957 y Speed y 

Westbrook, 1984). El espesor de la capa con rocas ígneas plutónicas y lavas varía entre 

de 2 a 20 km, indicando mayor variación lateral en su composición (Boynton et al., 

1979). En cambio, la corteza inferior consiste básicamente en gabros con velocidades 

entre 5.8 y 7.0 km/s (Ewing et al., 1957 y Speed y Westbrook, 1984; Bird et al., 1999).  

Bouysse et al. (1990) propone que el espesor promedio de toda la corteza en el arco de 

las Antillas Menores es de 30 km. Asimismo, Westbrook, (1975) define la 
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discontinuidad de Moho entre a 30 y 35 km bajo el Arco de Islas. Arnaiz-Rodríguez et 

al. (2016) empleando funciones receptoras, estimaron una profundidad del Moho entre 

22 y 32 km en las Antillas Menores; reportando un espesor de la corteza de 30 km al 

NO y una corteza más delgada hacia el NE y SE con un espesor promedio de 26 km. 

Estas secciones de corteza fueron asociadas por los mismos autores con la geodinámica 

al Norte y al Sur del sistema de falla de Tiburón (al Norte se tiene mayor actividad 

volcánica y la subducción es más rápida). Gonzalez et al.  (2018) registraron un espesor 

de la corteza entre 21 y 33 km y una zona con corteza de baja velocidad con un espesor 

menor a 4 km debajo de algunas islas al Norte del arco lo que sugiere la presencia de 

fusión parcial de la corteza. Además, los mismos autores reportan homogeneidad en la 

corteza del Caribe, excepto debajo de la isla de Dominica (Figura 9), donde existe un 

adelgazamiento que coincide con la zona de producción magmática más importante de 

la región. También, obtienen que la profundidad de la losa subducida aumenta 

gradualmente de sur a norte a lo largo del arco, desde 85 km bajo Grenada hasta        125 

km debajo de Guadalupe y las islas al Norte, con un cambio brusco entre Dominica y 

Guadalupe; esta variación es relacionada por González et al. (2018) como el límite 

entre la placa Norteamericana y la Suramericana en profundidad. 

 

Figura 9. Ilustración sistemática con los elementos esenciales a lo largo del arco reciente de las Antillas 
Menores. Los triángulos negros representan las estaciones sismológicas y los rojos representan los 
puntos hipocentrales; la línea delgada es el bosquejo de la tomografía. (Tomado de Gonzalez et al., 2018) 
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La actividad volcánica en las Antillas Menores se remonta hasta el Eoceno. Estas 

estructuras volcánicas poseen amplias composiciones isotópicas y químicas, que 

evidencian la heterogeneidad de este arco, además de la naturaleza de su fuente y su 

proceso de evolución (Garmon et al., 2017). Se tiene registro de al menos tres ejemplos 

de migración del centro de actividad. Esto ha ocurrido en San Cristóbal (hacía el Norte), 

Guadalupe (hacia el Sur) y San Vicente (hacía el Norte). Los volcanes más grandes se 

encuentran en la zona central, que se extiende desde San Vicente hasta Guadalupe. 

Actualmente las Antillas poseen 21 volcanes activos, estos poseen un espaciamiento 

promedio de 80 km y la brecha volcánica se encuentra entre 10 km y 120 km (Bouysse 

et al., 1990; Robertson, 2009). 

Análisis de la distribución de la sismicidad realizados por Paulatto et al. (2017), entre 

las islas de Martinica, Dominica y Guadalupe, sugieren que la losa del Atlántico sufre 

tres fases principales de deshidratación (Figura 10): a) una de compactación y drenaje 

de fluidos de poros de los sedimentos y la corteza superior entre 5 y 20 km de 

profundidad, b) deshidratación de la corteza entre 40 y 100 km de profundidad por 

sobrepresiones en la liberación de agua y c) deserpentinización del manto litosférico 

de 120 a 160 km de profundidad por liberación de fluidos. Sin embargo, este modelo 

de deshidratación no ha sido comprobado debido a la poca variación de las rocas en la 

corteza, concluyendo que la composición heterogénea e hidratación de las placas 

pueden dar lugar a variaciones laterales en transporte y liberación de fluidos durante la 

subducción (Paulatto et al., 2017). 
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Figura 10. Representación de las tres zonas de deshidratación. La ubicación de las anomalías de 

velocidades de ondas P que representan un mínimo cerca de 50 km de profundidad se resalta con una 

línea blanca. Las estrellas amarillas representan los hipocentros de grandes terremotos. La línea roja 

discontinua es lo que se propone como la zona sismogénica (Paulatto et al., 2017). 

 

2.4 Limite Norte 

El límite Norte de la placa Caribe se caracteriza principalmente por la interacción con 

la placa Norteamericana. Esta zona inicia en el extremo Este con la subducción 

volcánica en el Norte de las Antillas Menores, luego, hacia el Oeste, se extiende una 

zona de subducción oblicua y un sistema de fallas transcurrente sinestral que finaliza 

en una zona de divergencia en el centro de expansión de Caimán (Mann et al., 2002). 

El sector este de las Antillas Mayores se encuentra dividido en la microplaca de La 

Española, y la microplaca de Puerto Rico e Islas Vírgenes (Jansma y Mattioli, 2005). 

Estos bloques tectónicos presentan una subducción oblicua de la placa Norteamericana 

hacía el Sur, cuya zona de Wadati Benioff se extienden hasta ~150 km bajo Puerto Rico 

e Islas Vírgenes (McCann y Sykes, 1984; McCann y Pennington, 1990). McCann y 

Pennington (1990) plantean que esta estructura aparenta ser una extensión de la losa de 

corteza oceánica del Atlántico (Placa Norteamericana) que subduce bajo las Antillas 

Menores. Byrne et al. (1985) y McCann (2007) identificaron una discreta subducción 
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hacia el Norte asociada a la losa de la placa Caribe bajo ambas microplacas. En este 

sentido, Dolan et al. (1998) propusieron distintos modelos a través de perfiles trazados 

en esta zona; en donde, a partir de localizaciones hipocentrales, lograron definir un 

ángulo de subducción de ~45º hacia el Sur a una profundidad de ~150 km bajo Puerto 

Rico e Islas Vírgenes, mientras que hacía el oeste, justo debajo de la isla de Puerto 

Rico, el ángulo de subducción se reduce a ~30º a una profundidad de ~100km (Figura 

11, 12).  

 

Figura 11. Secciones verticales a lo largo de Puerto Rico e Islas Vírgenes (Modificado de Dolan et al., 

1998) 

Las evidencias de las losas de la placa Norteamericana y Caribe al Norte y Sur de la 

microplaca de Puerto Rico e Islas Vírgenes permiten proponer la presencia de un 

empuje bivergente (ten Brink et al., 2009). Una consecuencia directa de dichos 

procesos subductivos son las fosas de Puerto Rico y Muertos (Figura 12; Xu et al., 

2015). La fosa de Puerto Rico consiste en una depresión de más de 8 km, producto de 

una subducción oblicua (ten Brink y Lin, 2004), dicha estructura se rige por un 

movimiento relativo predominantemente transcurrente (Calais et al., 2002; Mann et al., 

2002) que a su vez ha generado fallamientos sinestrales paralelos a la fosa (Molnar y 

Sykes, 1969). Diversos autores plantean que esta estructura posee material 

sedimentario hasta profundidades de 10 km y velocidades entre 2,4 y 3,8 km/s (e.g. 

Officer et al., 1959; Talwani, 1959; Molnar, 1977). Por otra parte, la fosa de Muertos 

alcanza una profundidad de 5,58 km a lo largo de una zona de subducción activa que 

involucra el Norte de la placa Caribe (Byrne et al., 1985; McCann, 2007)  
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Al oeste de la isla de Puerto Rico se encuentra en paso de Anegada, este se extiende 

desde el NE de la Antillas Menores hasta el Norte de la Isla de St Croix (Xu et al., 

2015). Esta estructura consiste en un surco de tendencia NE-SO que incluye un 

conjunto de fallas y cuencas de tracción, tales como la cuenca de Vieques e Islas 

Virgenes (Laurencin et al., 2018). Dichas cuencas han sido representadas por Officer 

et al. (1957) con un rango de velocidades entre 3,2 y 4,4 km/s hasta ~6 km de 

profundidad. 

 

Figura 12. Profundidad de la losa de subducción al este de las Antillas Mayores. Los contornos negros 

discontinuos representan la losa de la placa Norteamericana. El contorno rojo discontinuo representa la 

losa de la placa Caribe (Dolan et al., 1998). 

La isla de Puerto Rico posee una corteza que alcanza un espesor máximo de ~30 km al 

NE (Boynton et al., 1979). Esta característica ha sido explicada por Donnelly et al. 

(1990) como una acumulación y sobreposicion de cuerpos plutónicos relacionados con 

el antiguo arco volcánico. El basamento de la isla ha sido dividido por provincias ígneas 

separadas por zonas de fallas mayores (Figura 13). Las provincias central y NE están 

limitadas por la zona de fallas del Norte de Puerto Rico (Glover, 1971), la cual posee 

un desplazamiento lateral con componente dextral (Pease, 1968). Mientras que las 

provincias central y suroeste SO se encuentran divididas por la poco entendida zona de 

fallas del sur de Puerto Rico (Glover, 1971; Glover y Mattson, 1973). Ésta, consiste en 

fallas transcurrentes sinestrales paralelas y subparalelas orientadas NO-SE (Rodríguez-
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Martínez, 2007). La provincia ígnea del SO está compuesta por basaltos, serpentinita, 

peridotita y andesitas. La provincia ígnea Central consiste en plutones y estratos 

volcánicos. Mientras que la provincia ígnea del NE se compone principalmente de 

brechas volcánicas (Jolly et al., 1998).  

 

Figura 13. Provincias ígneas de Puerto Rico. La zona color rojo corresponde a la provincia ígnea del SO. 

La zona azul corresponde a la provincia ígnea central y la zona verde corresponde a la provincia ígnea 

de NE. PM, Paso de la Mona; PA, Paso de Anegada. 

 

2.5 Límite Oeste 

El límite Oeste de la placa Caribe consiste en un margen convergente en donde la placa 

de Cocos subduce bajo la placa Caribe, resultando en un complejo cinturón volcánico 

activo (Dengo y Case, 1990). Este territorio ha sido dividido en tres grandes bloques 

tectónicos, lo cuales difieren entre sí respecto a su geología, estructuras y rasgos 

morfotectónicos (Dengo, 1969). Estos bloques se conocen como Maya, Chortis y 

Chorotega (Figura 14). 

El bloque Maya incluye la zona de fallas de Motagua, ubicada al Norte de Guatemala, 

Belice, la Península de Yucatán y el oeste de México hasta el istmo de Tehuantepec 

(Dengo, 1990). La naturaleza de este bloque es continental, constituido por rocas ígneas 
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y metamórficas cubiertas por rocas sedimentarias del Paleozoico Superior (Dengo y 

Case, 1990). 

El bloque Chortis incluye la parte sur de Guatemala, El Salvador, Honduras, y el Norte 

de Nicaragua (Dengo, 1990). Este bloque ha sido dividido por Rogers et al. (2007) en 

distintos sectores o terrenos, según sus características magnéticas, litológicas, 

estructurales, grado de metamorfismo y edades. El terreno central presenta rocas 

metamórficas continentales del Paleozoico. Al Norte se encuentran rocas metamórficas 

intruidas por plutones del Cretácico tardío y Cenozoico temprano. Al Este las rocas 

predominantes son filitas metasedimentarias y esquistos, mientras que al Sur se ubica 

un basamento de composición oceánica (von Huene et al., 1980; Ranero et al., 2000). 

Este bloque presenta rasgos en común con los terrenos de Siuna, ubicados al SE, donde 

predominan rocas ultramáficas típicas de corteza oceánica. Por otra parte, Baumgartner 

et al. (2008) propone una división geoquímica que divide el NE del bloque como una 

zona de origen continental y el resto del bloque como una zona de MCOT (Mezquito 

composite oceanic terrane) lo que abarca rocas oceánicas ultramáficas y máficas. Esta 

separación es consistente con los estudios de Lücke (2012) en donde a partir de 

modelados gravimétricos les asigna a los terrenos del Sur y de Siena densidad de 3 

g/cm3 a diferencia d las zonas identificadas con características continentales donde le 

asignan densidades de 2,77 g/cm3. 

El bloque Chorotega comprende la zona sur de Nicaragua y se extiende hasta el área 

central de Panamá, se encuentra constituido por una corteza oceánica generada en la 

dorsal del Pacífico este y las Galápagos (Denyer et al., 2000). Las rocas están 

constituidas por basaltos masivos, almohadillas, gabros y peridotitas (Dengo y Case, 

1990) los cuales, según Baumgartner et al. (2008), corresponde a la provincia ígnea del 

Caribe. 
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Figura 14. Rasgos tectónicos de Centroamérica. La línea roja discontinua representa el límite entre las 

unidades de Basamento de 2,77 g/cm³ (Norte) y 3 g/cm³ (Sur). La línea gris contínua indica el límite 

ente en los terrenos este, sur y de Siuna (SE) (Rogers et al., 2007). La línea azul punteada indica el 

limiten entre la zona continental del Bloque de Chortis y el MCOT (Baumgartner et al., 2008). La línea 

amarilla discontinua indica el límite entre el bloque Chortis y Chorrotega (Campa y Coney, 1983) BM: 

Bloque Maya. BCH: Bloque Chortis. BCHO: Bloque Chorotega. LCO: límite de corteza oceánica. FS: 

Falla swan. CDCR: cinturón de deformación de Costa Rica. SFMP: Sistema de fallas Motagua-Polotich. 

ST: Terreno de Siena. 

El cinturón volcánico de Centroamérica se extiende desde el sistema de fallas Motagua-

Polochic hasta el Centro de Costa Rica (Guzmán-Speziale et al., 2005). Este frente 

volcánico consiste de 75 volcanes entre basálticos y dacíticos con actividad holocena 

documentada (Simkin et al., 1981; Carr y Stoiber, 1990). Estos se encuentran paralelos 

a la fosa centroamericana a una distancia de ~150 km, en donde alcanzan elevaciones 

que van desde 100 hasta 4000 m (Carr, 1984). De igual modo, estas estructuras se 

encuentran separadas a una distancia de entre 12 y 30 km, con un ancho de 10 a 15 km 

(Guzmán-Speziale et al., 2005). Por otro lado, la discontinuidad de Moho se 

correlaciona con la presencia del arco volcánico, con profundidades de 44 y 30 km, 



29 
 

siendo el segmento Nicaragüense en donde se presenta la sección más somera (30-      

36 km) (Lücke, 2012). 

La zona de subducción de Centroamérica se encuentra a lo largo de la fosa 

Centroamericana, en donde de la placa de Cocos presenta un movimiento promedio de 

7 cm/año al NO de Guatemala y 8,5 cm/año para el SE de Costa Rica (Figura 15; 

DeMets, 2001). La dirección de la subducción es de N31ºE, con una velocidad de 8 a 

9 cm por año, con un ángulo de ~80º que decrece hacía la parte sur de Nicaragua, hasta 

alcanzar ~60º en Costa Rica (Frischbutter, 2002). Esta zona de subducción presenta 

una distribución irregular de la sismicidad (Kostoglodov et al., 2003), así como 

volcanismo discontinuo con fuertes heterogeneidades químicas y una geometría de la 

losa de subducción que cambia significativamente el ángulo de inversión, siendo más 

abrupto hacia el Sur (Carr et al., 2003; Ferrari et al., 2012). 

 

Figura 15. Profundidad de la losa de subducción en Centroamérica. Líneas grises oscuro discontinuas 

indican la profundidad de la losa de subducción cada 25 km. SFMP, sistema de fallas Motagua-Polotich; 

FS, Falla swan; CDCR, Cinturón de deformación de Costa Rica.  
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CAPÍTULO III 

MARCO TEÓRICO 

 

3.1 Fundamentos básicos 

Un sismo o terremoto consiste en la vibración de la Tierra producida por una rápida 

liberación de energía. Estos son generalmente producidos por el deslizamiento de la 

corteza a lo largo de una zona de debilidad (falla). Al generarse este impulso, la energía 

liberada se transmite en todas las direcciones desde su punto de origen (foco o 

hipocentro) en forma de ondas elásticas (Figura 16; Tarbuck y Lutgens, 2005). 

 

Figura 16. Representación de los elementos principales de un sismo (Hamblin y Christiansen, 2003). 

La distancia de un sismo a la estación que lo registra, es utilizada para clasificarlos en: 

sismos locales y telesismos. Los sismos locales son aquellos que ocurren a distancias 

menores de 10º (~1000 km) de la estación sismológica. En estas distancias se registran 

principalmente las ondas que resultan de la transmisión y reflexión en la corteza y el 

manto superior (Schmitz, 2018). 

Las ondas generadas por un sismo son las encargadas de transmitir la energía a través 

de la Tierra, causando una deformación elástica. Parte de la energía se propaga a través 

del subsuelo como ondas corpóreas (P y S), mientras que el resto de la energía que 

viaja a través de la superficie se propaga como, ondas superficiales (Love y Rayleigh; 

Lowrie, 2007). Las ondas P consisten en un proceso de compresión y dilatación del 
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material a través del medio en el que se propaga, mientras que las ondas S se 

caracterizan por un movimiento transversal a la propagación de la energía (Hamblin y 

Christiansen, 2004; Figura 17). Las velocidades a las que se transmiten estas ondas 

dependen principalmente de las propiedades elásticas de las rocas que conforman el 

medio (Dobrin y Savit, 1988). Dichas propiedades están condicionadas por factores 

como la edad, petrología, estado de compactación, porosidad, material dentro del 

espacio poroso, temperatura y presión (Telford et al., 1990; Lowrie, 2007). 

 

Figura 17. Movimiento de las partículas con el paso de ondas P y S (Earthquake Glossry of United Stated 

Geological Servey, 2019). 

Las ondas sísmicas viajan a una mayor velocidad a través de rocas rígidas con un alto 

grado de compactación (rocas ígneas y metamórficas), lo que indica que las rocas 

menos consolidadas (rocas sedimentarias) presentan una menor velocidad de 

propagación de las ondas (Dobrin y Savit, 1988). En estudios a nivel litosférico la 

temperatura también puede influenciar la velocidad de propagación de las ondas, 

particularmente en el manto, zonas de subducción y volcanismo activo. En este sentido, 

una sección de la corteza terrestre con una menor temperatura tendrá velocidades más 

elevadas que los bloques de temperaturas superiores (Christensen, 1979; 1996). Del 

mismo modo, es importante considerar el incremento de la velocidad con la 

profundidad, ya que, está directamente relacionado con el aumento de la presión, 

permitiendo que la roca adquiera una estructura más compacta (Tarbuck y Lutgens, 

2005) 

Otra manera de caracterizar las propiedades físicas de las rocas, es mediante la relación 

Vp/Vs. Este parámetro es frecuentemente utilizado como un indicador de la naturaleza 

petrológica de la corteza terrestre, facilitando la identificación de litologías, grado de 
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consolidación, y la posible presencia de fluidos (Gutenberg, 1959; Christensen, 1996). 

