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Caracterizacion morfotectonica de Galicia, Espafia

Mario Octavio Cotilla Rodriguez’
Diego Cérdoba Barba

Recibido 4 de septiembre, 2000; aceptadoi 30 de abril, 2003

Abstract

The morphotectonic analysis of Galiciapermitsto present aterritorial regionalization
scheme with the most active units. For the elaboration of this material were used
different geologic, geophysical and geomorphological methods and on the base of
the methodol ogy of Rantsman (1979) are distinguished three fundamental categories
of theregionalization: 1- Territorial Units (megablock, macroblock, mesoblock, block,
microblock and nanoblock); 2- Morpholineaments (of second, third, fourth and fifth
range); 3- Morphotectonic knots (from order two until order six). The Iberian
megablock (microplate) has nine macroblocks, being Galicia one of them. The
Northwest macroblock (Galicia, identified asV111) isinits continental part in direct
interaction with two large adjacent macrobl ocks (of approximately rectangular shape,
VI1I: Arqueado and IX: Septentrional) through two morpholineaments of 2nd order
(A7: SantaTeclaand A8: Ponferrada). The intersection of these elements determine
a 2nd order (N9: Nogueira de Ramuin). Under the A7 is determined another knot,
but of 3% order (N11: Triacastela-Santalla), in the vecinity of Sarria-Becerred, where
is detected a significant seismic activity. There are also 39 morpholineaments of
order three (2), order four (11) and five (26). This net to the scale that is presented
(1:250,000) configures 23 knots (order:cuantity= 2°:1, 3°:2, 4°:7, 5°6, 6°:7).
According to the arrangement and the characteristics of the delimited blocks is
considered that the influence of the pressure of the Mid Atlantic Center is very
important in Galicia and prevails on the compression derived from the interaction
between the African and Euro-Asian plates.

*  Departamento de Geofisicay Meteorol ogia, Facultad de Ciencias Fisicas, Universidad Complutense
de Madrid, Ciudad Universitaria s/n, Madrid 28040. Correos electronicos: macot@fis.ucm.es y
dcordoba@fis.ucm.es
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Resumen

El andlisismorfotectonico de Galiciapermite presentar un esquemade regionalizacion
territorial con las unidades mas activas. Parala elaboracion de este material se utili-
zaron distintos métodos gedl ogo-geofisicosy geomorfol égicos, y sobrelabasedela
metodol ogia de Rantsman (1979) se distinguen tres categorias fundamentales de
laregionalizacion: 1- UnidadesTerritorial es (megabl oque, macrobl oque, mesobloque,
bloque, microbloque y nanoblogue); 2- Morfoalineamientos (de segundo, tercer,
cuarto y quinto rango); 3- Nudos Morfotectonicos (desde orden dos hasta orden
seis). El megablogque (microplaca) Iberia cuenta con nueve macrobloques, siendo
Galicia uno de €ellos. ElI macrobloque Noroeste (Galicia, identificado como VIII)
esta en su parte continental en directa interaccion con dos extensos macrobloques
(de figura aproximadamente rectangular) adyacentes (VI1: Arqueado y I1X: Septen-
trional) a través de dos morfoalineamientos de orden dos (A7: Santa Teclay A8:
Ponferrada). La interseccion de estos Ultimos permite delimitar un nudo de 2do or-
den (N9: Nogueira de Ramuin). Sobre € A7 se determina otro nudo, pero de 3*
orden (N11: Triacastela-Santalla), en las inmediaciones de Sarria-Becerrea, donde
se detecta una importante concentracién de sismos. Hay también otros 39
morfoalineamientos desde orden tres hasta orden cinco (en las cantidades siguien-
tes: 2, 11y 26, respectivamente). Esta red a la escala que se presenta (1:250,000)
configura 23 nudos (orden:cantidad= 2°:1, 3°:2, 4°:7, 5°:6, 6°:7). De acuerdo con la
disposicion y las caracteristicas de los bloques delimitados, se consideraque lain-
fluenciadelapresién del centro de expansionAtléntico es muy importante en Galicia
y predomina sobre la compresion derivada de la interaccion entre las placas africa-
nay euroasiatica.

Introduccion

El territorio de Galicia (~29,500 km?) esta geograficamente definido en el extremo
noroeste delaPeninsulalbérica(Pl) (FiguralA). Desde e punto de vistageodindmico
actual, esta localizado integramente en una zona de tipo interior de placa
Estructuralmente posee una corteza de tipo continental aunque en su inmediaa ve-
cindad hay corteza oceanica. En consecuencia, su sismicidad (caracteristicas cuali-
tativas y cuantitativas) es bien diferente en relacion con la zona meridional de la
Peninsuladonde se asumelapresenciadel limite de placaslitosféricas (Africa-Eurasia)
(FiguralA). Galiciaes, desde el punto de vistatectdnico, unaestructurasingular en
la Pl (Figura 1A). Ella, aunque forma parte del denominado Macizo Hespérico (o
Ibérico) (Figura 1B), se distingue muy bien, por un conjunto de caracteristicas
morfoldgicasy morfométricas. Asi reflejaen el relieve, deformadiferente, laactivi-
dad tectdnica que aconteci6 durante la apertura del Océano Atlantico (Paledgeno).
El comienzo del proceso de expansion del OcéanoAtlantico primeroy delaorogénesis
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Figura 1A. Esquema del contexto sismotectonico de la zona litosférica Africa— América—
Eurasia

pirendi cadespués, posibilitaron su diferenciacioninicial desdefinesdel Mesozoico.
Sin embargo, la estructura geomorfol 6gica quedd decidida en el Cenozoico. Enella
sedistinguen, entre otros, los elementosdel relievelitoral . A éstos se prestaatencion
en el trabajo, yaque son latransicion y € contacto entre las estructuras oceanicay
continental y donde se libera una significativa cantidad de energia sismica

El ya mencionado Macizo Ibérico es uno de los multiples macizos hercinicos
que se encuentran en Europa Central (Terdnet al., 1994). Este macizo ocupalaparte
centro-occidental peninsular, limitando al nortey noroeste con €l océano Atlantico,
mientras que unaorlamesozoica se distingue en el contacto parala parte portuguesa
(sur de Oporto-Aveiro-Leiria-Santarem-Lisboa) (Figura 1B). En ese contexto, se
considera que la topografia actual de la Pl es € resultado de una activa evolucion
geol 6gicay geomorfol gica desde |a orogénesis al pina, que ha conformado relieves
diversos, destacando unaaltitud media elevada de aproximadamente 650 m, estando
entre 2,000 y 3,000 m el tope de las montafias Galai co-L eonesas y A stur-Cantabrica
(Figura 1B). Sobre esta base han sido realizadas distintas investigaciones que resal -
tan aspectos del comportamiento neotectonico de la Peninsula, pero que dejan mar-
gen ainterpretaciones alternativas, como laque aqui se expone. Por tal razon, Cotilla
y Cérdoba (2000) presentaron parala Pl un nuevo enfoque paralaregion, del estu-
dio de los movimientos neotecténicos, basado en los principios del andlisis
morfoestructural . Estos fueron elaborados por Guerasimov (1946) y posteriormente
desarrollados, entre otros, por Mescheriakov (1966), Gorielov et al. (1973a,b),
Guerasimov (1973), Guerasimov y Rantsman (1973) y Rantsman (1961, 1979). Este
enfoque cientifico tiene como base tedrica a la triada “ geotectura-morfoestructura-
morfoescultura’, fundamentada en el principio genético basico del desarrollo del
relieve, que considera a éste como resultado de la accion reciproca de |os procesos
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enddgenos y exdgenos. Por morfoestructuras se entienden a | as estructuras activas
gue se reflgjan en los campos geol égicos y geomorfol 6gicos. Nikolaev (1982) sos-
tiene quelas morfoestructuras son una categoriageotecténicaintegradoray que Cotilla
y Alvarez (2001) comprobaron en Cuba Occidental. En esta ocasion los autores
aplican lamismametodologia, pero con un mayor grado de detalle y ciertas modifi-
caciones parael &rea norteoccidental delaPl, Galicia. Asi, €l objetivo del trabgjo es
la delimitacion y la clasificacién de las morfoestructuras (aredles y lineales) y la
definicion de su relacion espacio-temporal con lasismicidad en Galicia. En un sen-
tido similar esta el trabajo de Gvishiani et al. (1987).

GALIC
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Figura 1B. Esquema morfoestructural de la Peninsula Ibérica (modificado de Capotey De
Vicente (1989) en Instituto Tecnoldgico y Geominero de Esparia (1989)) { 1-
Z6calo Hercinico en el Macizo Hespérico, 2- Zonas levantadas por tectonica de
compresion en el Macizo Hespérico, 3- Mesozoico tabular en los bordes del
Macizo Hespérico y moderadamente deformado en las Orlas L usitanay Algarve,
4- Cadenas plegadas de tipo intermedio, 5- Cordilleras Alpinas, 6- Cuencas
Terciarias, 7- Graben con sedimentos del Cretécico Inferior muy potentes en la
margen continental occidental, 8- Zona con Mesozoico erosionado en la parte
central de la Fosa de Valencia, 9- Fallas con actividad reciente como desgarre,
10- Fallas con actividad reciente con componente normal, 11- Fallas con actividad
reciente inversa, 12- éreas volcénicas}.
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Datos, métodosy metodologia

La aplicacion de métodos estructuro-morfoesculturales en las investigaciones de
tipo morfotectdnico permite alcanzar en varias etapas el conocimiento del caracter
diferenciado de la evolucién geotectonica de las morf oestructuras de un territorio y
del desarrollo heterogéneo de sus complejos morfoesculturales, hasta la determina-
cion en € relieve, delos elementos estructuro-tecténicosy de las def ormaciones de
los niveles geomorfol 6gicos. De tal manera es factible establecer los limites princi-
pales delas Unidades Territoriales (o morfotectonicas), los elementoslinealesy sus
intersecciones, bajo un prisma morfocronol dgico. Esto, segiin Alekseevskaya et al.
(1977), esfundamental para el estudio de muchos problemas geofisicos. Un objeti-
vo del andlisismorfoestructural eslaelaboracién de criteriosinterdisciplinarios para
la determinacion de las zonas de mayor probabilidad de ocurrencia de terremotos
(Chigariov, 1977). Asi se ha puesto de manifiesto la existencia del sistema
morfoestructura-movimientos tecténicos recientes-sismicidad (Dumitrashko y
Lilienberg, 1954; Gorielov et al., 1973) y definido la estructura general de unain-
vestigacion morfoestructural (Cotillaet al. 1997).

M ar co geodinédmico regional

Ladistribucién de la sismicidad depende de lageometria de |l as placas litosféricas y
de las caracteristicas tectonicas de su interior. No obstante, |a teoria de |a tectoni-
ca de placas en su estado actual no permite explicar satisfactoriamente la relacion
geodinamica-terremotos de las unidades pequefias. Sin embargo, el desarrollo de
model os permite una aproximacion sucesiva al marco real, por |0 queVegas (1985)
expone uno muy interesante para el area lbero-Mogrebi compuesto por dos grupos
tectonicos diferentes: zonas de la corteza estructuradas en el ciclo hercinico y zonas
de la corteza estructuradas en €l ciclo alpino. De una forma similar Cotilla et al.
(19914a) enfrentaron el modelado sismotectonico de Cuba.

En laPl, las zonas de la corteza estructuradas en €l ciclo hercinico, han actuado
pasivamente en el marco de la evolucién alpinay actualmente en ellas afloran las
rocas paleozoicas. A este conjunto se le conoce como macizos antiguos 'y constitu-
yen a las Mesetas Marroqui e Ibérica (Macizo Hespérico o Ibérico) (Figura 1B).
Esos macizos se articulan con otras zonas de cuencas (intracontinentales) donde
sedimentos de edad mas reciente'y no deformados cubren alos material es hercinicos.
De otra parte, las zonas de corteza localizadas en las areas del ciclo apino corres-
ponden a zonas cortical estransformadas y estructuradas en ese ciclo. Evidentemen-
te, las zonas de deformaci 6n intensa se localizan en €l borde de las placas africanay
europea, mientras que las de deformacion moderada y débil aparecen en el interior
de las placas mencionadas. Entre las zonas del primer tipo de deformacién y las
otras existe unainterrelacion que no es fécil establecer. En este sentido se reconoce
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queen el actual limite entre Africay Europa las zonas de deformacion intensa estan
en el Rif y el Tell-Atlasy las Béticas (zona | bero-Mogrebi) (McKenzie y Morgan,
1968) (Figura 1A). Sin embargo, este limite se ha definido en una zona alin mucho
mas extensay complejay donde una parte de la cinemética de las dos placas se ha
efectuado entrela Pl (elemento movil) y el resto de Europa (més estable). Eselimite
(hoy fésil) que individualiz6 temporalmente a la Peninsula se localiza en la parte
norte (Cadenade los Pirineos-Cordillera Cantébrica) y denotaalin cierta sismicidad
(Figura 1A). Existe consenso entre los especialistas, sobre la base de los datos de
mecanismos focal es de terremotos y andlisis microtecténicos, de la actual conver-
genciaentre Africay Europa. Esa convergencia se efecttia con un movimiento com-
puesto en el rango de direccion N-S a NNO-SSE y con la expansion diferencial,
dextral, del fondo Atlantico con relacién alas placas mencionadas (Pity Tal, 1972;
Searle, 1980). Sin embargo, €l limite de convergencia no esta alin bien definido
desde el Estrecho de Gibraltar y hasta el Mar de Alboran.