Autores como Delia Vedova et al. (1991) y Vaccari y Panza (1993) asocian los valores 

superiores a 1,75 con la presencia de fluidos (mantelares o en estado líquido) y 

perturbaciones termales, mientras que los valores inferiores a 1,75 pueden ser resultado 

de la presencia de gases. En cuanto a las características litológicas de las rocas, éstas 

presentan una menor relación Vp/Vs para rocas con un mayor espacio poroso (Johnston 

y Chistensen, 1993). En el caso de las rocas ígneas Koulakov et al. (2006) explica que 

la relación Vp/Vs en rocas félsicas es menor que para rocas máficas a nivel cortical. 

La Tabla 1 contiene los rangos de velocidad de ondas P (Vp), ondas S (Vs) y relación 

Vp/Vs para distintos tipos de roca. Se puede observar que las rocas de origen 

sedimentario presentan los valores más bajos, en consecuencia, de su porosidad y grado 

de compactación. En contraste, las rocas de origen ígneo y metamórfico resaltan con 

elevadas velocidades y relación Vp/Vs, debido a la compactación y estructura rígida 

conferida a partir de las condiciones que las originaron. La Tabla 2 indica Vp, Vs y 

relación Vp/Vs para las principales estructuras litosféricas de la Tierra. De dicha Tabla 

se puede destacar la diferencia entre las cortezas continentales y oceánicas, que se 

distinguen por las rocas que las componen (en la corteza continental predominan las 

rocas félsicas y en la oceánica las rocas máficas), así pues, el manto superior responde 

a una composición predominante de rocas ultramáficas. Por último, las velocidades 

para las cámaras magmáticas, poseen una importante disminución de la velocidad de 

transmisión de las ondas debido a las condiciones reológicas y elevadas temperaturas 

del magma, que afectan principalmente a las ondas S. 
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Tabla 1. Velocidades Vp, Vs y relación Vp/Vs para diferentes tipos de rocas (Telford et al., 1990; 

Christensen, 1996).  

Material Vp (km/s) Vs (km/s) Vp/Vs 
Lutita 2 5 1,9 2,6 1,5 1,7 

Arenisca 2 6 2,6 3 1,55 1,64 
Cuarcita 5 6 2,7 3 1,55 1,62 
Caliza 2 5,6 2,9 3,1 1,55 1,64 

Dolomita 2,5 5,7 2,9 3,2 1,59 1,64 
Anhidrita 4,5 5,9 2,9 3,1 1,55 1,64 

Gneis 5,8 6,4 3,3 3,7 1,64 1,8 
Granito 5,5 6,4 3,4 3,7 1,65 1,75 
Gabro 6,5 7 3,75 4 1,76 1,9 

Basalto 6 6,7 3,4 3,7 1,76 1,82 
Serpentinita 5,5 6,5 3,2 3,75 1,8 2 

Dacita 6,5 7,5 3,7 4,2 1,75 1,85 
Rocas ultramáficas 7,2 8,7 4 5 1,7 1,8 

 

Tabla 2. Velocidades Vp, Vs y relación Vp/Vs para diferentes estructuras geológicas (Christensen y 

Mooney, 1995; Christensen, 1996; Matsubara et al., 2000). 

Material Vp (km/s) Vs (km/s) Vp/Vs 
Corteza continental 5 6,5 2,9 3,7 1,6 1,76 
Corteza oceánica 6 7,1 3,3 4 1,75 1,9 
Manto superior 7,9 8,6 4,25 5 1,78 1,9 

Cámara magmática 4,1 5,5 2,25 3,15 1,8 1,9 
 

3.2 Tomografía sísmica 

La palabra Tomografía deriva del griego “Toµos” que significa corte o sección y 

“Graphos” que significa dibujo o imagen (Lehmann, 2007). Este término ha sido 

utilizado por los sismólogos para describir el proceso de invertir las observaciones 

sismológicas en un modelo que exprese las variaciones laterales y verticales de las 

velocidades de transmisión en el subsuelo (Rawlinson y Sambridge, 2003).   

Las tomografías sísmicas constituyen una herramienta básica en la construcción y 

análisis de modelos de velocidad 3D en áreas volcánicas y sísmicamente activas 

(Thurber, 1992). El uso de diferentes componentes de los datos sismológicos ha 

permitido diversificar esta técnica, siendo los tiempos de llegadas de las ondas sísmicas 

uno de los más utilizados. 
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Mediante el uso de los tiempos de viaje de las ondas, se puede obtener la distribución 

de velocidades a lo largo de su recorrido (Lowrie, 2007). En este sentido, se plantea 

que el tiempo de viaje de la onda a lo largo de su recorrido representado por el rayo (d) 

es el resultado de la integral de la lentitud (u(s)) desde la fuente hasta el receptor. 

d ൌ න
1

vሺsሻ
ds

୰ୣୡୣ୮୲୭୰

୳ୣ୬୲ୣ
ൌ  න uሺsሻds

୰ୣୡୣ୮୲୭୰

୳ୣ୬୲ୣ
 

(Ecuación 1) 

Esta expresión permite determinar la distribución de velocidad a lo largo de su 

trayectoria. Del mismo modo, se debe plantear un modelo promedio de velocidades 

para distintas capas. Dicho modelo de velocidad se usa para calcular los tiempos de 

viajes. Estos tiempos de viaje calculados presentan diferencias con respecto a los 

observados, los cuales se conocen como tiempos residuales. Asimismo, las 

discrepancias entre el modelo inicial de velocidades y el calculado se conocen como 

anomalías de velocidades (Lowrie, 2007). Sin embargo, una sola observación no es 

suficiente para determinar la distribución de una anomalía de velocidad a lo largo del 

recorrido. Por lo tanto, es conveniente plantear un sistema de ecuaciones donde cada 

rayo (i) tenga una u(s). Dicho esto, se plantea un medio dividido en celdas homogéneas 

en donde el rayo se puede segmentar según su recorrido por cada celda (Figura 18). 
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Figura 18. Representación 2D de la división de un medio en celdas para el proceso de inversión 

(Modificado de Stein y Wysession, 2003). 

La Figura 18 define un medio sectorizado, donde Gij representa la distancia que recorre 

el rayo (i) en el bloque (j). De esta manera, se puede plantear la ecuación 1 de forma 

discreta en donde Δuj es la diferencia entre la velocidad en el bloque (j) y la 

correspondiente al modelo de referencia.  

∆d୧ ൌ   G୧୨∆u୨

୨ୀଵ

 

(Ecuación 2) 

De esta ecuación surge un problema inverso, en el cual se deben obtener las 

propiedades del medio que dieron lugar a los tiempos observados. Esta ecuación puede 

ser resumida de la siguiente forma: 

d ൌ Gm 

(Ecuación 3) 

Donde d es la diferencia entre los tiempos observados y los calculados, m representa 

las propiedades del medio y G una matriz de primeras derivadas que relaciona las 

propiedades del medio (m) con los datos (d). Por lo tanto, para obtener m, de debe 

realizar la inversión de la matriz G, lo que finalmente resulta en la siguiente ecuación: 
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𝑚 ൌ  ሺG்GሻିଵG்𝑑 

(Ecuación 4) 

 En base a esta ecuación se obtienen las imágenes que permiten el estudio de la litosfera 

por medio de los tiempos de viaje de las ondas sísmicas. Dichos tiempos de viaje 

pueden ser obtenidos por medio de estudios de reflexión de incidencia normal, 

refracción y reflexión de gran ángulo, telesismos y sismos locales. 

3.3 Tomografía de sismos locales 

Una tomografía de sismos locales es una técnica utilizada comúnmente para la 

obtención de imágenes de estructuras subsuperficiales en áreas sísmicamente activas 

(Rawlinson y Sambridge, 2003) la cual facilita el revelar los mecanismos que controlan 

los procesos tectónicos de la Tierra (Koulakov, 2009). A diferencia de la tomografía 

telesísmica, ésta requiere que las fuentes se encuentren dentro del modelo de volumen 

(Aki et al., 1977; Figura 19). Esto implica que este método está reservado para zonas 

sísmicamente activas, con una distribución uniforme de las fuentes y las estaciones 

(Evans et al., 1994).  

Kissling (1988) menciona que las principales ventajas de una tomografía de sismos 

locales sobre una tomografía telesísmica radican en que esta incluye un contenido de 

frecuencias más altas y permite una mayor variación del ángulo de incidencia (en el 

caso de los datos telesísmicos es de 30°). Por lo tanto, en áreas de alta actividad sísmica, 

la corteza superior se puede iluminar desde casi cualquier dirección simplemente 

colocando estaciones sísmicas en los lugares deseados.  
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Figura 19. Representación esquemática de una tomografía de sismos locales (Modificado de Thurber, 

2003). 

Una de las características que distinguen una tomografía de sismos locales de otros 

tipos, es la relocalización los hipocentros de los eventos como parte del proceso de 

inversión. La determinación de los hipocentros y los modelos de velocidad 3D se basan 

en teorías de inversión cuyo fundamento es la minimización de los tiempos residuales 

entre modelos teóricos y los datos experimentales (Lira, 2011). Los inicios de esta 

metodología se le atribuyen a Crosson (1976), Aki y Lee (1976) y posteriormente a 

Thurber (1983), quienes desarrollaron los primeros algoritmos para la inversión 

simultánea de tiempos de llegadas y localización de eventos. En la actualidad estos 

algoritmos se han actualizado adaptándose principalmente a las condiciones de las 

zonas de estudio y mejorando la capacidad resolutiva; uno de estos algoritmos es el 

LOTOS, desarrollado por Koulakov (2009), el cual ha sido utilizado en distintas zonas 

del mundo, demostrando su robustez y calidad para generar resultados óptimos en una 

gran variedad de regiones.  

La Figura 20 representa la distribución de los rayos sísmicos en una tomografía de 

sismos locales. Como se explicó anteriormente, las estaciones y los eventos se 
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encuentran dentro de lo que se define como el modelo de volumen. En este caso, se 

observa una concentración de los eventos en la interacción entre la losa de subducción 

y la corteza continental. Para este ejemplo, la losa de subducción no cuenta con una 

densidad de rayos que permitan iluminar esta estructura, por lo tanto, el resultado 

mostrará solo las estructuras de velocidad que subyacen a la subducción. 

 

 

Figura 20. Representación de la distribución de los rayos sísmicos para una tomografía de sismos locales 

(Koulakov et al., 2012). 

 

3.4 LOTOS (Local Tomography Software) 

El algoritmo de inversión tomográfica LOTOS desarrollado por Koulakov (2009) 

consiste en una inversión simultánea que involucra los parámetros de velocidad de 

ondas P y S y la localización de los eventos. Se parte de localizaciones hipocentrales y 

tiempos de origen desconocidos los cuales deben ser calculados a partir de la 

información disponible (tiempos de llegadas a distintas estaciones). El proceso de 

inversión conjunta consiste en la actualización iterativa de un modelo 1D que a su vez 

es utilizado para relocalizar los eventos que, seguidamente, son empleados para la 
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inversión tomográfica. En este sentido, los pasos señalados en la Figura 21 se pueden 

resumir de la siguiente forma: 

3.4.1 Optimización del modelo 1D 

El proceso de optimización del modelo 1D inicia con la localización inicial de las 

fuentes según el modelo 1D inicial. Con este dato, el algoritmo crea una Tabla de 

tiempos de referencia con el modelo inicial, basándose en la formula analítica de Nolet 

(1981) que contempla los tiempos de viaje para todas las posibles combinaciones de 

profundidades del evento y distancias epicentrales. 

𝑇 ൌ 2 න
𝑣ିଶ

ሺ𝑣ିଶ െ 𝑝ଶሻ
ଵ
ଶ

௭ሺሻ


𝑑𝑧 

(Ecuación 5) 

En la ecuación 5, T es el tiempo de viaje, v la velocidad del medio y z la profundidad 

del evento. De esta manera se obtienen los tiempos de viaje para cada rayo. 

Posteriormente, se obtienen las localizaciones de las fuentes mediante la función goal, 

que refleja la probabilidad de la ubicación de un evento para un punto determinado 

(Koulakov et al., 2006). 

El algoritmo realiza el cálculo de una matriz de primeras derivadas para los rayos 

previamente calculados. Cada elemento de esta matriz (Aij) es igual a la variación del 

tiempo a lo largo de un rayo (j) causado por una variación de velocidad a una 

profundidad (i). La inversión de esta matriz utiliza el método LSQR. Este método 

consiste en un proceso iterativo que facilita la solución de sistemas de ecuaciones con 

matrices de muchos elementos (Paige y Saunders, 1982). Al finalizar este proceso se 

obtiene el modelo 1D con el que se realiza la inversión tomográfica.  
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Figura 21. Estructura general del algoritmo LOTOS. 
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3.4.2 Inversión Tomográfica 

El proceso de inversión tomográfica parte del modelo 1D optimizado, el cual, es 

utilizado para relocalizar los eventos en un modelo 3D. Durante la primera iteración 

los eventos son localizados según el modelo 1D, luego, se utiliza un modelo 3D 

construido a partir del trazado de rayos entre las fuentes y estaciones. El trazado de 

rayos utiliza un algoritmo de doblado del rayo (Bending).  

El método de doblamiento del rayo se basa principalmente en arquear el rayo sísmico 

hasta alcanzar una geometría que cumpla con que su tiempo de viaje sea el mínimo 

para una determinada configuración de capas y velocidades (Um y Thurber, 1987). No 

obstante, el algoritmo utilizado por el LOTOS presenta algunas variaciones con 

respecto al propuesto por Um y Thurber (1987). En este caso, el rayo construido tiende 

a viajar a través de anomalías de altas velocidades evitando los patrones de bajas 

velocidades (Figura 22); además, se puede usar cualquier parametrización de la 

distribución de velocidades y puede definir únicamente un valor de velocidad positivo 

en cualquier punto del área de estudio (Koulakov, 2009).  

La búsqueda de la trayectoria con un tiempo mínimo de llegada se realiza en varios 

pasos. La trayectoria inicial es una línea recta. En el primer paso (Figura 22), los 

extremos del rayo se fijan (Puntos 1 y 2). El punto A es situado en la mitad del rayo y 

será el utilizado para hacer el doblamiento. La deformación de la trayectoria del rayo 

se realiza perpendicular al rayo en dos direcciones: adentro y atravesando el plano que 

contiene el rayo. En el segundo paso, se fijan tres puntos (puntos 1, 2 y 3), y la 

deformación del rayo se realiza en dos segmentos (Puntos A y B). En el tercer paso, se 

fijan cuatro puntos y se deforman tres segmentos. En la Figura 22 se muestran los 

resultados del doblamiento para ocho elementos. Las iteraciones se detienen cuando la 

longitud de los segmentos llega a ser más pequeña que el valor predefinido en los 

parámetros del código. 

Una vez construido el modelo 3D, se realiza la localización utilizando un método de 

gradiente para la búsqueda de valores extremos, adaptando la función goal. De manera 
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que calcule la probabilidad de que la posición de la fuente esté en un punto en el espacio 

tridimensional (Koulakov et al., 2007). 

 

Figura 22. Representación 2D del trazado de rayos Bending utilizado por el LOTOS. Los cuadros 

oscuros representan anomalías de velocidad positivas de +30% y los cuadros claros son anomalías 

negativas de -30% (Modificado de Koulakov, 2009). 

 

Seguidamente, tiene lugar el proceso de parametrización. La parametrización consiste 

en instalar a lo largo de la zona de estudio, un conjunto de nodos vinculados a líneas 

verticales distribuidas de forma regular (Figura 23). La instalación de los nodos 

depende de la distribución de los rayos; por lo que, en su ausencia no son instalados. 

La distribución de velocidades en cada uno de estos nodos es aproximadamente lineal, 

y el espaciamiento mínimo entre ellos es significativamente menor al tamaño de las 

anomalías esperadas (Koulakov et al., 2006). Para reducir los efectos ocasionados por 
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la distribución de los nodos, el algoritmo utiliza mallados con diferentes orientaciones 

(0°, 22°, 45°, 67°) y luego son promediados para el resultado final. 

 

Figura 23. Construcción de los grids y nodos orientados a 0º y 22º de acuerdo a la distribución de los 

rayos. 

El cálculo de la matriz de derivadas se realiza utilizando los recorridos de los rayos 

computados luego de la localización de las fuentes en el modelo 3D. La matriz se 

construye según las ecuaciones planteadas por Koulakov (2007), donde se toman en 

cuenta las diferencias entre los recorridos de los rayos de ondas P y S para la inversión 

de la relación Vp/Vs. La amplitud y suavizado de la solución son controlados por dos 

bloques adicionales que permiten reducir la diferencia entre las soluciones de los nodos 

cercanos, obteniendo así un suavizado de los campos de velocidad calculados 

(Koulakov, 2009).  Finalmente, la inversión se elabora utilizando un proceso iterativo 

LSRQ (Paige y Saunders, 1982; van der Sluis y van der Vorst, 1987). 

El paso final del proceso de inversión consiste en promediar en un modelo 3D los 

resultados obtenidos para los diferentes mallados. Este modelo es definido en un 

mallado regular que permite que el trazado de rayos sea considerablemente más denso 

y rápido que en un mallado irregular. Luego de finalizar las iteraciones, los resultados 

son visualizados como secciones horizontales (anomalías de velocidad) y verticales 
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(anomalías y velocidades absolutas), según las profundidades y direcciones 

especificadas (Figura 24). 

 

Figura 24. Ejemplo del resultado luego de aplicar la metodología descrita. a) Sección horizontal a 150 

km. b) sección vertical con anomalías Vp. (Raoof et al., 2017) 

3.5 Prueba del tablero de ajedrez 

La prueba del tablero de ajedrez se basa en el uso de modelos sintéticos para evaluar la 

capacidad de inversión tomográfica y resolver detalles estructurales en la configuración 

fuente-receptores. Los datos sintéticos se generan asumiendo un modelo particular de 

velocidades y anomalías preestablecidas con un patrón regular de cuadriculas de altas 

y bajas velocidades. Mientras que los datos reales consideran la configuración fuentes-

receptores. Posteriormente, se realiza una inversión para tratar de recuperar los datos 

sintéticos planteados. El grado de difuminado del patrón del tablero de ajedrez varía 

dependiendo del modelo e indica la resolución relativa en la zona de estudio (Shearer, 

2009). 

Sin embargo, esta prueba de resolución no siempre da una respuesta confiable, debido 

a que se están asumiendo anomalías de amplitudes uniformes y datos sin ruido (Figura 

25). Pero, en problemas tomográficos reales, existe cierto ruido y las anomalías tienen 

amplitudes variables. A menudo, solo las anomalías de mayor amplitud suelen 
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resolverse sin ambigüedades. También se puede presentar el caso en el que un cuerpo 

pequeño se represente con una forma mayor en la imagen tomográfica (Shearer, 2009). 

 

Figura 25. Resolución de los modelos con respuesta al impulso y prueba de tablero de ajedrez. En ambos 

casos se crea un conjunto de datos sintéticos de tiempos de viaje para un modelo de velocidad simple y 

se usan las trayectorias de los rayos presentes en los datos reales. El dato sintético es invertido para 

observar que tanto se recupera del modelo inicial (Shearer, 2009). 
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CAPÍTULO IV 

MARCO METODOLÓGICO 

 

Con la finalidad de cumplir con los objetivos planteados, se llevaron a cabo 7 etapas 

de trabajo, las cuales se resumen en el esquema mostrado en la Figura 26.  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

4.1 Descarga del dato sismológico 

Los datos utilizados para este trabajo corresponden a los primeros tiempos de llegada 

de las ondas P y S registrados en 734 estaciones adscritas al ISC (Internacional 

Seismological Centre) entre los años 1975 y 2016, además de 80 estaciones instaladas 

durante el proyecto BOLIVAR (Broadband Ocean-Land Investigations of Venezuela 

and the Antilles arc Region) entre los años 2003 y 2005. Se contó con un registro total 
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Figura 26. Representación esquemática del proceso de elaboración de tomografías de sismos locales. 
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de 42927 eventos (41744 ISC, 1183 Proyecto BOLIVAR), 311375 tiempos de llegadas 

de ondas P (300827 ISC, 10548 Proyecto BOLIVAR) y 57087 tiempos llegadas de 

ondas S (49162 ISC, 7925 Proyecto BOLIVAR). 

4.2 Organización y preparación de los datos 

Los datos del ISC y el proyecto BOLIVAR fueron organizados en un formato 

específico adaptado a los estándares del algoritmo de inversión. Dado que este 

algoritmo posee restricciones en cuanto a la extensión de la zona de estudio (sólo áreas 

sísmicamente activas con una cobertura uniforme de estaciones), se dividió la base de 

datos en 7 ventanas (Figura 27). El número de eventos y estaciones de cada ventana de 

estudio se indica en la Tabla 3 y el área que abarcan es mostrado en la Figura 27. 

Tabla 3. Eventos y estaciones por cada zona de estudio  

Ventana Zona Eventos 
Llegadas 
ondas P 

Llegadas 
ondas S 

Estaciones 

1 Colombia 15360 181084 29621 76 

2 Occidente de 
Venezuela 

9836 141350 81704 79 

3 Oriente de 
Venezuela 

9468 129073 73682 93 

4 Antillas Menores 10376 115035 20587 111 

5 Puerto Rico 9910 120807 24263 68 

6 México-
Guatemala- El 

Salvador 
9074 109076 20578 210 

7 Nicaragua-Costa 
Rica 

15933 191393 33108 140 
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Figura 27. Mapa de localización de las ventanas de estudio. 

4.3 Estimación de parámetros 

4.3.1 Modelo 1D inicial 

El modelo 1D de la Tabla 4 representa el punto de partida de la inversión tomográfica. 

Éste, se adapta al propuesto por Koulakov (comunicación personal, 12 de febrero de 

2019), que además incluye una relación Vp/Vs promedio de 1,75.  

Tabla 4. Modelo 1D inicial propuesto pot Koulakov (2019) 

Profundidad (km) 
Modelo inicial 

Vp (km/s) Vs (km/s) 
10 6,60 3,90 
20 7,00 4,15 
30 7,50 4,47 
40 8,00 4,73 

120 8,20 4,77 
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4.4.1 Prueba del tablero de ajedrez 

Los parámetros fundamentales para realizar el proceso de inversión fueron definidos 

mediante la realización de pruebas de resolución. Dichas pruebas se basaron en un 

modelo sintético conocido como tablero de ajedrez. El tamaño de las celdas que 

conforman este patrón de anomalías fue definido luego de probar con resoluciones de 

40 x 40 km, 50 x 50 km, 60 x 60 km, 80 x 80 km y 90 x 90 km. Las pruebas fueron 

distribuidas de forma alternante con anomalías de ±5%, y posteriormente invertidas 

utilizando el modelo 1D de la Tabla 4 y los parámetros propuestos por Koulakov 

(comunicación personal, 6 de marzo de 2019) indicados en la Tabla 5. Del mismo 

modo, la inversión en cada zona fue diferenciada según el parámetro del punto central 

de la zona de estudio, los cuales son señalados en la Tabla 6 e ilustrados en la Figura 

28. 

Tabla 5. Parámetros utilizados en las pruebas de resolución 

 Parámetro P S 

Peso para los 
modelos P y S 

0,5 0,5 
1 1 

1,5 1,5 

Suavizado 
horizontal 

1 2 
2 4 
3 5 

Suavizado vertical 
1 2 
2 4 
3 5 

Amortiguamiento 
0 1 
1 2 
2 3 

Peso de 
corrección de 

estaciones 

0,5001 0,5001 
1,0001 1,0001 
1,5001 1,5001 

LSRQ 

60 
80 
100 
120 
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Tabla 6. Ventanas de estudio y puntos centrales utilizados en la inversión. 

Ventana Longitud (°) Latitud (°) Zona 

1 -75,5 7,5 Colombia 

2 -71 10 Occidente de Venezuela 

3 -61,5 10,5 Oriente de Venezuela 

4 -59,5 15 Antillas Menores 

5 -66,5 18,2 Puerto Rico e Islas Vírgenes 

6 -92,16 15,18 Sur de México, Guatemala y El Salvador 

7 -83,036 8,95 Nicaragua y Costa Rica 
 

 

Figura 28. Mapa de los puntos centrales de cada ventana de estudio. 

Se encontró que la cantidad de datos no era suficiente para recuperar los modelos 

sintéticos de 40 x 40 km y 50 x 50 km para las ventanas 2, 3, 4, 5, 6 y 7 por lo que 

seleccionó el patrón de celdas de 60 x 60 km. Mientras que para la ventana 1 se obtuvo 

una recuperación admisible para celdas de 90 x 90 km (Tabla 7). Así pues, los 

parámetros que permitieron lograr la mejor correspondencia de las anomalías 

construidas, con el modelo original se presentan en la Tabla 8. Tales parámetros fueron 
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los utilizados para el proceso de inversión de los datos reales. La Figura 29 muestra un 

ejemplo de las pruebas obtenidas con distintas dimensiones de celdas, y los parámetros 

indicados en la Tabla 8 para el occidente de Venezuela. Se puede corroborar una mejor 

recuperación del modelo sintético para las celdas de 60 x 60 km, manteniendo una 

buena resolución a lo largo de los Mérida y la región Centro-Occidental de Venezuela. 

Tabla 7 Tamaños de celdas para cada zona de estudio. 

Ventana Zona Tamaño de celdas (km) 

1 Colombia 90 x 90 

2 Occidente de Venezuela 60 x 60 

3 Oriente de Venezuela 60 x 60 

4 Antillas Menores 60 x 60 

5 Puerto Rico 60 x 60 

6 México-Guatemala- El Salvador 60 x 60 

7 Nicaragua-Costa Rica 60 x 60 

 

 

Figura 29. Test de tablero de ajedrez del Occidente de Venezuela para diferentes tamaños de celdas. 
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Tabla 8 Parámetros de inversión . 

Ventana LSRQ 

Peso para 
modelos P y 

S 

Suavizado 
horizontal 

Suavizado 
Vertical 

Amortiguamiento 
Peso de corrección 
de las estaciones 

P S P S P S P S P  S 

1 100 1 1 2 4 2 4 1 2 0,5001 0,5001 
2 100 1 1 2 4 2 4 1 2 1,0001 1,0001 
3 100 1 1 2 4 2 4 1 2 1,0001 1,0001 
4 100 1 1 2 4 2 4 1 2 0,5001 0,5001 
5 120 1 1 2 4 2 4 1 2 0,5001 0,5001 
6 120 1 1 2 4 2 4 1 2 0,5001 0,5001 
7 100 1 1 2 4 2 4 1 2 0,5001 0,5001 

 

4.4.2 Resolución vertical 

Considerando que en las tomografías de sismos locales la resolución vertical suele ser 

menor con respecto a la horizontal (Raoof et al., 2017) se realizaron pruebas de 

resolución vertical utilizando un patrón de tablero de ajedrez similar al utilizado para 

las secciones horizontales. Los perfiles a los que se les realizaron las pruebas se 

encuentran en la Figura 30 y el tamaño de las celdas se especifica en la Tabla 9. 

Tabla 9. Tamaños de celdas para las secciones verticales 

Ventana Perfil 
Tamaño de celdas 

(km) 
1 A-A' 70x70 

2 
B-B' 40x40 
C-C' 40x40 

3 
D-D' 30x30 
E-E' 30x30 
F-F' 50x50 

4 
G-G' 50x50 
H-H' 60x60 
I-I' 50x50 

5 J-J' 60x60 
6 K-K' 60x60 

7 
M-M' 60x60 
N-N' 60x60 
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Figura 30. Perfiles trazados en la zona de estudio 

 

La Figura 31 muestra la prueba de resolución realizada para el perfil C-C’. El tamaño 

de celdas utilizado fue de 40 x 40 km, y la inversión se realizó con los parámetros 

indicados en la Tabla 8. Se puede observar que las zonas cuya recuperación se asemeja 

al patrón original coinciden con las zonas de mayor densidad de rayos y cruces entre 

ellos. Por lo tanto, para la prueba de la Figura 31 la mejor resolución se concentra entre 

250 km y 350 km hasta una profundidad de ~95 km, mientras que las zonas de menor 

resolución podrían presentar artefactos en los resultados finales de la inversión. Esta 

zona corresponde con la cordillera de los Andes de Mérida, por lo que su elevada 

resolución se debe a los eventos originados en el sistema de fallas de Boconó y la 

distribución de las estaciones que cubren esta área de Venezuela 
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Figura 31. Modelo sintético vertical del perfil C-C' 

  

4.5 Inversión 

Fundamentados en los resultados de las pruebas del tablero de ajedrez, se procedió a 

realizar el proceso de inversión para los datos reales. En dicho proceso se utilizó el 

modelo 1D de la Tabla 4, de tal manera que luego de cinco iteraciones se obtuvo un 

modelo 1D optimizado según la zona de estudio. Los modelos optimizados, fueron 

utilizados posteriormente para la inversión tomográfica de las mismas. Este proceso es 

resumido esquemáticamente en la Figura 32. 

 

Figura 32. Representación esquemática de la obtención de los modelos 1D. 

Como criterio para garantizar un modelo 1D consistente se planteó que este debía 

poseer un error RMS ≤ 1 s (Kissling et al., 1988; Tabla 10). En la Figura 33 se puede 

Modelo inicial (Igual 
para todas las zonas) Inversión

Modelo 1D 
optimizado (Distinto 

para cada zona)
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comparar los modelos de cada zona de estudio con el modelo inicial, en donde se logra 

diferenciar las variaciones de velocidad inherentes a las condiciones geológicas de cada 

zona.  

Tabla 10. Errores RMS de tiempos residuales para los modelos 1D de cada zona. 

Zona 
  RMS (s) Reducción (%) 
  Iteración 1 Iteración 5 Iteración 5 

Colombia 
P 0,7674 0,5597 27,06 
S 1,7308 0,9858 43,04 

Occidente de 
Venezuela 

P 0,641 0,422 34,16 
S 1,132 0,6580 41,87 

Oriente de 
Venezuela 

P 0,6621 0,4751 28,24 
S 1,384 0,6920 49,89 

Antillas 
Menores 

P 0,5672 0,4516 20,38 
S 1,140 0,7841 31,21 

Puerto Rico 
P 0,7267 0,5149 29,14 
S 1,1637 0,7980 31,42 

 México-
Guatemala-     
El Salvador 

P 0,7872 0,5208 33,83 

S 1,2438 0,8141 34,54 
Nicaragua-
Costa Rica 

P 0,775 0,5250 32,29 
S 1,1471 0,7891 30,33 
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Figura 33. Modelos 1D optimizados utilizados para la inversión de estudio. 

 

Los resultados se encuentran representados como secciones horizontales de anomalías 

de ondas P (Vp), ondas S (Vs) y relación Vp/Vs, estas se obtuvieron para las 

profundidades indicadas en la Tabla 11, siendo restringidas por la resolución a cada 

nivel de profundidad. Por otra parte, la profundidad de las secciones verticales también 

fue restringida según los resultados de los test de resolución de cada perfil (Tabla 12) 

y cubrieron con una zona de transparencia blanca las áreas de menor resolución, para 

así evitar ambigüedades en la interpretación. Las anomalías se presentan de forma 

porcentual, identificadas por un color azul y su degradación hasta blanco, que 

corresponde a zonas de alta velocidad (HVZ), es decir, que representan las áreas donde 

la velocidad es superior a la establecida según el modelo inicial de referencia. Mientras 

que las tonalidades desde el blanco hasta rojo indican las zonas de baja velocidad 

(LVZ), así que, estas reflejan que las velocidades obtenidas son inferiores a las 

establecidas por el modelo inicial. 
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Tabla 11. Secciones horizontales por cada zona de estudio. 

Ventana Zona Secciones horizontales (km) 

1 Colombia 10 30 50 70 90   

2 
Occidente de 

Venezuela 
10 30 50 70     

3 
Oriente de 
Venezuela 

10 30 50 70 90 100 

4 Antillas Menores 10 30 50 70 90   

5 Puerto Rico 10 30 50       

6 
México-

Guatemala- El 
Salvador 

10 30 50 70 90   

7 
Nicaragua-Costa 

Rica 
10 30         

  

Tabla 12. Extensión y profundidad de los perfiles por cada zona de estudio. 

Ventana Perfil 
Extensión 

(km) 
Profundidad 

(km) 
1 A-A' 372 150 

2 
B-B' 400 100 
C-C' 371 100 

3 
D-D' 335 150 
E-E' 240 150 
F-F' 390 100 

4 
G-G' 300 125 
H-H' 225 150 
I-I' 250 150 

5 J-J' 223 100 
6 K-K' 322 100 

7 
M-M' 300 150 
N-N' 260 125 
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CAPÍTULO V 

RESULTADOS Y DISCUSIÓN 

 

5.1 Resultados 

5.1.1 Modelos 1D 

Los modelos 1D obtenidos luego del proceso de inversión se muestran en la Figura 34 

asimismo, sus velocidades se detallan en la Tabla 13. Estos modelos incluyen errores 

RMS de tiempos residuales (Tabla 14) que se atribuyen principalmente a factores 

como: la extensión de la zona de estudio, la cantidad de eventos y estaciones por zona, 

la diferencia del modelo inicial con el final y las heterogeneidades laterales que no 

pueden ser contempladas en un modelo 1D (Koulakov et al., 2007).  

 

Figura 34. Modelo 1D de velocidad de ondas P obtenidos para el Caribe. 
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Tabla 13. Modelo 1D de velocidades para cada zona de estudio. 

 

 

Tabla 14. Errores RMS de tiempos residuales y reducción por cada zona de estudio. 

 

El modelo 1D obtenido para Colombia posee un error RMS de 0,489 s para ondas P y 

0,865 s para ondas S. Tales valores, indican una reducción de 29,78% y 43,44% para 

ondas P y S respectivamente. Las velocidades obtenidas para las profundidades que 

abarca la corteza en esta zona, van de 6,494 km/s a 7,87 km/s (Vp) y 3,708 km/s a 

4,491 km/s (Vs), identificando un incremento de velocidades que posiblemente esté 

relacionado a la discontinuidad de Moho entre 40 y 50 km. A nivel del manto superior 

Prof (km)
 
P 6,494 6,855 7,354 7,87 7,945 8,025 8,09 8,161 8,2 8,23
S 3,708 3,913 4,197 4,491 4,536 4,583 4,626 4,662 4,686 4,699
P 6,449 6,905 7,359 7,989 8,11 8,185 8,225 8,262 8,303 8,348
S 3,654 3,901 4,173 4,549 4,639 4,684 4,605 4,701 4,713 4,726
P 6,31 6,688 7,262 7,899 8,041 8,152 8,206 8,244 8,29 8,35
S 3,57 3,796 4,126 4,495 4,594 4,669 4,707 4,735 4,756 4,77
P 6,605 7 7,51 8,038 8,107 8,171 8,22 8,274 8,34 8,422
S 3,768 4 4,301 4,611 4,656 4,698 4,728 4,754 4,783 4,814
P 6,638 7.043 7,542 8,055 8,11 8,161 4,682 8,26 4,731 4,756
S 3,775 4 4,298 4,595 4,623 4,652 4,682 4,708 4,731 4,756
P 6,454 6,795 7,282 7,782 7,822 7,857 7,897 7,951 8,017 8,066
S 3,709 3,917 4,208 4,504 4,529 4,552 4,578 4,606 4,633 4,656
P 6,512 6,829 7,251 7,698 7,699 7,714 7,74 7,763 7,797 7,835
S 3,738 3,941 4,213 4,49 4,498 4,503 4,515 4,534 4,555 4,58

60 70 80 90 10010 20 30 40 50

Puerto Rico

México-Guatemala-  
El Salvador

Nicaragua-Costa 
Rica

Zona

Colombia

Occidente de 
Venezuela
Oriente de 
Venezuela

Antillas Menores

Reducción (%)
 Iteración  1 Iteración 5 Iteración 5
P 0,6974 0,4897 29,78
S 1,5308 0,8658 43,44
P 0,6241 0,411 34,14
S 1,0332 0,6428 37,77
P 0,6482 0,4255 34,35
S 1,038 0,6712 35,33
P 0,518 0,3919 24,34
S 1,0484 0,7059 32,66
P 0,6535 0,4783 26,8
S 1,099 0,7547 31,38
P 0,79 0,5143 34,9
S 1,2394 0,8116 34,51
P 0,7547 0,4783 26,8022
S 1,2477 0,8337 31,383

México-
Guatemala-     

Nicaragua-Costa 
Rica

RMS (s)
Zona

Colombia

Occidente de 
Venezuela
Oriente de 
Venezuela

Antillas Menores

Puerto Rico
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las Vp varían entre 8,025 km/s y 8,23 km, mientras que las Vs entre 4,583 km/s y 4,699 

km/s.  