Otro model o que explicala situacion geodinamica actual de la Pl fue propuesto
por Fonsecay Long (1991). Consideran un blogue tecténico que denominan Ibero-
Marruecos que esta limitado por los sistemas de fallas del sur de Espafia-Atlas Me-
dioy Pirineos-Vizcaya, y donde el margen continental oeste derivaal oeste con una
componente de movimiento a suroeste con relacion a Africa. Sostienen también
gue la naturaleza compresiva del margen occidental portugués en el intervalo Ter-
ciario-Cuaternario, resultade un proceso de acortamiento cortical y no de subduccion.
El esfuerzo principal regional de tipo compresivo en la direccion NNO-SSE es €l
responsable de laexistencia, en el bloque | bérico, de un régimen de cizallas simples
con Riedel izquierdasy cizallas de direccion NNO-SSE y NE-SO y Riedel conjuga-
das destrosas en la direccion NO-SE. Esto favorece el desplazamiento del bloque
(terminologia de esos autores) Iberiaen el sentido horario y haciael oeste. Distintos
autores también delimitan parala Pl unared principal de fracturas que tiene direc-
cion N-S, NO-SE y NE-SO (Baptista, 1998; Gonzdlez-Casado y Giner, 2000; Ribeiro
et al.,1996). Las primeras resultan ser complementos defallashercinicasy ladltima
alpinas. Entre ellas son fallas importantes por su valor morfoldgico y vinculacion
(terrestre-marina) las que componen €l litoral Atlantico (Galicia-sur de Portugal y
sur de Portugal-Cabo de Gata), |la mayoriade €llas con sismicidad asociada (Cordo-
ba, 1998).

Algunas car acteristicas geol6gicasy fisico-geogr éficas de la Peninsula | bérica

Este epigrafe se compone basicamente a partir detresfuentes: AsencioAmor (1970),
Instituto Geol 6gico y Minero de Espafia (1977) e Instituto Tecnol 6gico y Geominero
de Espaiia (1989). Sobre esta base es posible asumir que durante la elevacion delos
grupos montafiosos en las fases orogénicas que se sucedieron en la evolucion del
relieve peninsular, se produjeron ciclos erosivos que nivelaron (total o parcialmen-
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te) las formas estructurales creadas por |os procesos endégenos precedentes. Tales
morfologias se denominan superficies de erosién y su evolucién dinamica aparece
unida al relleno de depresionesy cuencas marginal es, aunque también quedaron re-
lieves residual es. Es probable que |as etapas orogénicas mas antiguas también fue-
sen acompafiadas por procesos de nivelacion, aungue los primeros datos bien
contrastados son ya posteriores ala orogenia hercinicay anteriores ala sedimenta-
cion del Triasinferior o Permotrias, momento en que se conformé lallamada super-
ficiepre-triasica, que aparece exhumadapor lared fluvia (g: CadenaCosteraCatalana
y Cordilleralbérica) (Figura 1B). Ella carece, desde el punto de vista morfol 4gico,
de entidad en las cadenas alpinas (Béticas y Pirineos) (Figura 1B). Mientras que en
€l Macizo Ibérico, donde no hubo sedimentacion Mesozoica, esta superficie debio
ser la base para posteriores ciclos erosivos en diferentes épocas (finicretécica,
premiocena, etc.), dando lugar a una superficie poligénica antigua. Su presenciaen
€l paisgjedel Macizo Ibérico es evidente, tanto en las cimas de | os bl oques montafio-
sosreelevados (gj: SistemaCentral y Macizo Gallego) como en las superficiesdelas
mesetas castellanasy extremefias. Ligadas aellas aparecen alteraciones del substrato
cristalino y metamorfico, generadas en climas de sabana subtropical, sobre las que
resaltan relievesresiduales (o montes-isla).

Los sistemas fluviales de la Pl aparecen organizados en tres grandes cuencas,
(atléantica, mediterraneay septentrional) (Cotillaet al., 2000) (Figura 2A), con dife-
rentes caracteristicas, debido alas condiciones climéticas, geol 6gicasy topograficas
gue inciden sobre ellos, de tal modo que los rios septentrional es (0 nordatlanticos)
son de corto recorrido y discurren encajados entre relieves escarpados, por o quelas
huellas acumulativas cuaternarias son escasas. En este contexto se define un
Parteaguas (o Divisoria) Principal de Primer Orden (PPPO) de figurairregular que
reflgja la accién de los procesos tectonicos. Asi, €l segmento del norte (Galicia-
Pirineos) del PPPO esdecididamente paralelo alalineade costay al €jeprincipal de
las estructuras méas extensas, mientras que el tramo del sur (Punta de Tarifa-Sierra
delosFilabres), definido en las Béticas, acusa ciertas deformaciones, dada su inme-
diata cercania a la principal zona de interaccion tectonica de la Pl, lberia-Africa
(Cotilla et al., 2000). En la Tabla 1 se exponen algunas caracteristicas de las costas
delaPl y delos sectores de Asturias, Cantabria, Galiciay PaisVasco.

Caracteristicas geol6gicasy fisico-geogr &ficas dela region nor occidental dela Pl

De acuerdo con lo recogido en Terén et al. (1994) es posible sostener que la defor-
macién del denominado Macizo Gallego en los paroxismos al pinos es la causante de
la actual compartimentacion del relieve. Las superficies de erosion que debieron
generarse desde inicios del Mesozoico fueron retocadas por los ciclos posteriores
como una superficie poligénica. Su elaboracién esta concebida entre el Cretacico y
el Eoceno, siendo deformada por |a orogenia alpina para crear un gran abomba-
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Tabla 1
Datos generales de las costas

Peninsula Ibérica

Asturias, Cantabria, Galicia y paisVasco

Acusado contraste no sélo entre las dos ma-
sas de agua (Mar Mediterraneo y OcéanoAt-
|antico), sino también en lafiguradelalinea
decostay los espectros (lateral y transversal)
deterrazas.

En €l sector del Atlantico la linea de costa
esta muy poco deformada. Hay una platafor-
ma estrechay con un importante flujo de co-
rriente de direccion N-S. Mientras que en la
parte mediterrénea se refleja una significati-
vadiferenciacion en €l trazado de lalineade
costay el ancho de la plataforma.

Larelacion deasimetriaen lapendiente apar-
tir del PPPO hacia el Atlantico (excluyen-
do todo €l frente del Mar Cantédbrico) y al

Lalinea de costa desde Aturias hasta el Pais
Vasco es muy recta. Existen restos de plata-
forma de abrasion marino—continental (rasas
con h=0-200 m) y las pendientes asocia-
das son fuertes.

Hay rias (o valles fluviales inundados por €l
mar) de direccion NE, principalmente. Estas
formas del relieve tienen figuras y areas di-
versas, pero todas demuestran su rel acién con
la morfodinamica de la region.

Hay depositos holocénicos en el rio Mifio
(Galicia) y estuarios jovenes en Asturias y
Cantabria.