Para el Occidente de Venezuela se obtuvo un error RMS de 0,411 s para ondas P y 

0,642 s para ondas S. La reducción con respecto al modelo inicial fue de 34,14% y 

37,77% para ondas P y S. Según este modelo, la corteza posee Vp que varían entre 6,44 

km/s y 7,359 km/s, y Vs entre 3,654 km/s y 4,173 km/s, con un incremento significativo 

entre 40 y 50 km correspondiente a la discontinuidad de Moho. Así pues, el manto 

superior posee Vp en un rango de 8,11 km/s a 8,348 km/s y Vs de 4,549 km/s a 4,726 

km/s. 

El error RMS para el modelo correspondiente al Oriente de Venezuela para ondas P y 

S, fue de 0,425 s y 0,671 s; Asimismo sus reducciones fueron de 34,35% y 35,33%. 

Para esta zona se obtuvieron Vp entre 6,31 km/s y 7,262 km/s, y Vs entre 3,57 km/s y 

4,126 km/s para la corteza, mientras que, a partir de 30 km se observa un importante 

incremento de velocidad que podría estar asociado a la discontinuidad de Moho. Luego 

de esta interfaz, el manto superior presenta Vp en un rango de 8,041 km/s y 8,35 km/s 

y Vs entre 4,594 km/s y 4,77 km/s. 

En la zona correspondiente a las Antillas Menores el error RMS fue de 0,39 s para 

ondas P y 0,705 s para ondas S, con reducciones de 24,34% y 32,66% respectivamente. 

Dicha zona posee el error más reducido, siendo favorecidos por una mayor presencia 

de eventos y rayos. La Vp para la corteza se ubica entre 6,05 km/s y 7,5 km/s, mientras 

que la Vs varía entre 3,76 km/s y 4,301 km/s. Este modelo refleja una discontinuidad 

de Moho a una profundidad mayor de 30 km, sin embargo, las heterogeneidades 

laterales de esta zona impiden establecer tal discontinuidad por medio de este modelo. 

Para el manto superior, la Vp varía entre 8,038 km/s y 8,422 km/s, de igual modo, la 

Vs se encuentra entre 4,611 km/s y 4,81 km/s. 

Para Puerto Rico el error RMS fue de 0,478 s para ondas P y 0,754 s para ondas S, 

permitiendo reducciones de 26,8% y 31,38%. En las profundidades que abarcan la 

corteza para esta zona, las Vp varían entre 6,63 km/s y 7,542 km/s mientras que las Vs 
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se encuentran en un rango de 3,775 km/s y 4,298 km/s. Luego de 30 km de profundidad, 

el drástico incremento de velocidad permite identificar la discontinuidad de Moho, 

mientras que por debajo de dicha interfaz las Vp varían de 8,055 km/s a 8,364 km/s, y 

las Vs de 4,59 km/s a 4,756 km/s. 

El modelo obtenido para la zona que comprende el Sur de México, Guatemala y El 

Salvador obtuvo un error RMS de 0,514 s para ondas P y 0,811 s para ondas S, 

asimismo, sus respectivas reducciones fueron de 34,9% y 34,5%. Las Vp para los 

primeros 30 km de corteza van desde 6,45 km/s a 7,282 km/s y las Vs de 3,709 km/s 

4,208 km/s. Entre 30 y 40 km es observada la respuesta asociada a una posible interfaz, 

no obstante, las variaciones de la profundidad de la discontinuidad de Moho en esta 

zona, impide aseverar la presencia de la misma por medio de este modelo. De igual 

manera, las secciones más profundas alcanzan Vp entre 7,822 km/s y 8,017 km/s, con 

Vs entre 4,504 km/s y 4,656 km/s.  

Finalmente, para la zona correspondiente a Nicaragua y Costa Rica, se obtuvieron 

errores RMS de 0,833 s para ondas P y 0,478 s para ondas S, con reducciones de 

26,802% y 31,38%. Para los primeros 30 km de la corteza las Vp se ubican entre 6,512 

km/s y 7,251 km/s mientras que las Vs entre 3,738 km/s y 4,213 km/s. Al igual que en 

la zona anterior, las heterogeneidades laterales interfieren en una identificación clara 

de la discontinuidad de Moho a diferencia de otras zonas continentales. Así pues, las 

velocidades luego de los 30 km varían entre 7,698 km/s y 7,835 km/s.  

5.1.2 Secciones horizontales 

Los parámetros estadísticos descriptivos de las distintas secciones horizontales 

construidas para cada área de estudio, se muestran en la Tabla 15. En general los rangos 

de anomalías son más amplios para las secciones corticales, debido a las distintas 

heterogeneidades laterales y verticales en esta capa de la Tierra, específicamente en las 

zonas de subducción, no obstante, estos disminuyen su amplitud progresivamente hacia 

el manto, debido a su carácter más homogéneo.  
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Entre las secciones de 10 y 30 km se observa que la zona correspondiente al Sur de 

México, Guatemala y El Salvador posee el valor promedio más bajo; en esta zona la 

presencia de anomalías negativas se debe principalmente al cinturón volcánico de 

Centroamérica. Mientras que el promedio de anomalías más elevado corresponde a las 

Antillas Menores, respondiendo a las variaciones laterales asociadas a la naturaleza 

oceánica de la corteza en esta zona. En cuanto a las secciones de 50 y 70 km, resalta la 

zona de Colombia, con anomalías negativas, siendo esta, una respuesta a la actividad 

volcánica y los fluidos mantelares derivados de la zona de desgarre de Caldas. En 

contraste, el promedio de anomalías más elevado corresponde con el occidente de 

Venezuela (1,2%), el cual se atribuye a un manto litosférico de composición 

homogénea a lo largo de la zona de estudio. Así pues, las secciones más profundas 

poseen promedios cercanos a 0% que de igual forma obedecen a un manto sin cambios 

drásticos en sus estructuras de velocidades. 
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Tabla 15. Datos estadísticos básicos de las secciones horizontales de anomalías Vp, Vs y relación Vp/Vs. 

 

 

Prof (km)
 Mínimo Máximo Media Mínimo Máximo Media Mínimo Máximo Media Mínimo Máximo Media Mínimo Máximo Media Mínimo Máximo Media
P -10 7,7 -1,75 -10 8,15 -2,7 -8,9 5,8 -2 -6,2 3,9 -0,8 -5 7,3 -0,3    
S -10 8,9 -1,9 -9,7 6,1 -2,9 -9,8 5,2 -1,6 -9,9 6,2 -0,9 -9,9 5,5 -0,85    

Vp/Vs 1,6 1,88 1,72 1,58 1,89 1,7 1,62 1,9 1,73 1,61 1,9 1,75 1,62 1,9 1,77    
P -9,9 9,7 0,22 -9,9 9 -0,6 -9,5 7,3 1,2 -7,1 -6,9 0,9
S -10 9,9 -0,7 -9,7 7,8 -1,61 -9,6 8,5 0,64 -8,4 8,2 1,33

Vp/Vs 1,64 1,9 1,76 1,62 1,9 1,74 1,55 1,9 1,68 1,58 1,82 1,64
P -9,9 9,8 -2,5 -9,9 9,7 -1,34 -6,5 9,8 1 -5,7 9,3 1,8 -4,74 7 1,15 -7 7 0
S -9,8 5,4 -3,3 -9,9 6,04 -1,8 -7,7 6,82 1,5 -5,9 8,5 2,3 -5,3 9,4 2,1 -5 9 2

Vp/Vs 1,56 1,87 1,75 1,54 1,9 1,75 1,57 1,9 1,74 1,61 1,9 1,74 1,64 1,87 1,75 1,55 1,88 1,75
P -9,9 9,9 0,4 -9 9,1 -0,4 -5,8 5,4 -0,2 -6,5 4,9 -0,46 -6,5 5,2 -0,7
S -9,9 7,7 0,64 -9,9 8,3 0,7 -6,6 5 0,2 -5,5 3,9 -0,32 -7,6 5,5 -0,4

Vp/Vs 1,5 1,9 1,7 1,6 1,9 1,73 1,63 1,87 1,74 1,62 1,86 1,74 1,63 1,87 1,74
P -9,9 8,7 0 -7,2 7,9 -0,5 -6,4 7 0,15
S -6,6 8,6 0 -7,9 5,9 -0,45 -5,4 5,8 -0,5

Vp/Vs 1,6 1,9 1,74 1,56 1,9 1,7 1,57 1,9 1,69
P -10 9,9 -6,4 -10 10 -3,4 -10 10 0,6 -10 10 0,94 -10 10 0,85
S -10 -9,15 -2,3 -10 6,5 -1,8 -10 8,7 0,3 -7,2 9,7 0,4 -6,6 8,5 0,2

Vp/Vs 1,5 1,9 1,75 1,52 1,9 1,74 1,53 1,9 1,74 1,5 1,9 1,74 1,5 1,9 1,73
P -8,5 10 -0,3 -9,2 9,9 -1,2 -6,29 10 0,2
S -10 5,2 -2 -10 6,8 -2,3 -7,7 6,9 -0,2

Vp/Vs 1,55 1,9 1,75 1,56 1,85 1,73 1,61 1,88 1,74

Antillas 
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Puerto Rico

México-
Guatemala-   
El Salvador

Nicaragua-
Costa Rica

10

Colombia
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5.2 Discusión 

5.2.1 Modelos 1D 

Se observa que las zonas de Puerto Rico y las Antillas Menores presentan las 

velocidades más elevadas, éstas son ~0,18% mayores a los valores del modelo inicial 

y ~4,69% con respecto al modelo global AK135 propuesto por Kennett et al. (1995), 

esto se debe a la naturaleza oceánica de la zona (Figura 34). Por otra parte, los modelos 

obtenidos para la región de Centroamérica (Sur de México, Guatemala, El Salvador, 

Nicaragua y Costa Rica) poseen velocidades más bajas en comparación a las obtenidas 

para otras zonas continentales (Venezuela y Colombia), dichas velocidades difieren en 

un ~2,8% en relación al modelo inicial, y 6,5% en comparación al AK135, como 

consecuencia del alto gradiente geotérmico en el cinturón volcánico activo que abarca 

esta zona (Goff et al., 1992; Figura 34). El modelo correspondiente a Colombia 

presenta velocidades más elevadas que las obtenidas para el occidente de Venezuela en 

los primeros 30 km de profundidad (Figura 34). Un descenso de ~1,81 % en la 

velocidad de transmisión de las ondas con respecto al modelo inicial, e incremento de 

~3,47% con respecto al modelo AK135, dichas velocidades sugieren la presencia de 

un basamento de naturaleza máfica, lo cual es consistente con las observaciones de 

Kerr et al. (1997), quienes plantean que la existencia de basaltos en las cordilleras 

Occidental, Central y Oriental. 

Las velocidades del Occidente y Oriente de Venezuela presentan una gran similitud 

entre ellas, siendo las del Occidente más altas (Figura 35). Estas velocidades son 

menores a las del modelo planteado por Bosch (1997), las cuales difieren en ~1,35% 

para el Occidente y ~4,45% para el Oriente a 25 km de profundidad. Luego de 30 km 

de profundidad las velocidades tan solo varían en un ~1%. Considerando ahora el 

modelo de velocidades utilizado por FUNVISIS (Mendoza, 1989), se tiene que las 

velocidades a 10 km de profundidad son 2,36% más elevadas en el Occidente y 0,15% 

en el Oriente; a 35 km de profundidad las velocidades obtenidas muestran una 

disminución de ~11,44% en el Occidente y 12,5% en el Oriente, sin embargo, para 100 

km de profundidad estas diferencias se reducen hasta un 1,76 % para ambos extremos 
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de Venezuela.  La discontinuidad de Moho planteada por los modelos de Bosch (1997) 

y FUNVISIS (Mendoza, 1989) se ubica en 36 y 35 km respectivamente, dichas 

profundidades son similares a las obtenidas para el Oriente de Venezuela (30-40 km), 

no obstante, en el Occidente de Venezuela esta interfaz se ubica entre 40 y 50 km, lo 

cual se asemeja con las estimaciones realizadas por Niu et al. (2007) Schmitz et al. 

(2008) y Jiménez (2015). 

Es importante considerar que el modelo planteado por Bosch (1997) y los obtenidos en 

el presente trabajo derivan de un proceso de inversión inherente a una tomografía de 

sismos locales, no obstante, estos difieren principalmente en el método de trazado de 

rayos utilizado para generar el modelo 3D. Bosch (1997) utilizó un método conocido 

como inicializador de rayos (Horie, 1980; Thurber y Ellsworth, 1980) a diferencia del 

método de doblamiento del rayo modificado de Um y Thurber (1983) utilizado por el 

LOTOS14. Bosch (1997) utilizó 218 eventos registrados en 46 estaciones, mientras 

que en el presente trabajo el modelo obtenido para el Occidente de Venezuela constó 

de 9836 eventos y 79 estaciones y para el Oriente de Venezuela se utilizaron 9468 

eventos y 93 estaciones. Si bien los errores RMS obtenidos para Venezuela son de 

~0,42 s en comparación con los 0,29 s del modelo de Bosch (1997), la mayor cantidad 

de eventos y estaciones permiten plantear que los modelos del Occidente y Oriente de 

Venezuela presentan una mejor aproximación de las velocidades del área de estudio. 
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Figura 35 Modelos 1D de velocidades para Venezuela. Comparación entre los modelos obtenidos en 

este trabajo y los de Bosch (1997) y FUNVISIS. 

 

5.2.2 Ventana 1 (Colombia) 

Las secciones de anomalías Vp y Vs a 10, 30 y 50 km presentan bajas velocidades en 

algunas zonas de las cordilleras colombianas, identificando tres anomalías principales 

de bajas velocidades, que coinciden en Vp y Vs (Figura 36). La primera (LVZ-A1) 

coincide con los volcanes activos de la cordillera Central colombiana ubicados en la 

denominada zona volcánica Andina norte (Thorpe, 1984; Stern, 2004), e incluye el 

desgarre de Caldas (Vargas et al., 2003), zonas de altas temperaturas producidas por el 

alto flujo calórico y presencia de cámaras magmáticas (Vargas y Mann, 2013). 

Además, estas anomalías se asemejan en ubicación con las fallas inversas y de 

corrimiento ubicadas en los flancos de la cordillera (Taboada et al., 1998), por tanto, 

también es preciso considerar la influencia de dichas estructuras en la cordillera, ya que 

autores como Raoof et al. (2017) han evidenciado que la presencia de fallas puede 

favorecer la presencia anomalías de negativas.  
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La segunda zona de bajas velocidades (LVZ-A2) corresponde a la región central de la 

cordillera Oriental colombiana (Figura 36). Está involucra regiones con alto gradiente 

geotérmico, y complejos volcánicos inactivos como el de Paipa-Iza (Rincón y Romero, 

1990; Ojeda et al., 2002; Monsalve. et al., 2011). Las elevadas temperaturas en esta 

zona son relacionadas con la intrusión de fluidos magmáticos e hidrotermales a través 

del desgarre litosférico de Caldas (Vargas y Mann, 2013). Del mismo modo, la LVZ-

A3 comprende el nido de Bucaramanga (Figura 36), el cual posee altas temperaturas 

por encima de los 90 km producto de los fluidos de fusión parcial en la corteza que se 

desprenden de la zona de desgarre (Bernal-Olaya et al., 2015). Resultados similares 

fueron evidenciados en la tomografía sísmica 3D del nido de Bucaramanga realizada 

por Londoño et al. (2010) y Sepúlveda-Jaimes y Cabrera-Zambrano (2018).  

A 70 km de profundidad, la LVZ-A1 se restringe a la zona sur de la cordillera volcánica 

que corresponde a las cámaras magmáticas (Figura 36), mientras que, al Norte de ésta, 

las anomalías responden al manto litosférico (Poveda et al., 2015). La anomalía 

negativa (LVZ-A3) deja de observarse a lo largo de la cordillera Oriental (Figura 36), 

como ocurre en las secciones más someras, por lo que se posiciona en una zona 

restringida sobre el nido de Bucaramanga. Esta respuesta es consecuencia del aumento 

del gradiente geotérmico debido al ascenso de fluidos (este comportamiento se 

mantiene en la sección de 90 km). Las anomalías positivas alrededor de la LVZ-A3 

(Figura 36), resultan como consecuencia de un contraste termal y de densidades debido 

a la presencia de fluidos bajo de nido de Bucaramanga (Bernal-Olaya et al., 2015) 

En cuanto a las zonas de anomalías positivas, destacan principalmente tres (Figura 36). 

La primera zona de anomalías positivas (HVZ-A1) corresponde al macizo de Garzón 

que se encuentra al SE de la cadena volcánica, y está constituido por rocas 

Precámbricas (Grosse, 1930; Thumpy, 1943; Royo y Gómez, 1942 y Radelli, 1962), 

que forman parte del cinturón Granulítico Garzón – Santa Marta (Kroonenberg, 1981). 

Una tendencia similar se presenta en el macizo de Quetame (HVZ-A2), el cual está 

conformado por rocas metamórficas del Precámbrico y Paleozoico inferior (Renzoni, 

1968). La tercera zona de altas velocidades (HVZ-A3) se ubica hacia la región central 
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del nido de Bucaramanga, en el macizo de Santander, donde se evidencian rocas ígneas 

de los episodios magmáticos del Triásico al Jurásico temprano (Mantilla et al., 2013).  

La relación Vp/Vs presenta una baja relación en el complejo volcánico al Norte (A1) 

(Figura 36). Estos valores son consistentes con zonas en donde se llevan a cabo 

procesos de transformación de fases de los fluidos, con una mayor presencia de gases; 

esto ha sido estudiado en zonas profundas en el volcán Nevado Ruiz por (García et al., 

2019). Además, se podría considerar un proceso de ascenso de fluidos relacionado a 

los valores más elevados observados en las secciones más profundas (Locardi, 1986) 

identificadas como A2 (Figura 36).  

Para esta zona de estudio se trazó el perfil A-A’ (Figura 37), cuyo promedio de 

velocidades en la corteza es de 6,3 km/s para ondas P y de 3,7 km/s para ondas S. 

Mientras que, en el manto las velocidades son de 8,2 km/s para P y 4,7 km/s para S. 

Esta sección vertical presenta anomalías negativas de Vp y Vs sobre el nido de 

Bucaramanga a profundidades menores a 75 km (Figura 37). Mientras que a 

profundidades mayores de 100 km se presentan altas velocidades con anomalías 

positivas de 10 %. Las anomalías negativas se relacionan con una elevación en el 

gradiente geotérmico de la zona más superficial debido al ascenso de fluidos mantelares 

e hidrotermales. Las anomalías positivas se deben a procesos de cristalización del 

magma a medida que este asciende, permitiendo la mineralización del piroxeno y la 

formación de harzburgitas como parte de los residuos de la fusión parcial (Birch, 1960).  

Estos resultados coinciden con los presentados por Londoño et al. (2010) y Sepúlveda-

Jaimes y Cabrera-Zambrano (2018) quienes localizaron altas velocidades asociadas a 

la zona de mayor actividad sísmica. Las velocidades más elevadas registradas en el 

manto llegan a 8.5 km/s en ondas P y a 4.75 km/s en ondas S y corresponden a la zona 

del nido de Bucaramanga, las cuales son similares a las obtenidas por Sepúlveda-

Jaimes y Cabrera-Zambrano (2018) 
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Figura 36. Secciones horizontales de anomalías Vp, Vs y relación Vp/Vs para la ventana 1 
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Figura 37. Secciones verticales de anomalías Vp, Vs, relación Vp/Vs y velocidades absolutas para el 

perfil A-A’ 
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5.2.3 Ventana 2 (Occidente de Venezuela) 

En las secciones de anomalías Vp y Vs a 10 y 30 km se identificaron tres prominentes 

zonas de bajas velocidades (Figura 38). La LVZ-B1 coincide con la ubicación del 

bloque de Trujillo, esta estructura está delimitada principalmente por el sistema de 

fallas de Valera, el sistema de fallas de Boconó y las napas de Lara al Norte (Hervouët 

et al., 2001); por ende, las anomalías negativas se asocian a los sistemas de fallas antes 

mencionados y las zonas de debilidad a nivel cortical que éstas propician. La segunda 

zona de bajas velocidades (LVZ-B2) se relaciona con la cordillera de los Andes de 

Mérida, los corrimientos a los flancos de la cadena montañosa y sus sistemas de fallas 

internos. Algunos autores como Raoof et al. (2017) afirman que las zonas de bajas 

velocidades en cinturones montañosos no volcánicos se atribuyen a la presencia de 

zonas de fallas y rocas con alto grado de fracturamiento, mientras que Londoño et al. 

(2010) identificó bajas velocidades cercanas a Cúcuta, las cuales asociaron con el 

sistema de fallas de Boconó. Por lo tanto, esta respuesta es atribuida al fracturamiento 

a nivel cortical provocado por las distintas fallas que comprenden el sistema de fallas 

de Boconó que atraviesan los Andes de Mérida. La extensión de estas anomalías hasta 

30 km podría indicar que la zona de ruptura de las fallas atraviesa la corteza superior, 

adaptándose a los modelos de Colleta et al. (1997) y Audemard y Audemard (2002). 

Esta interpretación está en concordancia con observaciones de Masy et al. (2011), 

quienes interpretan deformaciones litosféricas basadas en análisis de anisotropía. Sin 

embargo, la tomografía de ruido ambiental de ondas Rayleigh realizada por Miao et al. 

(2019) indica altas velocidades (Vs) a lo largo de la cordillera de los Andes para 

profundidades de 10, 30 y 50 km, lo cual plantea una incógnita sobre la estructura que 

es observada como una zona de descenso de la velocidad por medio de la tomografía 

de sismos locales. Otra zona de anomalías negativas LVZ-B3 (Figura 38), se encuentra 

en contacto con la cordillera oriental de los Andes colombianos y la zona adyacente a 

el nido de Bucaramanga donde se han registrado altas temperaturas a profundidades 

menores a 90 km por los fluidos de fusión parcial de la corteza que se desprenden de 
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la zona de desgarre (Londoño et al., 2010 y Sepúlveda-Jaimes y Cabrera-Zambrano, 

2018).  

La anomalía positiva identificada como HVZ-B1 sección de 10 km (Figura 38) se ubica 

en la codillera de los Andes, y resulta cónsona con un segmento del arco de Mérida 

registrado por Erlich et al. (1999). Dicha sección del arco de Mérida se presenta como 

un alto de basamento Paleozoico metamorfizado y rocas relacionadas con la apertura 

del Jurásico (Lugo y Mann, 1995). La segunda anomalía relacionada con altas 

velocidades a 10 km de profundidad (HVZ-B2; Figura 38), se localiza en la sierra de 

Perijá y se asocia con rocas del Paleógeno que han sido reportadas por Baquero (2015). 

También, se muestran anomalías positivas alrededor del nido de Bucaramanga, las 

cuales fueron descritas en la ventana colombiana. Mientras que, hacia el extremo NE, 

en la cuenca de Falcón (Figura 38), las anomalías positivas son consecuentes al 

basamento de la cuenca y diques de basalto que representan episodios magmatismo del 

Terciario (Urbani et al., 2015; Villanueva, et al., 2017), asimismo, a 30 km persisten 

dichas anomalías, las cuales son asociadas en este caso con manto litosférico, debido 

al adelgazamiento cortical en el NO de Venezuela (Sousa et al., 2005; Bezada et al., 

2008; Schmitz et al., 2008).  

A 50 y 70 km se muestra la homogeneidad del manto y una zona de bajas velocidades 

(LVZ-B4) sobre el nido de Bucaramanga y parte de macizo de Santander como 

consecuencia del contraste entre de temperaturas entre el manto litosférico de la placa 

suramericana en Colombia y Venezuela (Figura 38). Hacia el NO de esta región 

también se identifica una pequeña zona de bajas velocidades, que podría estar asociada 

con la interacción entre los mantos litosféricos de las placas Caribe y Suramericana, tal 

y como lo plantean van der Hilst y Mann (1994). 

Las secciones Vp/Vs a 10 y 30 km presentan valores entre 1,5 y 1,65 en la zona de la 

cordillera de los Andes de Mérida (Figura 38). Los valores más elevados se ubican 

hacia la cuenca de Falcón y parte de la cuenca de Maracaibo con un rango entre 1,8 y 

1,9. Estos valores responden a la presencia de intrusiones basálticas en el basamento 

de la cuenca de Falcón (Rodríguez y Sousa, 2003; Sousa et al., 2005; Urbani et al., 
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2015) y el basamento meta-sedimentario e ígneo-metamórfico de la cuenca de 

Maracaibo (Yoris y Ostos, 1997). Asimismo, las secciones de 50 y 70 km presentan 

comportamientos homogéneos al igual que las anomalías de Vp y Vs. 

El perfil B-B’ (Figura 39) presenta bajas velocidades en la cordillera de los Andes hasta 

una profundidad de ~40 km. Esto se asocia principalmente con el sistema de fallas de 

Boconó, que, a su vez, indica el alto grado de deformación de la cordillera andina 

venezolana, y la posible extensión de estas fallas hasta la corteza inferior. Las 

anomalías positivas distribuidas en el resto del perfil, son asociadas a la sierra de Perijá, 

el basamento de la cuenca de Maracaibo, y parte del manto litosférico del occidente de 

Venezuela. Las zonas de altas velocidades a profundidades entre 0 y 40 km responden 

al basamento ígneo-metamórfico de la cuenca de Maracaibo, que contrasta con las 

rocas fracturadas bajo los Andes de Mérida, mientras que, a mayor profundidad, el 

manto litosférico mantiene un comportamiento uniforme. La relación Vp/Vs se 

presenta de forma homogénea en la totalidad del perfil, con los valores más elevados 

en las profundidades corticales asociados a las rocas correspondientes al basamento de 

la cuenca de Maracaibo mientras que bajo la cordillera de los Andes, la relación Vp/Vs 

disminuye como respuesta de estructuras falladas (Gercek, 2007). Las velocidades 

promedio de la corteza para este perfil (6.8 km/s para P y 3.9 km/s para S), son similares 

a las de 6.7 km/s de la corteza inferior registradas por Gajardo et al. (1986) y Castejón, 

(1986). En las secciones de velocidades absolutas se identificó la raíz de la cadena 

andina a una profundidad de ~50 km, con un leve desplazamiento al NO. Este rasgo ya 

había sido mencionado en estudios previos, para ajustar las anomalías gravimétricas 

presentes en la zona (e.g Arnaiz-Rodríguez et al., 2011; Cisneros, 2016), de igual 

forma, las evidencias presentadas por medio de perfiles de sísmica de gran ángulo 

(Saavedra, 2015; Jiménez, 2015; Yegres, 2017) han ayudado a sustentar los modelos 

previamente planteados. La profundidad de la discontinuidad de Moho se observa entre 

35 y 45 km a lo largo del perfil, lo cual coincide con los resultados de Jiménez (2015) 

quien presentó una profundidad entre 35 y 50 km para el occidente de Venezuela. 
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El perfil C-C’ (Figura 39) posee velocidades promedio para la corteza de 6,8 km/s para 

ondas P y 3,8 km/s para ondas S, mientras que para el manto litosférico estas se 

incrementan hasta aproximadamente 8,2 km/s y 4,7 km/s. Estas velocidades exhiben 

un leve incremento si se comparan con los valores obtenidos por Yegres (2017), no 

obstante, al tener en cuenta la densidad de rayos a niveles corticales y mantelares con 

la que cuenta el perfil en cuestión, se podría considerar que las velocidades obtenidas 

en este trabajo representan una estimación más robusta. Las secciones de anomalías Vp 

y Vs presentan una zona de anomalías positivas en la cordillera de los Andes a 

profundidades menores a 25 km. Esta zona de altas velocidades es cónsona con la 

sección del arco de Mérida mencionada por Erlich et al. (1999) e identificada en las 

secciones horizontales de 10 km. Se encuentran zonas de bajas velocidades que abarcan 

la corteza y que además involucran la falla de Burro Viejo, la cuenca de Maracaibo, y 

el sistema de fallas de Oca-Ancón. Al igual que el en perfil B-B’ se observa la raíz de 

los Andes con un leve desplazamiento al NO, lo cual coincide con el perfil Andes 

central presentado por Yegres (2017). Esta raíz generada por la flexión ejercida por los 

Andes de Mérida sobre el borde de la placa Suramericana (Arnaiz-Rodríguez et al., 

2011; Arnaiz-Rodriguez y Audemard, 2014), también coincide con la profundidad 

planteada por Yegres (2017) pero difieren en el ancho de la estructura. De tal manera 

que la limitada información sobre la raíz de este orógeno impide establecer una mejor 

interpretación. Finalmente se tiene que, la relación Vp/Vs mantiene los valores más 

elevados en niveles corticales, con leves variaciones en la estructura mantelar, 

respondiendo a las mismas condiciones explicadas en el perfil B-B’. 
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Figura 38. Secciones horizontales de anomalías Vp, Vs y relación Vp/Vs para la ventana 2. 

LVZ-B4 

LVZ-B4 

LVZ-B4 
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Figura 39. Secciones verticales de anomalías Vp, Vs, relación Vp/Vs y velocidades absolutas para los perfiles B-B’ y C-C’. 
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5.2.4 Ventana 3 (Oriente de Venezuela) 

Las secciones de anomalías Vp y Vs 10 y 30 km de profundidad (Figura 40) destacan 

por la presencia de diferentes zonas de bajas velocidades. La LVZ-C1 se relaciona a la 

actividad volcánica presente bajo la Isla de Grenada. Las cámaras magmáticas bajo esta 

isla han sido identificadas a profundidades mayores de 5 km (Urzua et al., 2015) y han 

mantenido actividad durante los últimos 10000 años, siendo el volcán Kick’em Jenny 

el más activo (Robertson, 2009). Por otra parte, la LVZ-C2 concuerda con la ubicación 

geográfica de la cuenca de Carúpano; por lo tanto, estas anomalías negativas podrían 

atribuirse al fracturamiento y debilitamiento de la corteza debido a las fallas que 

atraviesan esta estructura (González de Juana et al., 1980; Summa et al., 2003; 

Schneider et al., 2012). La LVZ-C3 es dividida en 3 sectores (Figura 40); el sector A 

abarca el oeste de la Serranía del Interior, en donde la disminución de las velocidades 

es cónsona con los resultados de Miller et al. (2009) y Masy et al. (2014). De esta 

manera se sostiene que las zonas involucradas en intensas actividades tectónicas con 

importantes sistemas de fallas y corrimientos (González de Juana et al., 1980; Yoris y 

Ostos, 1997; Rodríguez, 2014) confluyan en disminución de la velocidad de las ondas. 

Esta zona de bajas velocidades se extiende hacia el SE, adoptando una tendencia similar 

a la que posee la falla de Urica. Munro y Smith (1984) definen esta estructura como 

una zona de fallas transpresivas de 10 km de ancho, por lo que las anomalías en esta 

zona pueden considerarse consistentes con dicha estructura. El sector B se extiende 

hacía el SO, coincidiendo con la dirección del Graben de Espino, respuestas similares 

han sido observadas por medio de tomografías de ondas Superficiales realizadas por 

Castro (2017) y Sánchez (2017), quienes coinciden que la disminución de las 

velocidades podría estar relacionada con fallas a nivel de basamento y la cobertura 

sedimentaria del Graben de Espino. En el caso del sector C, las anomalías negativas se 

ubican en el depocentro de la cuenca Oriental, por lo estas responden al espesor 

sedimentario de más de 10 km que suprayace al basamento de la cuenca (Summa et al., 

2003). La LVZ-C4 se ubica en el extremo oriental del frente de deformación del 

Oriente de Venezuela (Figura 40), por lo que dicha respuesta tiene relación con las 
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diversas estructuras plegadas y falladas que caracterizan esta zona (Di Croce et al., 

1999). Mientras que en la LVZ-C5 (Figura 40), la cuenca Tobago y Columbus poseen 

espesores de aproximadamente 8 y 12 km (Summa et al., 2003; Aitken et al., 2011) de 

tal forma que la presencia de sedimentos a dichas profundidades son las responsables 

de esta acentuada zona de disminución de las velocidades. 

Tanto en las secciones de 10 como 30 km se distingue una zona de altas velocidades 

(HVZ-C1; Figura 40), que por su ubicación geográfica podría asociarse a la presencia 

de cuerpos masivos de naturaleza ígnea similares a los reportados en esta zona por 

Vierbuchen (1983) y Urbani (1985), de tal manera que se evidencia la posible extensión 

de estos cuerpos hasta más de 10 km de profundidad. Cabe destacar que en la sección 

de 30 km de profundidad se observa una continuidad de las LVZ-C2 y LVZ-C3, lo cual 

permite establecer que la influencia de las deformaciones y alteraciones corticales aún 

permanecen a esta profundidad. En el caso particular de la falla de Urica, esta respuesta 

podría sustentar las consideraciones de una posible paleofractura precámbrica 

reactivada durante el proceso de colisión como una falla transcurrente dextral (Daal et 

al., 1989). 

El comportamiento observado en la sección de 50 km resalta una abundante presencia 

de anomalías positivas (Figura 40). De acuerdo a Schmitz et al. (2005; 2008) y Niu et 

al, (2007) esta profundidad corresponde al manto litosférico, por lo que las alteraciones 

en las anomalías son relacionadas a diferencias composicionales entre la placa Caribe 

y Suramericana (Sánchez et al., 2010; van Benthem, 2013). En las secciones de 70, 90 

y 100 km (Figura 40), resalta una zona de altas velocidades (HVZ-C2) coincidente con 

la losa de subducción de la placa Suramericana. La evidencia de esta estructura es 

respaldada por las tomografías realizadas por VanDecar et al. (2003), Bezada et al.  

(2010) y Masy et al, (2014), en donde revelan una losa que subduce de forma abrupta 

hacía el oeste, bajo la Serranía del Interior. La forma de este cuerpo de alta velocidad 

se observa con mayor detalle que en los estudios antes mencionados debido al uso de 

sismos locales para su representación. En las secciones de 90 y 100 km se puede 

delimitar un contorno curvo, de orientación SO-NE y un ancho de ~46 km. Las 
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anomalías observadas alrededor de la losa de subducción, podrían estar relacionadas a 

la disminución del espesor litosférico hacía el Norte del margen continental, tal y como 

lo plantean Levander et al. (2014), no obstante, también se deben considerar los 

procesos de pérdida de la litosfera continental adyacente a la zona de subducción, como 

posible causa de las alteraciones en el manto litosférico. 

La relación Vp/Vs a 10 y 30 km de profundidad presenta una zona con valores 

superiores a 1,75 a lo largo de la cordillera Araya-Paria (C1) (Figura 40). Estos valores 

se consideran usuales para zonas que subyacen a altos relieves producto de intensos 

procesos tectónicos (Totaro et al., 2014). Por otra parte, la zona C2 mantiene una 

relación con los sedimentos en la zona más profunda de la cuenca Oriental. Esta 

propiedad disminuye en presencia de litologías de origen sedimentario en virtud de su 

porosidad y composición (Johnston y Christensen, 1993). Para las profundidades de 

50, 70 y 90 km se tiene un comportamiento uniforme que radica en condiciones 

reológicas similares a lo largo de la zona de estudio (van Benthem, 2013). Finalmente, 

la sección de 100 km de profundidad se caracteriza por una preponderante zona de 

valores entre 1,8 y 1,9 que corresponde a la losa interpretada anteriormente. La 

composición de esta estructura y su mayor estado de hidratación hacen que esta 

propiedad se incremente permitiendo diferenciar la losa del material adyacente. 

El perfil D-D´ que abarca la cordillera Araya-Paria en dirección E-O, presenta un 

comportamiento heterogéneo tanto a nivel cortical como mantelar (Figura 41). Las 

velocidades promedio para la corteza y manto son de 6,5 km/s y 7,9 km/s para ondas P 

y 3,6 km/s y 4,5 km/s para ondas S. Los primeros 25 km de profundidad inician con 

una zona de bajas velocidades desde la fosa de Cariaco que se extiende hasta el centro 

de la cordillera a lo largo de la falla del Pilar (Miller et al., 2009), esta tendencia es 

interrumpida a una distancia de 150 km por una zona de altas velocidades que podría 

estar relacionada con los emplazamientos ígneos identificados con anterioridad 

mediante gravimetría y geoquímica por Sifontes y Santamaría (1972) asociados con la 

riolita porfídica de Carúpano. Otra zona de bajas velocidades se encuentra identificada 

por un contorno discontinuo (Figura 41) entre 40 y 75 km de profundidad, este rasgo 
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también fue identificado en las secciones horizontales de 50 km como LVZ-C6. Miller 

et al. (2009) atribuyeron esta zona como la respuesta a flujos mantelares que derivan 

de la zona de ruptura litosférica en el nido sísmico de Paria. En efecto, el incremento 

de temperaturas al Oeste de la losa y la posible presencia de pequeños volúmenes de 

material fundido, favorecen la presencia de estas anomalías negativas hasta una 

profundidad de 75 km. Esta profundidad es consistente con los resultados de Miller et 

al. (2009) quienes argumentan que la extensión de la anomalía hasta ~75 km explica la 

ausencia de vulcanismo en superficie. La concentración de la actividad sísmica entre 

50 y 125 km se debe a la presencia del nido sísmico de Paria, el cual consiste en una 

expresión de la ruptura litosférica de la losa de la placa Sudamericana (Russo et al., 

1993; Clark et al., 2008; Masy et al., 2014) que induce una transición de una zona de 

subducción a un sistema transcurrente conocido como límite STEP (Subduction-

Transform Edge Propagator; Govers y Wortel, 2005). 