Lasalineacionesdelascorrientesfluvialesen

Mediterraneo toma el valor 4/1. las inmediaciones de la costa varian por sec-
tores (N-S, E-O, NO, SE) y se corresponden

con lalitologiay la estructura geol égica

Nota: PPPO = Parteaguas Principal de Primer Orden

miento que tiene como eje a la Cordillera Portuguesa-Galaico-Leonesa, y que se
prolonga hacia Asturias. Al pie de esta estructura se conformd la superficie funda-
mental que tiene dos niveles (de 80 a 120 m de diferencia), siendo €l mas bajo de
edad fini-oligocena, ya que contacta con los rellenos terciarios de Sarriay Pontes
de GarciaRodriguez.Asi, numerosos relievesresidual es resaltan hipsométricamente
respecto de la mencionada superficie y condicionan las pequefias dimensionesy la
dispersion por el macizo de las depresionesterciarias (Figura1B). Por el norte estan
las cuencas de Pontes de Garcia Rodriguez, Villalba-Lugo, Sarriay Monforte de
Lemos y siguiendo el valle del Sil aparecen las cuencas del Bierzo, Valdeonas
y Quiroga. Mas al sur estan las cuencas de Xinzio de Limia, Maceda, Celanovay
Verin. Lo comin es que sean &reas de flexion de | as superficies erosivas menciona-
das o de fallas que limitan alguno de sus mérgenes. Los rellenos del Mioceno y el
Plioceno (arcillas, arcosas y lignitos) que contienen son de caracter local. Evidente-
mente, existe desde entonces una separacion respecto a la adyacente cuenca del
Duero.

Por encima de |as series terciarias se encuentra, en muchas de las cuencas, una
rafia (formaciones de gravas cuarciticasy arcillas de gran extension) pliocuaternaria
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Figura 1C. Imagen digital del Noroeste Peninsular.

como techo sedimentario, correspondiente a abanicos aluviales detriticos. Los
movimentos tectonicos postumos deformaron los materiales Mio-pliocénicos e
incluso localmente los cuaternarios. Ademas, como las superficies erosivas descri-
tas fueron desniveladas en bloques y fosas mediante sistemas de fallas, el curso de
los rios se ha afectado significativamente Las mencionadas Montafias Galaico —
Leonesas sesittan en laparteoriental y suroriental de Galicia, formando alineaciones
N-Sy NE-SO (Sierras de Rafiadoiro, Meira, Lorenzane, Ancares[1,987 m], Caurel
[1,645 m], Queixa[1,728 m], Segundeira[2,124 m], Aquilanos, Cabreray Montes
deLeodn [2,188 m]) (Figura 2A). Al sur, en los limites con Portugal, se extiende un
grupo de sierras abruptas, de crestas y valles con modelado apalachene y unabuena
adaptacion delared fluvial alos afloramientos geol 6gicosy alaestructura (Sierras
de Xurés, Larouco, San Mamedey de la Culebra). En sus cimas se conservan super-
ficies aplanadas correspondientes a las etapas mas antiguas. Por €l sur comienza el
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dominio delos material es graniticosy, ademas, existen algunas depresionesinternas
(Bierzo, Valdeorras y Quiroga) que compartimentan al territorio. Ellas son recorri-
das por € rio Sil que divide la alineacion montafiosa (Galaico-Portuguesa) en dos
partes, donde también se observan importantes depresiones (M aceda, Celanova, Verin
y Xinzio de Limia).

La relacion entre las lineas tecténicas y los rios es muy fuerte en la Pl y en
particular paralaregion noroeste. Para Galicia, lared del Sil y losrios de la parte
inicial del Mifio se encajan profundamente en las serranias produciendo agrestes
cafones. Entre las depresionesinteriores que interfieren launidad del sur, destacala
de Bierzo, formada por dos subcuencas: Ponferrada-Villafranca y Bembibre, con
otras depresiones periféricas menores (Noceda, Paradaseca y Las Médulas). Estas
cuencas estan rellenas de series detriticas (desde antes del Mioceno hastael Plioceno
y el Cuaternario) con rafias que forman el techo de las acumulaciones, y a partir de
donde comenzaron las secuencias de terrazas del rio Sil. También en Galicia, pero
en la parte occidental delas Sierras de Lorenzana, Meiray Ancaresy al noroeste de
Caurel y Queixay del valledel Sil, se extiende unaregion de mesetas que constituye
laMesetade Lugo o Terra Chay la superficie de Chantada, limitadas al oeste por la
Dorsal Gallega. Ellaconstituye €l otro nivel de lasuperficie de erosion fundamental,
a alturas de 300 y 500 m, nivelando granitos y esquistos paleozoicos. Un conjunto
de fosas terciarias (Lugo-Villdba, Sarriay Monforte) de morfologia gplanada por las
rafias y acumulaciones superficiales interrumpen la continuidad de esta superficie.

Al oestedelaMesetade L ugo se encuentrala Dorsal Gallega, alineacion monta-
fiosa dispuesta de norte a sur con las Sierras de Xistral, Loba, Coba de Serpe, Faro
(1,187 m) y Faro del Avién (1,150 m), y desde las Marifias de Lugo hasta €l bajo
Mifio, generalmente con altitudes entre 500 y 1,000 m. Las cumbres de estas sierras
estan arrasadas por la superficie méas antigua, correlativa con las montafias Gal aico-
L eonesas, presentandose como relieves residual es de | as superficies mas bajas debi-
do alaresistencia de sus materiales, especialmente del granito de grano fino y las
cuarcitas. También al oeste, pero de la Dorsal Gallega, se extiende el denominado
Escal 6n de Santiago. Este estaformado por relieves suavesy alomados (alturasinfe-
riores a los 500 m) e intensamente cortados por los rios que se dirigen hacia el
bloque litoral, y con sélo un accidente tecténico de importancia (la depresion de
Carball o-Padrén-Pontevedra-Tuy) de 150 km de longitud aproximadamentey orien-
tadode N a S, casi paralelo al litoral. A eselitoral (entre el Macizo Asturiano y el
estuario del Mifio) lo constituye un conjunto de formas de relieve de gran variabi-
lidad. EI primer tramo costero formalas Marifias, con rasas (restos de plataformas
de abrasi6n marino-continental) que se simplifican en un Unico nivel en el litoral de
Ribadeo-Foz (Figura 1C) formando un importante acantilado frontal (Hernandez-
Pacheco y Asencio Amor, 1959). No obstante, lasrias son el principal modelado de
este sector (Figura 1C). Ellas son entrantes costeros cuya parte interna esta formada
por un valle excavado en un momento de regresion marinay posteriormenteinunda-
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do por el mar en su actual nivel. Algunas rias, ademas de este carécter de valle
inundado, pueden corresponder afallas previas (rias tecténicas) o coincidir con de-
presiones erosivas, existiendo numerosos rios intermedios. Se han definido tres ti-
pos de rias (Altas, Bgjasy Centrales). La mayor parte de las rias del sector norte o
RiasAltas (también rias cantébricas) responde al tipo de valle inundado (Ortigueira,
Barquero, Foz y Ribadeo) y tectonicas (Ortigueiray Viveiro) (Figura 1C). Ellas son
rias cortas y estrechas, orientadas por la estructura a lo largo de los terrenos mas
blandosy afectadas por la erosion diferencial. Entre las rias existen salientes roco-
sos con importantes acantilados, como los de Cabo de Estaca de Bares, San Ciprian
y Ortegal. El tramo costero entre Cabo Ortegal y Carmifias esta limitado por una
falladedireccion NE-SO, en cuyo centro se abren, formando un amplio entrante, las
rias de Corufia, Betanzos, Aresy Ferrol (Figura 1C). Laprimera se interpreta como
resultante de la sobreexcavacion de una cubeta inundada posteriormente por el mar.
El resto de ellas es semejante alas RiasAltas. Mientras que las Rias Bajas (Muros e
Noia, Arousa, Pontevedray Vigo) (Figura 1C) responden a condiciones tectonicas,
ya que son valles instalados siguiendo fracturas de orientacion NE-SO. Todas ellas
tienen una profundidad aproximada de 20 m y son considerados embudos anchos,
profundos y sinuosos de hasta 15-35 km de largo. La costa es rocosa y acantilada,
tanto en los cabos intermedios (Fisterra, Cambado y Home), que por su tamafio y
aislamiento pudieran constituir peninsulas, como en €l propio interior delasrias, en
las que labanquetalitoral es siempre muy estrecha. Estas Rias Bajas han sido origi-
nadas por fracturas paralelas entre si, yafallas Unicas (gj. rias de Vigo y Arosa), ya
por sistemas de fallas (gj. rias de Noya y Pontevedra). Y las Rias Centrales son
entidades sinuosas que guardan unarelacion similar en cuanto a anchoy alalongi-
tud, pero que no estan asociadas afracturasimportantes (g. rias La Corufia, El Ferrol