El perfil E-E’ (Figura 41) presenta velocidades promedio en la corteza para ondas P y 

ondas S de 6,5 y 3,7 km/s y en el manto litosférico de 7,9 y 5,5 km/s. Las secciones de 

anomalías inician con una zona de bajas velocidades desde la cuenca de Carúpano para 

luego contrastar con una zona de altas velocidades en la corteza continental y 

finalmente volver a una zona de bajas velocidades al SO de Trinidad de Tobago. Dichos 

rasgos a nivel cortical permiten asociar las zonas de bajas velocidades con las cuencas 

de Carúpano y Columbus (Leonard, 1983; López, 2011; Schneider et al., 2012), 

mientras que las zonas de altas velocidades responden a el extremo este de la cordillera 

Araya-Paria. Las bajas velocidades por debajo de 30 km sustentan la presencia de 

fluidos mantelares propuesta por Miller et al. (2009) y observadas en el perfil D-D’. El 

nido sísmico de Paria es observado en una zona de altas velocidades, la cual coincide 

con los resultados de Masy et al. (2014) y es interpretada como una respuesta a la losa 

de subducción de la sección atlántica de la placa Suramericana.  

Tanto el perfil D-D’ como E-E’ coinciden en un gap entre ~35 y 50 km, al igual que 

en los resultados de Clark et al. (2008). Esta brecha sugiere la presencia de una corteza 

inferior débil y dúctil que separa y desacopla una corteza superior rígida de una capa 
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de manto litosférico rígido; Dicha configuración es conocida como reología de 

sándwich de gelatina (Chen y Molnar, 1983; Watts y Burov, 2003). 

El perfil F-F’ (Figura 41) atraviesa la cuenca Oriental en dirección E-O, la velocidad 

promedio en la corteza para ondas P y ondas S de 6,4 y 3,6 km/s y en el manto de 8 y 

4,6 km/s; destaca un descenso en las velocidades corticales debido a la presencia de los 

sedimentos de la cuenca Oriental, y un aumento de las velocidades mantelares. Las 

anomalías de velocidad señalan una zona de bajas velocidades que responde a la 

corteza superior y la cobertura sedimentaria que conforma la cuenca. Se observa que 

la zona de bajas velocidades desaparece hacia el Este, debido a la reducción del espesor 

sedimentario que, a su vez, implica un basamento más somero (Summa et al., 2003). 

Las anomalías Vs resaltan con más claridad esta variación de profundidad del 

basamento, la cual se aprecia de una forma abrupta indicando la posible presencia de 

fallas transversales al frente de deformación del Oriente (Roadlifer, 1987; Fiorillo, 

1987). Del mismo modo las variaciones en la relación Vp/Vs observadas en los 

primeros 200 km del perfil responden a las deformaciones producidas por la compleja 

actividad tectónica de la zona de fallas de Urica (Munro y Smith, 1984), mientras que 

los cambios después de 200 km tienen una asociación predominantemente litológica, 

en donde se diferencian valores menores de 1,70 cercanos al depocentro de la cuenca 

oriental, con un incremento progresivo hacia el Este, en donde se observan valores 

típicos de basamento cristalino (Koulakov et al., 2006). Por debajo de 50 km de 

profundidad, la relación Vp/Vs indica condiciones reológicas uniformes para el manto 

litosférico en esta zona. 
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Figura 40. Secciones horizontales de anomalías Vp, Vs y relación Vp/Vs para la ventana 3. 
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Figura 41. Secciones verticales de anomalías Vp, Vs, relación Vp/Vs y velocidades absolutas para los perfiles D-D’, E-E’, y F-F’. 
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5.2.5 Ventana 4 (Antillas Menores) 

En las secciones de anomalías de Vp y Vs a profundidades de 10 y 30 km se observa 

una separación del arco de islas que se presenta como una línea discontinua horizontal 

(Figura 42) que coincide con la separación de las placas Suramericana (Atlántico Sur) 

y Norteamericana (Atlántico Norte) indicada por Wadge y Shepherd (1984). Se 

distingue una sección que inicia en la isla de Martinica y continúa hacía el Norte 

(Figura 42), la cual ha sido descrita con un volcanismo más antiguo que el resto del 

arco. Las anomalías positivas (HVZ-D1) representan el arco volcánico externo que 

tuvo actividad volcánica entre le Eoceno y Mioceno Temprano (Bouysse, 1988), que 

posee una menor temperatura, la cual permitió la cristalización de flujos andesíticos y 

dacíticos (Fink, 1972). Por el contrario, la LVZ-D1 abarca el arco volcánico interior o 

reciente, cuya actividad se mantiene desde el Mioceno Tardío (Bouysse, 1988), en 

donde las elevadas temperaturas correspondientes a la actividad volcánica, permiten el 

descenso de la velocidad de las ondas.  

A 50 km de profundidad parte de las cámaras magmáticas de los volcanes activos 

continúan presentándose como zonas de bajas velocidades (Figura 42). También, se 

identifica una zona de anomalías positivas al NE (HVZ-D2), que sugiere la presencia 

de sección norteamericana en la litosfera del Atlántico, permitiendo diferenciar las 

condiciones de dicha capa con respecto al arco de islas y los procesos de deshidratación 

de la losa de subducción que se llevan a cabo entre 40 y 60 km (Paulatto et al., 2017).   

Las secciones de anomalías Vp y Vs a 70 km evidencian una reducción de las zonas de 

bajas velocidades a lo largo del cinturón volcánico. La respuesta obtenida es cónsona 

con la deshidratación de la losa de subducción entre 40 y 100 km mencionadas por 

Paulatto et al. (2017), producto de la sobrepresión y la liberación del agua. En la 

sección de anomalías Vp de 90 km se indica una zona de bajas velocidades (LVZ-D2) 

que se ve interrumpida cerca de la isla de Martinica por una zona de anomalías 

positivas. Considerando la ubicación de la losa de subducción para esta profundidad, 

la LVZ-D2 se puede asociar como una continuación del proceso de deshidratación 

explicado en la sección precedente, mientras que la anomalía positiva que restringe la 
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continuidad de la LVZ-D2 puede estar relacionada con los incrementos de Vp 

observados por Paulatto et al. (2017) quienes asocian dicho rasgo con una zona de 

menor hidratación del manto y un mayor acoplamiento de la losa de subducción.  

La relación Vp/Vs (Figura 42) presenta los valores más elevados en la zona norte (1,75 

y 1,9) y los menores hacia el Sur (1,65 y 1,8). Lo que evidencia que en la isla de 

Guadalupe posee una corteza con una composición de origen máfico rica en gabros. 

Asimismo, la reducción de la relación Vp/Vs hacia el Sur es indicativo de una 

diferencia relacionada con la existencia de un basamento mesozoico en sección norte 

del arco que ha sido identificado por Arnaiz et al. (2016). 

El perfil G-G’ (Figura 43) presenta en los primeros 25 km de profundidad un par de 

zona de bajas velocidades de anomalías Vp, correspondientes a las cuencas de Grenada 

y Tobago. A una mayor profundidad, las anomalías Vp y Vs muestran con altas 

velocidades la losa de subducción de la placa Suramericana. Recalcando la diferencia 

en composición y temperatura con respecto al manto litosférico. La relación Vp/Vs 

indica alternancias laterales a lo largo del perfil, lo que sugiere la presencia de 

heterogeneidades en la composición de la corteza oceánica y manto litosférico hasta 

profundidades de ~100 km. Del mismo modo, los perfiles de velocidad absoluta 

señalan diferencias de velocidades para la zona NO que corresponde a la placa Caribe 

y la zona SE que corresponde a la placa Suramericana, tales rasgos se evidencian en 

ambos lados de la zona de subducción indicada con una línea discontinua; al Oeste el 

manto litosférico del Caribe posee una velocidad promedio de 8 km/s y mientras que 

al Este manto litosférico del Atlántico (Placa Suramericana) presenta una velocidad 

promedio de 8,5 km/s. Estos cambios de velocidad a nivel mantelar sugieren que el 

manto hidratado del Caribe presenta una disminución en la velocidad de las ondas 

asociado al incremento de temperatura, a diferencia que el manto litosférico del 

Atlántico.  

El perfil H-H’ (Figura 43) presenta una zona de diferentes velocidades asociadas a la 

losa de subducción, que por medio de los eventos sísmicos se representó con un ángulo 

de ~47°. Si bien este valor concuerda con el rango de 45º y 50º propuesto por Wadge 
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y Shepherd (1984), se considera que se encuentra un poco por debajo del valor esperado 

para esta zona de las Antillas, en donde la losa de subducción se hace más abrupta, por 

lo que tal resultado podría sugerir que la variación en el ángulo se subducción hacía el 

Norte no ocurre de una forma abrupta, sino más bien de forma progresiva. Las altas 

velocidades entre 0 y 25 km, se asocian con la corteza que subyace a la isla de Martinica 

(Fink, 1972). Mientras que, las bajas velocidades se relacionan con la deshidratación 

de la losa en subducción. Dicha característica también ha sido observada por Paulatto 

et al. (2017) quienes explican que la subducción a lo largo del arco de las Antillas 

Menores, está controlada por una estructura de alto gradiente geotérmico producto del 

proceso de deshidratación de la losa de subducción, que da lugar a cambios químicos 

relacionados con la estabilidad mineralógica de las rocas y fusión parcial de las mismas. 

La relación Vp/Vs presenta valores altos (1,8-1,88) los cuales resultan cónsonos con la 

zona de subducción, ya que la sensibilidad de esta propiedad para indicar la presencia 

de fluidos permite sustentar la hidratación de la cuña mantelar observadas en las 

anomalías Vp y Vs. 

En el perfil I-I’ (Figura 43) se observa una resaltante zona de alta velocidad a nivel 

cortical relacionada con rocas andesíticas y dacíticas remanentes del arco antiguo 

(Fink, 1972). Al Oeste de esta zona se presentan anomalías positivas que subyace al 

oriente de la isla Grand Anse, la cual podría representar una zona de un mayor gradiente 

geotérmico debido a su cercanía con los volcanes Soufriere de Guadalupe al Norte y 

Morne aux Diables al Sur. A mayor profundidad mantiene la presencia de una zona de 

anomalías negativas, esta es asociada a la deshidratación de la placa en subducción, tal 

y como se ocurre en el perfil H-H’. Las anomalías Vp/Vs muestra máximos en la zona 

de interacción entre placas, con valores entre 1,85 y 1,9 respondiendo a la presencia de 

fluidos y altas temperaturas, además indican un incremento en relación a los obtenidos 

por Arnaiz et al. (2016). Cabe destacar que la técnica empleada en este trabajo tiene un 

mejor control en la distribución de la relación Vp/Vs lateral y verticalmente, lo que 

representa una ventaja sobre las estimaciones por medio de funciones receptoras. Las 

Velocidades promedio de la corteza tanto en el perfil H-H’ cómo I-I’ (6,83 y 6,8 km/s) 
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concuerdan con los resultados de Boynton et al. (1979) y Westbrook, (1975). 

Asimismo, el espesor de ~25 km obtenido en las secciones de velocidad absoluta es 

cercano al espesor de 24 km obtenido por Christeson et al. (2008) para esta zona. 

Finalmente, la sismicidad representada en las secciones verticales permitió definir la 

losa de subducción con un ángulo de ~55º. El rango establecido por Bouysse et al. 

(1990) indica que en la sección norte de arco de islas el ángulo varía entre 50° y 60°, 

por lo que el valor obtenido es cónsono con el incremento gradual del ángulo de 

subducción para esta zona. 
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Figura 42. Secciones horizontales de anomalías Vp, Vs y relación Vp/Vs para la ventana 
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Figura 43. Secciones verticales de anomalías Vp, Vs, relación Vp/Vs y velocidades absolutas para los perfiles G-G’, H-H’ y I-I’. 
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5.2.6 Ventana 5 (Puerto Rico) 

Las anomalías de Vp y Vs en la sección de 10 km de profundidad (Figura 44) presentan 

tres zonas de bajas velocidades (Figura 44). La LVZ-E1 fue subdividida de Oeste a 

Este según las estructuras que representan. El sector A coincide con la ubicación del 

cinturón Eoceno que conforma la zona de fallas del Sur de Puerto Rico (Jolly et al., 

1998). De modo que las bajas velocidades en esta zona responden al sistema de fallas 

antes mencionado. Este sistema de fallas se caracteriza por una combinación de 

movimientos transcurrentes sinestrales y una compresión hacia el Este (Erikson et al., 

1990) por lo que dicha respuesta es cónsona con otras zonas montañosas con 

similitudes estructurales obtenidas en este estudio. El sector B inicia en la zona de fallas 

del NE de Puerto Rico, que al igual que la zona de fallas del Sur, responde a 

desplazamientos sinestrales, que han ocasionado un importante fracturamiento a nivel 

cortical (Jolly et al., 1998), asimismo la extensión de estas anomalías negativas hasta 

la isla Vieques (Este de Puerto Rico) podría estar relacionada con una continuidad de 

esta estructura, tal como lo han indicado Donnelly (1959) y Banks (1962). Por otra 

parte, la zona C se ubica en la cuenca de las Islas Vírgenes. Ésta cuenta con una 

cobertura sedimentaria de ~ 5 km, además, su basamento está considerablente fallado, 

por lo que, a profundidades de 10 km, la Vp no supera los 5,7 km/s (Officer et al., 

1957; Raussen et al., 2013), condición que favorece la presencia de esta zona de bajas 

velocidades. 

La LVZ-E2 se ubica sobre el paralelo 19N (Figura 44), zona que forma parte de la fosa 

de Puerto Rico. La cobertura sedimentaria en esta área ha sido modelada con 

velocidades entre 2,4 y 2,8 km/s a profundidades de 10 km (e.g. Officer et al., 1957; 

Talwani et al., 1959; Molnar, 1977), por lo que la presencia de anomalías negativas 

sustenta dichos modelos. Del mismo modo la LVZ-E3 es relacionada con las fallas 

generadas por el régimen transtensivo que evidencia el límite oriental de la microplaca 

de Puerto Rico e Islas Vírgenes a lo largo del paso de Anegada (Jansma y Mattioli, 

2005). 
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Considerando ahora las zonas de altas velocidades, en esta sección se dividieron en 

HVZ-E1 y HVZ-E2 (Figura 44). La HVZ-A1 incluye el Norte de Puerto Rico hasta el 

límite con la LVZ-A2. En la isla de puerto Rico esta anomalía responde al basamento 

ígneo constituido principalmente por plutones intrusivos félsicos y brechas volcánicas 

(Jolly et al., 1998). Esta zona de la isla no expone el nivel de fracturamiento que posee 

la zona Sur (Dolan et al., 1998). Así pues, la continuación de la HVZ-E1 hacia el norte 

mantiene consonancia con la corteza oceánica que representa el flanco sur de la fosa 

de Puerto Rico (Talwani et al., 1959). Una situación análoga sucede con la HVZ-E2 

que es interpretada cómo parte de la corteza oceánica de la placa Caribe (Talwani et 

al., 1959; Molnar, 1977). 

La sección de anomalías Vp y Vs a 30 km de profundidad presenta una alternancia de 

anomalías negativas (LVZ-E4) y positivas (HVZ-E4) en la zona Norte (Figura 44). 

Esto se atribuye a los segmentos que conforman la losa de subducción Norteamericana. 

Este bloque es dividido a lo largo del Main Ridge separando una subducción con un 

ángulo de inclinación más abrupto al Oeste (LVZ-E4) del segmento menos abrupto al 

Este (HVZ-E4). La LVZ-E4 es precedida de una zona de altas velocidades al Sur 

(HVZ-E3), tal respuesta es comparable con un máximo de Anomalías de Bouguer (Xu 

et al., 2015), siendo este interpretado como una compresión de la losa norteamericana 

en dirección E-O debido a la rotación en sentido antihorario de la microplaca de Puerto 

Rico e Islas Vírgenes (ten Brick y López-Venegas, 2012).  Las anomalías Vp y Vs 

correspondientes a la sección de 50 km de profundidad mantiene la sucesión de bajas 

y altas velocidades observadas en la sección de 30 km (LVZ-E6 y HVZ-E5) (Figura 

44). Mientras que la LVZ-E7 podría asociarse con diferencias composicionales del 

manto litosférico de la isla de Puerto Rico con respecto a la placa Caribe (Lin y 

Huerfano, 2011). 

La relación Vp/Vs a 10 y 30 km de profundidad presenta valores entre 1,60 y 1,70 con 

una tendencia E-O que se extiende desde la isla La Mona (Oeste de Puerto Rico) hasta 

las islas Vírgenes (E1) (Figura 44). Se destaca el contraste con las zonas norte y sur, 

donde esta relación alcanza ~1,89. Estos cambios en la relación Vp/Vs obedecen a 
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desigualdades en la composición y grado de hidratación de las rocas (Takei, 2002). De 

modo que las zonas E2 y E3 presentan composiciones ricas en materiales máficos y un 

mayor contenido de fluidos que la zona E1. A 50 km de profundidad la respuesta es 

más homogénea, con un incremento hacía el Sur. Tal comportamiento responde a las 

condiciones termales del manto litosférico (Vaccari y Panza, 1993), por consiguiente, 

el aumento de la relación Vp/Vs estaría relacionado con un mayor flujo calórico al NE 

del Caribe, el cual ha sido interpretado por Arnaiz-Rodríguez (2015) con una menor 

profundidad del límite litosfera astenósfera para esta zona del Caribe.  

El perfil J-J’ (Figura 45) exhibe velocidades a nivel cortical de 6,87 km/s y 3,9 km/s 

para ondas P y S respectivamente, asimismo estas incrementan hasta 8,11 km/s y 4,6 

km/s para el manto litosférico. Las secciones verticales de anomalías Vp y Vs (Figura 

45) presentan una prominente zona de altas velocidades que inicia desde el extremo 

Norte y se extiende hasta 100 km de profundidad. Dicha estructura corresponde a la 

losa oceánica de la placa Norteamericana, que debido a su composición y menor 

temperatura permite incrementar la velocidad de las ondas (Harris et al., 2018).  