y Betanzos). Ellas son simplemente valles fluvial es inundados.

Completa la visién del cuadro estructural de la regién el denominado Margen
Continental del Norte de la Peninsula Ibérica (Galicia-Cantabria). Esta estructura
exhibe una plataforma de tipo continental estrecha (30-35 km) que alcanza al plano
abisal con una fuerte pendiente (45° - 70°) hasta la profundidad de 4.5 km. Este
margen se produjo en el Mesozoico durante laaperturadelaBahiadeVizcaya, y fue
afectado por la convergencia de las placas Euroasidtica e |bérica en la etapa al pina.
De estaformalas montafias del Sistema Cantédbrico, consideradas como una conti-
nuacion de los Pirineos, sobresalen por su hipsometria con relacion a la adyacente
cuencadel Duero.

El territorio de Galicia estd en el plano geolégico con una figura aproximada-
mente triangular en el noroeste de la Peninsulalbérica. Estadesarrollado en un mar-
co tecténico heterogéneo y complejo donde se destacan a oeste las estructuras
distensivas del Atlantico, a sureste las del frente surpirenaicoy al norte las antiguas
estructuras compresivas asociadas a la subduccion de la placa euroasidtica. La re-
gion de Sarria-Samos-Tricastel a-Becerred (Figura 2B), situadaen el lado sureste del
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triangulo, puede ser considerada un bloqueirregular entre las zonas de fuerte levan-
tamiento delas Sierras Surorientalesy Orientalesy las zonas deTierras L lanas (cuen-
casdel Mifio, Maceday Xinzo deLimia) (PagésyVidal, 1998). En susinmediaciones
el Parteaguas Principal de Primer Orden se desvia bruscamente haciael NNO (Cér-
doba, 1998) (Figura 2B). Se supone que €l lado sureste de esa region es unaimpor-
tante linea de debilidad tecténica que se extiende a lo largo del rio Mifio desde La
Guardia hasta la interseccion del rio Sil y que se continlia a nordeste por €l rio
Navia hastael Mar Cantébrico (Catillaet al., 2000).

Sismicidad
Generalidades

La actividad sismica de Espafia se considera moderada en relacién con otros paises
delazonadel Mediterraneo, destacandose éstos como los de mayor nivel de Europa.
Segun laopinion de Mezcuaet al. (1991), lasismicidad de laregion Ibero-Mogrebi
puede ser esquematizada en tres grandes sectores (-30°0/-25°0, -25°0/-13°0, -13°0/
-10°0), siendo el mas activo el central (Figura 1A). Por su parte, Udias y Buforn
(1991) dedujeron, a partir de 14 mecanismos focales, que € patron del esfuerzo
tectonico regional es de méximacompresion horizontal en ladireccién NO-SE. Esta
sismicidad es la de mayor frecuencia y energia liberada, conocida como de
entreplacas. Mientrasqueladel interior delaPl esdediferentetipoy alaque menos
atencion se haprestado. No obstante, consideramos que no es menos i mportante que
laprimeray si mucho més complicado su estudio.

En el contexto de latecténicaregional, la dinamica actual dela Pl es una conti-
nuacion natural en el tiempo del desarrollo histérico-geol égico. Esa dinamica esta
justificada con la sismicidad determinada (histérica e instrumental mente) y por las
caracteristicas neotectonicas observadas. L os terremotos més fuertes de Espafia, to-
dos historicos, son cuatro de I X (MSK) y ocho de VIl (MSK) (Mezcuay Martinez
Solares, 1983). Ninguno de ellos se localizaen Galicia. Sin embargo, en los catél o-
gos de los Institutos Geogréfico y Catastral (1962, 1966) y Geogréafico Nacional
(1979, 1980, 1982, 1996, 1999, 2000) y de Mezcuay Martinez Solares (1983), se
destaca que en Galiciahay eventos sismicos propios (Tabla2). Laactual disposicion
de las estaciones sismoldgicas permanentes no permite darle un mismo nivel de
coberturaalaPl, y en particular al territorio espariol. Las estaciones se concentran
en aquellas areas donde la incidencia de terremotos es mayor. Sin embargo, existe
unaimportante limitacidn en esta propuesta, y es que muchos eventos (incluidos los
fuertes), se producen en la parte maritima (Cordoba, 1998). No obstante, a partir de
la interpretaciéon de esos datos de sismicidad ha sido posible definir fuentes
sismogenéticas El I nstituto Geogréfico Nacional (1991a) obtuvo tres mapas de peli-
grosidad sismica para Espafia (escala 1:2,000,000) con métodos probabilisticos para
periodos de retorno de 100, 500 y 10,000 afios, con un total de 25 zonas fuentes. La
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region de Galicia, seglin ese resultado, se caracteriza por valores de intensidad de V-V
grados (MSK), de VI grados (MSK) y de VI grados (MSK) para los periodos de
100, 500 y 1,000 afios, respectivamente. También en el mapa de I ntensidades M axi-
mas Sentidas de Espafia (escala 1:4,500,000) del Instituto Geogréfico Nacional
(19914) Galiciaestadefinidaen valoresdeV-VI grados (MSK). Jiménezet al. (1999)
delimitaron un conjunto de zonas (no coincidentes con el model o anterior) que asu-
men es preliminar y del que no discuten sus diferencias con los mapas previos.

Tabla 2
Terremotos histéricos mas fuertes en Galicia (Mezcuay Martinez Solares, 1983)

Intensidad
Fecha Tiempo Lat. N Lon.O (MSK) Localidad
10.09.1866 - 43.24 -8.24 VI La Corufia
29.04.1888 - 43.42 -7.30 Vv Vivero, Lugo
22.08.1890 04:30 42.00 -8.36 v Tuy, Pontevedra
25.12.1895 18:00 42.20 -7.52 \ Orense
24.05.1897 - 43.30 -8.14 Y, Ferrol, Corufia
24.02.1904 - 42.00 -8.48 VI Tomifio, Pontevedra
14.06.1904 02:00 42.24 -7.51 \% Cubreiro, Lugo
17.12.1904 - 42.54 -8.30 v Santiago de Compostela
25.04.1910 04:20 41.57 -7.26 Vv Verin, Orense
24.11.1910 09:53 43.32 -8.15 VIl El Ferrol, Corufia
07.06.1911 09:40 43.00 -7.30 v Lugo
14.11.1915 09:37 43.24 -8.24 v La Corufia
26.11.1920 11:37:52 42.24 -8.36 VI Pontevedra
21.05.1921 13:20 42.54 -8.30 v Santiago de Compostela
25.10.1925 18:15 42.53 -8.33 v Santiago de Compostela
12.12.1930 04:30 42.34 -8.49 \Y Villanueva de Arosa,
Pontevedra
20.06.1936 14:03:25 42.24 -9.48 \Y, Océano Atlantico
25.11.1944 23:52:38 43.40 -9.00 \Y, Océano Atlantico

En el catdlogo (140 terremotos en total) de mecanismos focales [-30° O a50° E,
35°N a60°N] de Udiaset al. (1989) no hay delaregion de Galicia. En Herraiz et al.
(1998) son presentados nueve mecanismos. Sin embargo, |as soluciones delos eventos
del 29.11.95y 24.12.95 aunque diferentes de | as obtenidas por €l Instituto Geogra-
fico Nacional, no se comentan. Esos autores se sustentaron en la investigacion de
corte sismotecténico llevada a cabo por Delouiset al. (1993) en Francia. DeVicente
et al. (1997) sostienen que en el noroeste peninsular existe una deformacion de edad
Mioceno-Cuaternario alacual se asociaunacompresién horizontal méximaNO-SE
en un campo muy constante. Esta direccion tendia mas al norte en el pre- Mioceno
Superior, por lo que deducen unarotacion en el sentido antihorario del € e de maxi-
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ma compresion. Ademés, aseguran que es ladireccion NO-SE un claro reflejo dela
movilidad en el Nedgeno de la placalberia con relacién aEurasia. De ello se puede
suponer, con cierta certidumbre, la continuacion en el tiempo de la actividad de los
distintossistemasdefallas.Y también se puede asegurar hay unamejorasensible a
aporte de Zoback et al. (1989).

Moreira (1985) reconoce para Portugal (al sur de Lisboa) un conjunto de estruc-
turas lineales activas de direccion NE alas que se asocian eventos sismicosy algu-
nostsunamis. Esasfallas se extienden en laparte continental y en lamarina. Algunas
de ellas son estructuras reactivadas. Espacialmente esta zona se corresponde con la
Zona Sismica 2 de Vegas (1985). Moreira (1991) también sugiere larelacion de las
fallas NE con la sismicidad y adelanta que algunos de los eventos sismicos més
fuertes de la region son precedidos, fuera de su area epicentral, por terremotos
de tamafio medio. Esta conclusién significa que la presencia de una amplia zona de
deformacion pre-sismica es consecuencia de su connotacion regiond. También se cono-
ce de Zhidkov (1985) que las zonas de debilidad tectdnica en la corteza terrestre (como
limites de morf oestructuras activas) favorecen lamodificacion delos esfuerzos prin-
cipales transmitidos desde placas (0 blogues) vecinasy manifiestan entre sus carac-
teristicas reol 6gicas comportamientos de cizalla, por donde se disipala energia. Es
decir, que tienen asociados terremotos. También en Espafia se vincul 6 la sismicidad
con algunas estructuras neotecténicas menores (Garcia Prieto et al., 1991). Sanz de
Galdeano y Lo6pez Casado (1988) distinguieron para laregion de las Béticas y su
entorno inmediato un total de 23 fuentes sismicas (no coincidentes con la propuesta
del Instituto Geografico Nacional, 1991a). Propusieron tres sistemas de fallas: 1)
NO-SE, el mas activo; 2) NE-SO, posiblemente activo; 3) N60E, el menos activo,
pero con més nivel en las &reas de interseccion (paralos autores del presente trabajo
son hudos) con otrasfallas. Sistemas similares fueron sefialados para Galiciay Gra-
nadapor DeVicenteet al. (1997) y Herraizy Lazaro (1991), respectivamente. Carrefio
et al. (1991) no pudieron delimitar nuevas fallas activas, pero si establecieron quela
fractura Céadiz - Alicante (N70E) es definitivamente activa en |as zonas de intersec-
cion con fallas N30O (nudos para los autores del presente trabajo). Todo esto es no
poco significativo, ya que también otros especialistas han detectado |o mismo para
otras regiones (Arsovsky y Hadzievs, 1970; Gorshkov et al., 2000; Gorielov et al.,
1973; Herndndez et al., 1990; Liu et al., 1999; Rantsman, 1961; Schenkova et
al., 1995; Sykesy Seeber, 1985). Y de acuerdo con Bunéy Reiman (1960) es facti-
ble establecer una relacion con la magnitud y el fallamiento mditiple. Todo esto
puede ser aplicado, perfectamentey con figbilidad, alaPl y aGaliciaen particular.

Especifica

Larepresentacion de la sismicidad en Galicia para el periodo 1347-1996 (Instituto
Geogréfico Nacional) (Figura 2B) permite apreciar que los terremotos se distribu-
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yen aproximadamente amanerade un circul o por las principaleslocalidades[Ferrol,
La Corufia, Santiago, VillaNueva de Arosa, Pontevedra, Vigo, Tomifio, Tuy, Valen-
ciado Mifio y Melgaco (todas éstas de la parte oeste y mas cercanas a la costa) y
Allariz, Ourense, Viana del Bollo, Lugo y Vivero (hacia €l interior y norte)]. Los
eventos sismicos determinados instrumental mente que tienen unamagnitud igual o
superior a4.5 aparecen en laTabla3. Delasismicidad del periodo pre-instrumental,
dado su bajo nivel deintensidad, hay que extraer cuidadosamente conclusiones. En
este sentido, resalta una aparente contradiccién con lainformacion contemporanea
para el segmento Sarria-Becerred, donde histéricamente no hay informacién. La
secuencia de las Figuras 2C, D y E permite distinguir algunos agrupamientos y
alineaciones epicentrales que pueden ser relacionadas con la informacion
morfotectonica (Cordoba, 1998). En Galicia, a igual que en € resto de la Pl, se
producen series sismicas espaciadas en €l tiempo. Ellas son menosfrecuentesqueen
el sur de la Peninsula, pero algunas son perceptibles por la poblacién, como las de
noviembre 1995- diciembre 1996 y mayo-junio 1997. El estudio de estas series, que
son un proceso de liberacion energéticaen el espacio y el tiempo, ayuda a entender,
sobre labase de sus caracteristicas, no solo el proceso en si sino también delimitar a
los elementos sismogeénicos (Cordoba, 1998). La denominacién de los conjuntos de
terremotos ocurridos en Sarria-Becerred en 1979, 1995 y 1997 como series, indu-
ce a concepto de proceso sucesivo y relacional (triggering), incluso de relacion
entre las “series’.