Además, se observa una sismicidad dispersa que disminuye considerablemente a partir 

de ~60 km. Tales descripciones coinciden con la zona de ruptura vertical de la losa de 

la placa Norteamericana propuesto por ten Brink (2005). En donde la sismicidad 

obedece a una variedad de mecanismos sismogénicos que impiden delimitar la losa 

norteamericana (Meighan et al., 2013). Por su parte la relación Vp/Vs presenta un 

incremento hacía el Sur posiblemente asociado a un incremento del grado de 

hidratación de la losa favorecido por los fallamientos laterales E-O que resultan del 

proceso de roll back (Xu et al., 2015). A una distancia de 150 km (Figura 46), resalta 

una zona de bajas velocidades cuya ubicación coincide con el Paso de Anegada, 

específicamente con la cuenca de la Islas Vírgenes. Esta estructura incluye un conjunto 

de fallas extensionales que interceptan los estratos del Neógeno tardío (Speed y Larue, 

1991) que a su vez son soterrados por una cobertura sedimentaria proveniente de la 

plataforma de las Islas Vírgenes (Holcombe, 1989). El contraste en la velocidad de las 

ondas sísmicas con respecto al material cortical y la cobertura sedimentaria, en adición 
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al fracturamiento del basamento, genera está marcada anomalía tanto en ondas P como 

ondas S. Dicha condición también se corrobora con una relación Vp/Vs en un rango 

entre 1,60 y 1,70 que se asocia a una región considerablemente fracturada en contraste 

a los flancos de la cuenca, cuyos valores superan 1,75. 
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Figura 44. Secciones horizontales de anomalías Vp, Vs y relación Vp/Vs para la ventana  5
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Figura 45. Secciones verticales de anomalías Vp, Vs, relación Vp/Vs y velocidades absolutas para el 

perfil J-J’. 
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5.5.7 Ventana 6 (Sur de México, Guatemala, El Salvador) 

La sección de anomalías Vp y Vs a 10 km de profundidad destaca una zona de bajas 

velocidades (LVZ-F1) ubicada en la costa suroeste SO de México (Figura 46), la cual 

es relacionada al espesor sedimentario de la cuenca de Tehuantepec (Ortega-Gutiérrez 

et al., 1992). Por otra parte, las anomalías positivas de Vp identificadas como HVZ-F1 

responden a complejos igneo-metemorficos presentes en los bloques Maya y Chortis, 

que incluyen eclogitas, anfibolitas y granitos (Ortega-Gutierrez et al., 1992; Martens 

et al, 2007).  

En cuanto a las secciones de anomalías Vp y Vs a 10, 30 y 50 km de profundidad 

(Figura 46), estas coinciden en una zona de bajas velocidades (LVZ-F2) con una 

orientación NO-SE que concuerda con el sector norte del cinturón volcánico 

centroamericano. Estas anomalías responden a la presencia de estructuras magmáticas 

que debido a sus condiciones reológicas y elevadas temperaturas conllevan un descenso 

en la velocidad de las ondas sísmicas (Koulakov et al., 2012).  

Las secciones de anomalías Vp y Vs de 70 y 90 km (Figura 46) muestran una diferencia 

entre zonas de altas y bajas velocidades que coinciden con el límite entre los bloques 

Maya y Chortis. No obstante, esta respuesta podría tener una relación con las 

características del proceso de subducción en este segmento de Centroamérica. Manea 

et al., (2013) establecen que la subducción a lo largo del Sur de México y parte de 

Guatemala inicia con un reducido ángulo que se va haciendo más abrupto hacia el Sur. 

De tal forma que las velocidades más elevadas corresponderían a la zona cuya 

subducción es menos pronunciada y, por lo tanto, las zonas de bajas velocidades al 

segmento donde la subducción es más abrupta. 

La relación Vp/Vs en todas las secciones estudiadas presenta un comportamiento 

heterogéneo, en donde los valores más elevados (> 1,85) coinciden principalmente con 

el cinturón volcánico. En la zona volcánica este resultado es cónsono con la presencia 

de fluidos correspondientes al proceso de fusión parcial (Raharjo et al., 2016).  

Asimismo, las secciones más profundas (70 y 90 km) presentan una influencia derivada 
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de posibles flujos mantelares profundos, típicos de una zona de convergencia y 

actividad volcánica (Locardi, 1986).  

 El perfil K-K’ (Figura 47) muestra una estructura cortical con Vp y Vs promedio de 

6,6 km/s y 3,8 km/s, mientras que para el manto litosférico estas se ubican en 7,8 km/s 

y 4,5 km/s. Las anomalías Vp y Vs resaltan heterogeneidades laterales con una dispersa 

sismicidad que sugiere una importante actividad interplaca e intraplaca (Benito et al., 

2008). El ángulo de subducción inferido a partir de las ubicaciones hipocentrales es de 

~43° hasta 100 km, siendo consistente con los obtenidos por Hanus y Vanek (1979) y 

Manea et al. (2013). Las zonas de bajas velocidades y alta relación Vp/Vs entre 20 y 

60 km de profundidad, se interpretan como una respuesta al proceso de hidratación de 

la cuña mantelar (Abers et al., 2003; Dinc et al., 2011). Se puede observar que la zona 

de bajas velocidades se extiende hasta el piedemonte del volcán Taburete, él no tiene 

actividad registrada en los últimos 10.000 años, por lo que esta respuesta podría 

relacionarse con la permanencia de la huella termal en esta estructura o un proceso 

activo en profundidad. 
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Figura 46. Secciones horizontales de anomalías Vp, Vs y relación Vp/Vs para la ventana 6. 
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Figura 47. Secciones verticales de anomalías Vp, Vs, relación Vp/Vs y velocidades absolutas para el 

perfil K-K’. 
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5.2.8 Ventana 7 (Nicaragua, Costa Rica) 

La sección a 10 km de profundidad de anomalías de Vp y Vs (Figura 48) presenta una 

zona de bajas velocidades localizada en la costa NO de Nicaragua (LVZ-G1), respuesta 

que corresponde a la cuenca Sandino, la cual posee un espesor sedimentario entre 14 y 

22 km (Dinc et al., 2010). De igual forma, a esta profundidad de aprecian pequeñas 

zonas de altas velocidades (HVZ-G1), las cuales coinciden con la presencia de los 

afloramientos ígneos de Nicoya, Herradura-Quepos y Osa (Sallares et al., 2001). La 

disposición en profundidad de estos cuerpos de basalto y gabro había sido identificada 

con anterioridad mediante estudios gravimétricos y magnetotelúricos (Lücke, 2012; 

Worzewski et al., 2011).  

Una relevante zona de altas velocidades es encontrada en las secciones de 10 y 30 km 

identificada como HVZ-G2 (Figura 48). La ubicación de esta zona coincide con gran 

parte del territorio nicaragüense, que a su vez constituye una fracción del cinturón 

volcánico de Centroamérica. Estas anomalías positivas difieren de la respuesta típica 

para zonas volcánicas (Koulakov et al., 2012). Sin embargo, las altas velocidades ya 

han sido observadas en otras zonas volcánicamente activas. Estudios realizados en 

Italia, Estados Unidos, Japón, Ecuador, y España, han obtenido zonas de altas 

velocidades asociadas con estructuras asociadas a la geología propia de la región y con 

cuerpos magmáticos enfriados (e.g. Cardaci et al., 1993; Villaseñor et al., 1998; Ligle 

y Him, 1999; Chirabba et al., 2000; Aloisi et al., 2002; Less y Crosson, 1989; Lees, 

1992; Tanaka et al., 2002; Molina et al., 2005; Krastel y Schmincke, 2002). Dicho esto, 

es preciso mencionar que Nicaragua se encuentra en un sector del Bloque Chortis 

identificado como MCOT (Mesquito composite Oceanic Terrane), cuya composición 

consiste en rocas ultramáficas xenolíticas (Baumgartner et al., 2008); asimismo 

estudios geofísicos previos han indicado velocidades anormalmente elevadas en la 

corteza superior debido a la presencia de material derivado del manto (> 6,8 km/s), que 

al mismo tiempo se sustenta en los elevados valores de anomalías de Bouguer que 

aseveran rocas de elevada densidad (~3 g/cm3) (Sallares et al., 2001; Walther, 2003; 

Lücke, 2012). En pocas palabras, se podría calificar la HVZ-G1 como una respuesta a 
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la compleja composición geológica de la corteza para esta zona de Centroamérica. Las 

elevadas velocidades inherentes a las rocas ultramáficas prevalecen en detrimento de 

las estructuras magmáticas, motivo por el cual no se observa una respuesta similar al 

resto del cinturón volcánico. En contraste con lo explicado anteriormente se tiene una 

zona de bajas velocidades (LVZ-G1) concerniente al sector meridional del cinturón 

volcánico de Centroamérica (Figura 48). La disminución de las velocidades en esta 

zona responde a un volcanismo activo, tal como se observó en la LVZ-F2. La actividad 

volcánica se encuentra activa en un 60% (20% mayor que en Nicaragua) con edificios 

volcánicos a menos de 20 km, lo que indica una continuidad de las estructuras 

magmáticas activas que permite reflejarse como zonas de bajas velocidades (Lücke, 

2012). Estos rasgos se mantienen en la sección de 30 km de profundidad con un 

descenso en la amplitud de las anomalías. Para dicha sección, la HVZ-G2 responde 

primordialmente a la presencia de la discontinuidad de Moho. Esta interfaz se ubica 

entre 30 y 32 km en Nicaragua, mientras que en Costa Rica se ubica entre 40 y 45 km 

(Lücke, 2012). Esto implica que las velocidades presentan un incremento propio de 

manto litosférico en Nicaragua mientras que en Costa Rica mantiene condiciones 

corticales. 

La relación Vp/Vs a 10 y 30 km para esta zona se asocian a las cámaras magmáticas a 

lo largo de la cadena volcánica (G1) (Figura 48). Las elevadas temperaturas que 

caracterizan estas estructuras permiten observar valores entre 1,75 y 1,90. Cabe señalar 

que las zonas con una menor relación Vp/Vs corresponden a volcanes con actividad 

escaza o nula (García et al., 2019). Por su parte las variaciones en la relación Vp/Vs 

para el sector correspondiente a la Placa de Cocos, podría interpretarse como una 

consecuencia de su heterogénea composición. En esta zona de tiene corteza oceánica 

formada en la dorsal del Pacífico oriental al Norte, centro de apertura de las Galápagos 

al Sur (Hoernle et al., 2008). 

El perfil M-M’ (Figura 49) presenta velocidades Vp y Vs para la corteza de 6,07 km/s 

y 3,4 km/s y 7,57 km/s y 4,35 km/s a nivel de manto litosférico. Este perfil muestra una 

subducción definida por la sismicidad con un ángulo de ~32° hasta 70 km y ~72° hasta 
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150 km. Estos valores son consistentes a los presentados por Dinc et al. (2011) y denota 

una disminución gradual en ángulo de subducción hacia el Sur asociado a 

irregularidades en el tope de la placa subductante (Fischer et al., 2000; Husen et al., 

2003). Del mismo modo, la losa es reflejada como una zona de altas velocidades de 

anomalías Vs. No obstante, una zona de bajas velocidades es observadas entre 30 y 70 

km sobre la losa de subducción interpretada. La explicación de esta anomalía podría 

estar relacionada con la esquina de la cuña mantelar (Dinc et al., 2011). Una 

disminución de ~6% de anomalías de ondas P y 8% en anomalías de ondas S son 

consecuencia de los procesos de fusión parcial que se llevan a cabo en esta zona. Si 

bien este fenómeno se da entre profundidades de 80 y 100 km, las fallas generadas por 

la flexión de la placa facilitan el transporte de los fluidos y deshidratación de la losa, 

permitiendo que este proceso se lleve a cabo a una menor profundidad (Gerya et al., 

2006). 

El perfil N-N´ (Figura 49) abarca la cadena volcánica de Costa Rica en donde las 

velocidades para la corteza se ubican en una media de 6 km/s y 3,2 km/s y en el manto 

estas son de 7,4 km/s y 3,98 km/s. Es importante resaltar que estas velocidades se ven 

disminuyen por las altas temperaturas inherentes a la actividad volcánica de la zona 

(Koulakov et al., 2012). Las zonas de bajas velocidades de anomalías Vp y Vs se ubican 

precisamente bajo las estructuras volcánicas de actividad reciente. Tal comportamiento 

es más acentuado en Vs debido a su sensibilidad a los cambios de temperatura 

(Koulakov et al., 2012; García et al., 2019). Este mismo comportamiento es sustentado 

por la relación Vp/Vs donde las bajas velocidades corresponden a máximos en relación 

Vp/Vs, de forma que se confirma la presencia de una importante alteración de 

temperaturas hasta ~60 km.  
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Figura 48. Secciones horizontales de anomalías Vp, Vs y relación Vp/Vs para la ventana 7. 
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Figura 49. Secciones verticales de anomalías Vp, Vs, relación Vp/Vs y velocidades absolutas para los 

perfiles M-M’ y N-N’. 
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5.2.9 Interpretación conjunta 

5.2.9.1 Cadenas montañosas 
 

Las cadenas montañosas de Venezuela y Colombia presentaron zonas de bajas 

velocidades. Sin embargo, estas poseen características estructurales diferentes a las 

cuales se asocian dichas anomalías. Las zonas de bajas velocidades en las cordilleras 

Occidental y Central de los Andes colombianos se asocian principalmente a  los 

volcanes activos que involucra una zona de ruptura litosférica de la placa de Nazca que 

generan zonas con altas temperaturas a nivel cortical, mientras que, la cordillera 

Occidental colombiana no involucra volcanismo activo pero estas bajas velocidades 

podrían asociarse a zonas con alto gradiente geotérmico y a deformación cortical 

generado por fallas (Vargas et al., 2007). En Venezuela, la ausencia de volcanismo 

permite asociar las zonas de bajas velocidades con el sistema de fallas que atraviesa la 

cordillera.  

Cabe destacar que también la Serranía del Interior Oriental, y las Cordilleras de Puerto 

Rico coinciden en presentarse como zonas de bajas velocidades a niveles corticales. 

Por lo tanto, estas cadenas montañosas, junto a los Andes de Mérida, pueden 

considerarse como un claro ejemplo para sustentar la presencia de zonas de bajas 

velocidades en cordilleras no volcánicas. Estudios previos de tomografías de ondas 

superficiales en el Oriente de Venezuela realizados por Sánchez (2017) y Castro 

(2017), indican la presencia de zonas de bajas velocidades asociados al debilitamiento 

de la corteza por acción del sistema de fallas de El Pilar, por otra parte, Londoño et al. 

(2010) identificaron zonas de bajas velocidades cercanas a Cúcuta, relacionadas al 

sistema de fallas de Boconó, Mientras que autores como Raoof et al. (2017) 

establecieron que la presencia de zonas de fallas y un alto grado de fracturamiento en 

las rocas que componen los sistemas montañosos no volcánicos, propician la presencia 

de anomalías negativas. Dicho esto, se podría considerar que los complejos sistemas 

de fallas que atraviesan dichos orógenos son los principales responsables de estas zonas 
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de bajas velocidades. Por lo que, los resultados obtenidos para este tipo de estructuras 

contribuyen a la identificación de tales zonas de fallas y su extensión en profundidad. 

5.2.9.2 Zonas de subducción 
 

Las zonas de subducción en los extremos Este y Oeste del cinturón Circuncaribeño 

fueron observadas con distintas anomalías. La losa de subducción de la corteza del 

Atlántico en el Oriente de Venezuela, fue identificada como zonas de altas velocidades 

en las secciones horizontales de 90 y 100 km de profundidad. La geometría y ubicación 

de esta estructura se asemeja a las planteadas por VanDecar et al. (2003), Bezada et al. 

(2010) y Masy et al. (2014), no obstante, la resolución entre 90 y 100 km permitió 

observar la losa con un mayor detalle que en los estudios antes mencionados. Esta 

resalta como anomalías positivas debido a la menor temperatura de dicho cuerpo en 

relación al manto litosférico adyacente. La losa correspondiente a la placa 

Norteamericana también se observa como zonas de altas velocidades en Puerto Rico, 

no obstante, las secciones verticales no muestran una geometría clara de esta estructura, 

debido a que la misma losa es la generadora de los eventos utilizados, de manera que 

los rayos no la atraviesan. Las secciones verticales trazadas en Centroamérica y las 

Antillas Menores mostraron zonas de bajas velocidades, resaltando principalmente los 

procesos de deshidratación que dan lugar a la fusión parcial del material que 

posteriormente forma parte de las estructuras magmáticas. Autores como Dinc et al. 

(2011) y Paulatto et al. (2017) han identificado dichas zonas de hidratación de la cuña 

mantelar como bajas velocidades Vp y Vs a profundidades de 35 y 75 km en 

Centroamérica y 40 y 100 km en las Antillas Menores, lo que permite un incremento 

considerable de las temperaturas para estas profundidades que a su vez condiciona la 

velocidad de las ondas. La característica que comparten las losas de subducción 

identificadas, es una elevada relación Vp/Vs; la sensibilidad de este parámetro ante la 

presencia de fluidos y altas temperaturas permite caracterizar estas estructuras a partir 

de la identificación de zonas de elevada relación Vp/Vs. 
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En el extremo Sur del cinturón Circuncaribeño se observaron respuestas similares para 

el nido de Bucaramanga, y el nido de Paria. Las secciones verticales exhiben 

acentuadas zonas de altas velocidades justo donde se ubica la mayor cantidad de 

eventos. Birch (1960) asocia esta respuesta en el nido de Bucaramanga con los procesos 

de mineralización del piroxeno y la formación de harzburgitas como parte de los 

residuos de la fusión parcial. Sin embargo, para el nido sísmico de Paria no se ha 

reportado un proceso similar, que explique tal respuesta. En este caso Masy et al. 

(2014) relaciona las altas velocidades directamente con la losa de subducción de la 

placa Suramericana. Si bien los estudios realizados en estas zonas no han logrado 

dilucidar por completo los procesos que se llevan a cabo en profundidad, los resultados 

obtenidos son consistentes con la presencia de la losa de subducción de la placa 

Suramericana, además la posible presencia material fundido sobre la zona de mayor 

actividad sísmica sustentan la ruptura litosférica a mayor profundidad.  

5.2.9.3 Arcos volcánicos 

Las secciones volcánicas de Guatemala, El Salvador y Costa Rica mantienen anomalías 

negativas independientemente del tiempo de inactividad (Figura 50), es decir que 

edificios volcánicos que no han tenido actividad registrada durante los últimos 10000 

años, mantienen una respuesta típica de zonas volcánicas activas. Comparando esta 

respuesta con la obtenida para la sección volcánica de Nicaragua, resalta que, a pesar 

de encontrarse en el cinturón volcánico de Centroamérica, su respuesta se distingue por 

presentar anomalías positivas. En este sentido, la Figura 50 permite detallar que al 

menos un 60% de los volcanes de Nicaragua no han presentado actividad durante el 

Holoceno. Además, dicha respuesta se encuentra conjugada a las condiciones 

geológicas particulares que diferencian el territorio nicaragüense del resto de 

Centroamérica, en donde destaca una sección del bloque Chortis compuesto por rocas 

ultramáficas xenolíticas (Baumgartner et al., 2008). Por su parte, los volcanes 

pertenecientes al arco de las Antillas Menores se muestran de forma agrupada 

evidenciando afinidades en la edad de las ultimas erupciones de cada uno de ellos, 

posicionándose en las zonas de bajas velocidades. Tal comportamiento es cónsono con 



108 
 

la actividad volcánica responsable de las elevadas temperaturas a niveles corticales. 

Este resultado también es análogo con los volcanes correspondientes a la sección norte 

de la cadena volcánica de Colombia, recalcando su condición de potencialmente 

activos. 

La relación Vp/Vs presenta un rango entre 1,6 y 1,9 donde los altos valores (≥1,75) son 

relacionados a la presencia de fluidos y zonas de fusión parcial (Figura 50), mientras 

que los valores menores a 1,75 son asociados a la presencia de acumulaciones masivas 

de gases (Takei, 2002). Los arcos volcánicos en cuestión, exponen distintas etapas del 

proceso de transformación de fase de los fluidos de estado líquido a gaseoso (García et 

al., 2019). Es importante resaltar que, si bien las anomalías Vp y Vs no respaldan la 

presencia de cámaras magmáticas en Nicaragua, los valores de relación Vp/Vs 

permiten evidenciar la posible presencia de las mismas, esto es posible, debido a la 

sensibilidad que posee este parámetro ante la presencia de líquidos y elevadas 

temperaturas.  

La relación entre anomalías Vp y Vs muestra una tendencia que define una agrupación 

de datos que incrementan su valor de relación de anomalías (Figura 50), a razón del 

aumento de los años. Dicho esto, es preciso considerar que las ondas S presentan una 

mayor sensibilidad a los cambios de temperaturas, por lo que se puede plantear que los 

datos agrupados entre los primeros 10 años responden a zonas de elevadas temperaturas 

que coexisten con cámaras magmáticas activas. Asimismo, el incremento progresivo 

de la relación de anomalías es acorde con una menor temperatura bajo el edificio 

volcánico, lo cual es cónsono con el tiempo de inactividad. Es importante destacar la 

presencia de volcanes con 10000 o más años de inactividad, que poseen valores bajos 

para esta relación, este comportamiento podría estar asociado a la permanencia de 

cámaras magmáticas activas en volcanes que no han tenido aún actividad en 

Centroamérica y las Antillas Menores, lo que deja en evidencia la consistente actividad 

interna en los volcanes de dichos arcos. Los valores negativos son el resultado de una 

disparidad en el signo de las anomalías, estos volcanes corresponden principalmente a 

Nicaragua, los cuales se diferencian por las condiciones geologías ya mencionadas.   
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En definitiva, la mayoría de los casos mostraron respuestas que respaldan la posible 

permanencia de cámaras magmáticas en zonas actividad volcánica ausente durante los 

últimos 10000 años, de igual forma sólo la relación entre anomalías Vp y Vs permitió 

obtener una tendencia clara que relacionar dicha propiedad con el posible estado de las 

cámaras magmáticas. Sin embargo, es importante considerar que los complejos 

procesos que se llevan a cabo bajo los edificios volcánicos y las características 

geológicas de cada zona de estudio impiden en muchos casos obtener una respuesta 

única que caracterice los volcanes de distintas zonas a partir de sus anomalías de 

velocidades (Lees, 2007; Koulakov et al., 2012).
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Figura 50. Gráfico última erupción de cada volcán vs anomalía Vp, Vs, relación Vp/Vs y anomalía Vp/anomalía Vs. 
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5.2.9.4 Estructuras sismogénicas 
 

Las estructuras sismogénicas en Colombia se encuentran en diferentes estructuras 

geológicas. De manera general estas se distribuyen en sismos asociados a los 

principales sistemas de fallas, la subducción de Nazca y el nido de Bucaramanga 

(Figura 51). Los eventos superficiales se asocian a los límites de grandes unidades 

morfo-estructurales que caracterizan las cordilleras colombianas, las cuales involucran 

importantes sistemas de fallas (Alvarado y Daza, 2005). Sin embargo, la sismicidad 

mostrada en la Figura 51 indica a la zona de subducción de la placa de Nazca y el nido 

de Bucaramanga como las zonas de mayor potencial sismogénico. Desde la costa oeste 

se observa un aumento progresivo de la profundidad de los eventos hacia la zona 

continental, en donde la placa de Nazca converge con una velocidad de 

aproximadamente 7 cm/año (Taboada et al., 1998). La sismicidad costa afuera hacia el 

océano pacifico muestra importantes variaciones de Sur a Norte. Entre las latitudes 2° 

y 3,5° N los eventos se relacionan con la interacción de la corteza oceánica subducida 

con la placa Suramericana. Mientras que hacia el Norte los eventos se encuentran 

asociados a los sistemas de fallas que afectan la corteza en la costa pacífica. Los sismos 

asociados a la subducción de la placa de Nazca se continúan observando hasta la 

cordillera Occidental, donde alcanzan profundidades de ~100 km. La sismicidad a 

profundidades mayores de 60 km se concentra principalmente en el nido de 

Bucaramanga, donde se plantean mecanismos como la interacción entre las losas de la 

placa de Nazca y Caribe (van der Hilst y Mann, 1994; Taboada et al., 2000), una 

extrema flexión de la losa (Cortés y Angelier, 2005) o un desgarro litosférico 

(Corredor, 2003) que son los responsables de la constante ocurrencia de eventos. 
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Figura 51. Mapa de estaciones y eventos relocalizados de la ventana 1. 

 

La sismicidad al Occidente de Venezuela tiene al sistema de fallas de Boconó como su 

principal fuente sismogénica, evidenciada por la disposición de los eventos a lo largo 

de dicha estructura (Figura 52). Ésta se prolonga desde el piedemonte de los llanos 

Colombianos hasta el sistema San Sebastián-El Pilar, con un movimiento transcurrente 

dextral (Audemard, 2003). El rango de profundidad de los eventos (0 a 20 km) sustenta 

la actividad cortical que se distribuye en al menos tres segmentos activos, cuyo 

movimiento se transfiere a otras fallas sub-paralelas (Audemard y Audemard, 2002). 

Los escasos y dispersos eventos de profundidades mayores a 30 km, podrían estar 

relacionados a la interacción entre el bloque de Maracaibo y la placa Suramericana. 

Mientras y la sismicidad profunda observada al SO corresponde al nido de 

Bucaramanga. 
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Figura 52. Mapa de estaciones y eventos relocalizados de la ventana 2. 

 

En el Oriente de Venezuela las estructuras sismogénicas interpretadas a partir de los 

eventos relocalizados se distribuyen principalmente en dos zonas. Los eventos 

ubicados al Norte de la Serranía del Interior Oriental se encuentran en profundidades 

de 0 a 20 km, éstos, se concentran a lo largo de la falla de El Pilar (al Este), hasta el 

golfo de Paria, en donde ubican las fallas de Los Bajos y Soldado (Figura 53). La falla 

de El Pilar alcanza una profundidad entre 10 y 12 km (Romero et al., 1998) y sus 

mecanismos focales sustentan que la actividad se encuentra restringida a la corteza 

superior e indican un desplazamiento transcurrente dextral (Speed y Laurie, 1991; 

Russo et al., 1993; Audemard, 2006). La sismicidad a profundidades mayores de 20 

km se ubica al Norte de la península de Paria y el extremo Sur del arco de las Antillas 

Menores (Figura 54). En esta zona se observa un aumento progresivo de las 

profundidades hipocentrales de Este a Oeste, de manera que los eventos más profundos 

coinciden con el nido sísmico de Paria, el cual se puede observar en los sismos 
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representados en los perfiles D-D’ y E-E’, donde se evidencia la concentración de 

eventos a partir de ~40 km de profundidad, indicando la segmentación de la losa de 

subducción bajo la península de Paria.  

 
Figura 53. Mapa de estaciones y eventos relocalizados de la ventana 3. 

 

En la Antillas Menores, el incremento en dirección E-O de la profundidad de los 

eventos define la losa de subducción de la corteza de atlántico (placa Norteamericana 

y Suramericana; Figura 54). La tasa de convergencia es de aproximadamente 3,7 

cm/año, siendo este un caso particular donde la corteza oceánica más antigua la que 

subduce (Bouysse, 1990). Los eventos con profundidades menores a 50 km poseen 

mecanismos focales relacionados a esfuerzos compresivos, los cuales se asocian al 

proceso de subducción. Los eventos más profundos indican un fallamiento normal 

debido a la flexión de la losa, la cual alcanza un ángulo de ~50° (Wadge y Shepherd, 

1984). A partir de la latitud 14° N se observa una distinción en cuanto a la cantidad de 

eventos en el arco de islas, hacía el Norte el potencial sismogénico es mucho mayor 

que al Sur, que además se relaciona con un ángulo de subducción más abrupto que se 

reduce hacía el Sur.  
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Figura 54. Mapa de estaciones y eventos relocalizados de la ventana 4 

La sismicidad en Puerto Rico y sus alrededores se concentra entre 0 y 40 km de 

profundidad (Figura 55). Estos eventos tienen como principal estructura sismogénica a 

la subducción oblicua de la placa Norteamericana, la cual converge a razón de 2 cm/año 

(DeMets et al., 2001). La agrupación de eventos al Norte de las islas Vírgenes responde 

a una posible zona de ruptura litosférica, tal y como ha sido interpretada anteriormente 

mediante batimetría, gravimetría, anisotropía y geodesia (ten Brink, 2005; ten Brink y 

López-Venegas, 2012; Meighan y Pulliam, 2013).  El perfil J-J’ no muestra de forma 

clara la geometría de la losa de subducción por medio de los eventos, esto se debe a 

que en la sección se ven reflejados los sismos de distintos mecanismos sismogénicos. 

Meighan et al. (2013) proponen que la losa sufre una extensión paralela a la dirección 

de la subducción, generando ejes de tensión perpendiculares a la fosa de Puerto Rico, 
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mientras que los eventos más profundos responden al proceso de roll back de la losa 

correspondiente a la placa Norteamericana. 

 
Figura 55. Mapa de estaciones y eventos relocalizados de la ventana 5. 

 

Los eventos relocalizados para Centroamérica muestran el incremento progresivo de la 

profundidad de los hipocentros definiendo la losa de subducción de la placa de Cocos 

(Figura 56). Ésta converge en dirección NE a unos 7-8 cm/año (DeMets et al., 1990) y 

representa la principal estructura sismogénica de la zona. Los eventos entre 0 y 20 km 

se ubican cercanos a la fosa centroamericana, entre 40 y 80 km se ubican a lo largo de 

la línea de costa, mientras que los eventos más profundos se encuentran en la zona 

continental. La actividad interplaca e interplaca de esta estructura ha sido identificada 

por Dean y Drake (1978), y queda reflejada en los eventos representados en el perfil 

K-K’ con un ángulo de ~43°. 
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Figura 56. Mapa de estaciones y eventos relocalizados de la ventana 6. 

 

En la zona de Nicaragua y Costa Rica la losa en subducción de la placa de Cocos sigue 

presentándose como la principal estructura sismogénica (Figura 57), y refleja una 

disminución del ángulo de subducción hacia el Sur, tal y como lo indica el perfil M-

M’ (~32° hasta 70 km y ~72° hasta 150 km). En este segmento los altos batimétricos 

forman zonas de asperezas que, al subducir, producen cambios en el plano de 

subducción (Fischer et al., 2000; Husen et al., 2003). Entre Nicaragua y Panamá la 

sismicidad se reduce hasta profundidades menores de 7 km (Sallares et al., 1999). Los 

mecanismos focales indican un fallamiento normal en los primeros 10 km, y 

fallamiento inverso entre 15 y 50 km, mientras que a profundidades mayores de 50 km 
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se observan con mayor frecuencia sismos intraplaca (Güendel y Protti, 1998). Estos 

son generalmente de fallamiento normal, y también dependen de las altas presiones y 

temperaturas al introducirse la placa oceánica en el manto litosférico. Así pues, la 

escaza presencia de sismos interplaca en comparación con la México, Guatemala y El 

Salvador responde a un acoplamiento débil y una corteza continental más frágil. 

 

 

Figura 57. Mapa de estaciones y eventos relocalizados de la ventana 7.
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CAPÍTULO VI 

CONCLUSIONES Y RECOMENDACIONES 

 

Se realizaron tomografías de sismos locales en 7 zonas alrededor del Cinturón 

Circuncaribeño. El estudio de las velocidades de las ondas sísmicas (P y S) y sus 

anomalías permitieron interpretar los siguientes rasgos a nivel litosférico: 

 Los modelos 1D de velocidades obtenidos para cada zona de estudio, 

presentaron una correcta relación con respecto a las características de 

geológicas en los primeros 30 km de profundidad, así pues, a mayor 

profundidad, las heterogeneidades laterales en las zonas de subducción y 

volcanismo activo son las principales responsables de las discrepancias de 

dichos modelos en relación al inicial y al AK135. Particularmente, en 

Venezuela, los modelos del Occidente y Oriente mostraron discrepancias con 

las velocidades planteadas por modelos de Bosch (1997) y FUNVISIS. No 

obstante, al considerar las bases de datos utilizadas, los errores RMS, la 

geología de cada zona y la profundidad de la discontinuidad de Moho, los 

modelos obtenidos presentan una mejor aproximación de las velocidades. 

 

 Las velocidades de ondas corpóreas alrededor del cinturón Circuncaribeño se 

ven condicionadas principalmente por las heterogeneidades laterales 

características de los límites de placas. En la región de Centroamérica las Vp y 

Vs presentaron los valores más bajos, en comparación con otras zonas 

continentales, tal comportamiento es consistente con zonas de subducción y 

volcanismo activo. Por el contrario, los valores más elevados fueron 

encontrados para las zonas que comprenden Puerto Rico y las Antillas Menores, 

en este caso, estos fueron concordantes a las características propias de la corteza 

oceánica, ya que esta predomina en dichas zonas. 
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 Las zonas de bajas velocidades fueron constantes en zonas montañosas como 

los Andes de Mérida, la Serranía de Interior Oriental y las cordilleras de Puerto 

Rico. Estas no poseen actividad volcánica y presentan importantes sistemas de 

fallas que permiten un importante fracturamiento a nivel cortical, por lo que se 

podría considerar que tales condiciones favorecen la presencia de zonas de 

disminución de las velocidades, tal y como se han registrado otros sistemas 

montañosos alrededor del mundo.   

  

 La losa de subducción de la corteza del Atlántico en el Oriente de Venezuela, 

fue identificada como una zona de altas velocidades, cuya ubicación y 

geometría se detalla con más precisión en comparación con estudios anteriores. 

Por otra parte, las losas de subducción en las Antillas Menores y Centroamérica 

mostraron zonas de bajas velocidades, las cuales podrían estar asociadas a los 

procesos de deshidratación de la losa de subducción, que da lugar a la fusión 

parcial característica de la cuña mantelar. 

 

 Se pudo establecer una relación lineal entre las anomalías de velocidades y el 

tiempo de inactividad de los volcanes. Es decir, que se observó una tendencia 

que asocia los volcanes de actividad más reciente principalmente con anomalías 

negativas de Vs, las cuales disminuyen su amplitud según aumentan los años 

de inactividad del volcán. No obstante, se presentaron casos particulares 

concernientes a las variantes en las características geológicas de cada zona y las 

distintas etapas de los procesos de transformación de fase de los fluidos 

presentes en las cámaras magmáticas. 

 

 La identificación de las estructuras sismogénicas alrededor del cinturón 

Circuncaribeño reafirman la complejidad tectónica en los límites de la placa 

Caribe. Los eventos relocalizados permitieron identificar los sistemas de fallas, 

la subducción de la placa de Nazca y el nido de Bucaramanga, como las 

principales estructuras sismogénicas de Colombia. En Venezuela estas fueron 
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asociadas a los sistemas de fallas transcurrentes dextrales de Boconó y El Pilar, 

y la zona de ruptura litosférica debajo de la península de Paria. Asimismo, en 

las Antillas Menores se observó que los eventos representan claramente la 

profundidad de la losa de subducción y un mayor potencial sismogénico en la 

zona norte, donde el ángulo de subducción es más abrupto. En Puerto Rico, la 

estructura sismogénica obedece a la subducción oblicua de la placa 

Norteamericana y una posible zona de ruptura litosférica al Norte de las islas 

Vírgenes. Finalmente, en Centroamérica los eventos se distribuyen a lo largo 

del margen convergente entre las placas de Cocos y Caribe, en esta zona la 

ocurrencia de eventos disminuye hacia el Sur, coincidiendo con el descenso del 

ángulo de subducción.  

 
Se recomienda utilizar una base de datos que involucre un mayor número de eventos y 

estaciones, de manera que se pueda obtener resultados para las zonas del cinturón 

Circuncaribeño que no pudieron ser contempladas en este estudio (Jamaica, La 

Española y Panamá). Del mismo modo, una base de datos más extensa permitiría 

incrementar la resolución, especialmente para profundidades mayores a 100 km. 

Igualmente es importante considerar la presencia de los nodos (Parametrización), para 

así facilitar la identificación de artefactos que puedan dificultar la interpretación. En 

definitiva, se considera conveniente realizar una integración ya sea con otros métodos 

sismológicos o métodos potenciales, dado que, favorecería la identificación de 

estructuras, y por ende la reducción de los errores e incertidumbre que involucra esta 

etapa.  

Finalmente, el uso de tomografías de sismos locales permitió identificar importantes 

estructuras litosféricas alrededor de las zonas de mayor actividad sísmica del Cinturón 

Circuncaribeño. Por lo tanto, la óptima correlación entre las anomalías de velocidades 

con las estructuras y procesos geológicos hacen de este método una herramienta 

recomendable para futuros estudios en zonas sísmicamente activas. 
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