Tabla 3
Terremotos de magnitud superior a 4.5 en Galicia (I nstituto Geogr afico Nacional)

Fecha Tiempo Lat. N Lon.O  Magnitud H (km) Localidad
15.02.1979 10:11:59.0 42 45.6 -722.1 4.6 10 Sarria
29.11.1995 23:56:29.0 42 48.9 -7 18.6 4.6 9 Sarria
24.12.1995 14:29:21.3 42 50.2 -718.1 4.6 15 Sarria
21.05.1997 23:50:45.1 42 50.6 -716.6 5.1 9 Sarria
22.05.1997 00:17:21.0 42 42.6 -716.3 4.8 12 Sarria

En 1986 solo habia una estacion sismolégica en Galicia (Santiago), y en 1992
operaban cuatro. Ellas configuraron aproximadamente un cuadrado que cubria casi
todo € territorio (Figura2C). El Instituto Geografico Nacional (1991b) indicaquela
detectabilidad en Galicia tiene un minimo para terremotos de magnitud 2.8; mien-
tras que Cérdoba (1998) estima, con métodos de trigonometriaesférica, que el entor-
no de Sarria-Becerredtiene un nivel de deteccion regular (orden 3), para una escala
de 4 niveles. Esto decide la utilizacion de los datos de terremotos del periodo 1979-
1996 (n»300 eventos), por considerarle el periodo mas fiable para estimar la poten-
cialidad sismogénicade laregion. En este sentido se configuran lasTablas4y 5y la
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Figura 3. Al comparar estainformacion con lafigura N020 de Herraiz et al. (1998)
gue sélo incluye a los sismos del periodo 1984-1995 con errores epicentrales e
hipocentrales < 5 km es factible confirmar |a buena calidad de nuestra interpreta-
cion. Asi, el 85% de los eventos se concentra en el rango de magnitud 3.0-3.6 y €l
90% de los eventos en profundidades de 4-16 km. En cuanto ala distribucién espa-
cial de los sismos se observa que la sismicidad se dibuja en forma de arco desde
Cortegada a Burela (Figura 3A), pero con una marcada concentracion en Sarria-
Becerred. Ademas, es significdivo que antes de 1979 en esa zona “no existian”
datos de sismicidad y que en la actualidad si hay una “regularidad” de ocurrencia
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Figura 3. Estadisticaparaseiszonas sismicas del Noroeste Peninsular [A) Zonas sismicas
e histogramas; B) Localizacion de | as estaciones sismicas temporales entorno a
Sarria-Becerrea (CAN= Cantera, COU= Courel, DEV= Deva) y sus errores de
determinacion; C) Cantidad de terremotos a partir de tres estaciones sismicas
(CAN, COU, DEV). Circulo negro = epicentro; triangulo negro = estaciones
sismicas temporales].
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con maghitudesinferioresa3.0. Tal situacion puede interpretar se como lacontinua-
cion de las series, que desde el punto de vista fisico no tiene sentido dada la baja
magnitud de los eventos principales. Tiene mayor fundamento fisico que ahora hay
unamayor atencioén delapoblaciény las autoridades, incluso de lacomunidad cien-
tifica

Tabla 4
Ter remotos por rangos de magnitud y profundidad en Galicia
Magnitud

H (km) Cantidad 2.0-2.9 3.0-3.9 4.0-4.6
0-10 210 102 106 2
10-20 51 14 37
20-30 9 4 4 1
Total 270 120 147 3

Tabla 5
Completitud de los terremotos de Galicia por periodos

Terremotos con

Periodo Cantidad Magnitud Profundidad (km)
1347-1700 1 - -
1700-1800 4 - -
1800-1900 21 - -
1900-1960 60 2 -
1960-1984 29 19 16
1984 3 3 3
1985 - - -
1986 2 2 2
1987 14 14 14
1988 25 25 25
1989 16 16 16
1990 17 17 17
1991 21 21 21
1992 32 32 32
1993 15 15 15
1994 25 25 25
1995 112 112 112
Total 397 303 298

La sismicidad de la regién norteoccidental de la Pl se puede esquematizar en
cinco regiones (Rel, Re2, Re3, Re4, Re5) (Figura 3A). Paracadaunade ellas se ha
confeccionado un histograma en funcién de la profundidad. Sobre esa base destaca
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guelaRe3 eslamésactiva. Paradarificar esazonaoper6 unared de microsismicidad
con once estaciones de tres componentes en el periodo 15.07.97-25.08.97, en las
inmediaciones de las|ocalidades de Sarria-Becerred-Samos-Triacastel a-Baralla (Fi-
gura 3B) (Cordoba, 1998). Ellas cubrian con dos anillos concéntricos el area de
Sarria-Becerred. Sin embargo, aqui solo se presentan losresultados delos 516 regis-
tros de la estacion més inmediata al epicentro (Cantera=CAN), localizada entre las
localidades de Gilfrei y Vilaesteva. Lafigura 3C evidencia que la actividad sismica
se genera en un volumen de corteza muy reducido (“bulbo de deformacién™) muy
proximo al emplazamiento de lamencionada estacion. Basandose en ladistribucion
espacial de los terremotos registrados, se puede asumir la existencia de dos zonas
sismogenéticas. Laprimeraabarcalosintervalos 1y 2, y supone unaactividad gene-
radaen el volumen del cilindro centrado en laestacion CAN, de 20 km de generatriz
(profundidad hasta la que se localizan los hipocentros) y unos 50 km de radio. La
actividad disminuye en el volumen comprendido entre los bordes externos de este
cilindro y de otro concéntrico de unos 70 km de radio, para incrementarse nueva-
mente (221 eventos) en un tercer volumen comprendido entre el cilindro anterior y
otro de unos 130 km de radio. Esas dos zonas sismogenéticas estan interconectadas
Y, en este sentido, permiten considerar con buen margen de certidumbre la existen-
ciade un nudo o cruce de a menos dos lineas de debilidad tecténica. Al considerar
parael andlisisalas estaciones DEV (Deva) y COU (Courel) [situadas en el primer
anillo junto con CAN] se verifica que al menos 126 temblores se generaron en un
entorno de las localidades de Sarriay Becerredinferior a40 kmy que el nimero de
eventos aumenta hasta 304 cuando la distancia se extiende a 130 km.

El procesado de los datos de sismicidad permitié realizar dos conjuntos comple-
mentarios de mapas, densidad de epicentros (DE) y actividad sismica (AS). Las
técnicasy lametodologiaparael tratamiento delainformacion estén en Riznichenko
(1960, 1964, 1968, 1992) y hasido aplicadacon éxito, entre otros, por Alvarez et al.
(1985) y Cotillaet al. (1997), parael Caribe, y por Bunéy Reiman (1976, 1992) y
Riznichenko y Gorbunova (1968) para Europay la ex-URSS, respectivamente. Las
Figuras 4A y B recogen la variante 2, de las cuatro realizadas para cada tipo. De
ellas es factible interpretar que la mayor cantidad de eventos sismicos y la energia
liberada asociada se produce en una banda estrecha de direccién NE-SO y en par-
ticular, el maximo se localiza en €l entorno de Sarria-Becerrea.

Segun lafigura 27 del Instituto Geografico Nacional (1997), lasolucion prelimi-
nar del mecanismo del terremoto principal de la serie de ese afio en Sarria-Becerrea
(27.05, M=5.1) indica que las fallas que se han activado dan un movimiento de
fallamiento inverso con componente de desgarre'y gran angulo de buzamiento. Mien-
trasquelasolucién determinadaparalosterremotosdel 29.11.95y 24.12.95 (M=4.6)
dan unasolucion similar (fallamiento inverso con componente de desgarre) al even-
to mencionado, pero las fallas no tienen el mismo rumbo. Esto permite a los espe-
cialistas del Instituto Geografico Nacional (1997) asegurar que el esfuerzo
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compresivo es el responsabl e delafracturacion producida, y que por estar separados
(espacialmente) lostres terremotos, |os sistemas de fallas son distintos. Ladistancia
esdel orden de 10 km. De esto se puede reconocer en ese entorno: 1) laactividad de
sistemas de fallas de dif erentes caracteristi cas geométricas; 2) que hay serias discre-
pancias de interpretacion de los datos y en el acance de los métodos utilizados.

El Instituto Geografico Nacional (1991a) delimité en Galicia dos zonas
sismogenéticas de direccién NE-SO (La Corufia-Pontevedra-Ourense y Lugo). La
segundade ellaseslade menor dimensiény tiene seis subzonas, mientras que Jiménez
et al. (1999) delimitaron en Galicia sélo una zona. Recientemente, Rueday Mezcua
(2001) proponen siete zonas, introduciendo dos de ellas hacia la parte maritima at-
lantica. En general, el primer y tercer trabajo muestran un predominio de las orien-
taciones NE de las zonas sismogéni cas, que se contraponen a 90° con ladireccion de
esfuerzos determinada por Herraiz et al. (1998). Ademés, se ha asumido, con cierto
fundamento, que la actividad sismica que existe en la parte maritima, dado el nivel
determinado en la parte meridional de la PI, se vincula directamente con la parte
continental por estructuras disyuntivas transversal es. L uego, con toda esta informa
cion es posible asegurar que lasismicidad de Galiciaesimportante, pero que hasido
subestimadaen el pasado y debe ser controladamejor con lainstalacion de al menos
otraestacion sismoldgicapermanente. Y al margen delasimprecisiones epicentrales,
se ha observado una ajustada relacién espacial entre la sismicidad y €l embalse de
Belesar, en el rio Mifio (Figura 2B).

Campo macrosismico

Cordoba (1998) evalla y mejora los trazos de 10 isosistas del catadlogo preparado
por Mezcua (1982), lo cual le permite realizar una primeraclasificacion en zonas de
isosistas. No obstante, como latareade lareevaluacion es muy extensay compleja,
gue escapa del objetivo propuesto en esa investigacién, tomaun camino alternativo
como en Cotillaet al. (1991a). Tal decision conduce a un resultado preliminar, pero
que permite presentar un poco mejor depurada la informacion. Las agrupa en tres
partesindependientes (zona del oeste de Galicia, zonade Lugo-Becerreay zonadel
norte) atendiendo ala orientacion del gje principal y lasituacién del epicentro (Ta-
bla6; Figuras4 C, D y E). Cada una de las zonas se gjusté a un model o de isosistas
elipticas. Dos de esas zonas tienen €l epicentro en la parte marina (Figuras 4C y D)
y laterceraentre las localidades de Lugo y Becerrea (Figura 4E).

En primera aproximacion, con la clasificacion realizada es posible suponer una
relacién entre elementos tecténicos nuevosy lasisosistas. Laorientacion de los gjes
principales de las isosistas marcaladireccion del elemento sismoactivo. Asi, parael
oeste de Galicia, la estructura sismogénica tiene una direccién NE y se extiende
desde el Atlantico ala parte continental. Para Lugo-Becerrea las isosistas indican
gue en lasinmediaciones de esas |ocalidades el elemento sismoactivo también esde
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14° 449

13° 43°

127

Figura4. Mapassismicosparael Noroeste Peninsular [A) Densidad de epicentros (1: 0, 2:
1-25, 3: 26-40, 4: >41); B) Actividad sismica (1: 0.5-10, 2: 11-20, 3: 21-30, 4:
>31); C-D-E) Zonas deisosistas del Noroeste Peninsular { C) Parte norte, g emplo
del 03.05.1962; D) Parte oeste, ejemplo del 25.11.1980; E) Parte L ugo-Becerred,
gjemplo del 15.02.1979 (Ver Tabla 6)} (1- Zonamodelo, 2- Ajuste €eliptico)].
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orientacion NE. Mientras que parala zonadel norte, dadala diéf ana orientacién de
|asisosistas empleadas, €l sistemaactivo esE-O. A partir delafigura33 del Instituto
Geografico Nacional (1997) se observa la forma, practicamente circular, de las
isosistasdevalor V1 yV grados (M SK) del terremoto del 21.05.1997. El isovalor V1
incluye alas localidades de Sarria, Samos, As Nogas, Becerred, Baralla, Lancaray
Corgo. Estaforma circular puede indicar que el epicentro esta en un cruce de fallas
mutuamente perpendiculares, que Cérdoba (1998) identifica a partir de la
perceptibilidad del mencionado terremoto en Gilfrei y Vilaesteva. Mientras que
laFigura4.3 de Rueday Mezcua (2001) representade otraformalasisosistas de ese
mismo terremoto. Estanuevavariante permiteinterpretar también laexistenciade a
menos dos sistemas de fallas activas, cortantes entre si, con angulo inferior a 90°,
pero enlaque unadeellasfuncionacomo laprincipal y laotracomo lasubordinada.
Asi, laprincipal tiene direccién NO (que es coincidente con unaalineacién entre las
localidades de Gilfrei y Vilaesteva) y la subordinada E-O. Estasisosistas, apesar de
estar en €l entorno de Sarria-Becerrea, no se gjustan al patron de Lugo-Becerrea.

.00 VIANA DEL
BOLLO

B

T30
FISTERRA ARRIA |

0 20 40

D
s

Figura5. A) Lineas de los perfiles sismicos del Noroeste Peninsular. Se indican cua-
tro segmentos de costa donde se realizaron investigaciones geomorfol égicas:
1-Navia-Foz, 2- Cabo Ortegal-Ria del Ferrol, 3- La Corufia-Cabo de Fisterra,
4- RiadeVigo-La Guardia{Ver Tabla7}; B) y C) Modelo litosférico general.
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La profundidad de la capa sismoactiva en Galicia se estima es inferior a 30 km
(Cérdoba, 1998). Este estimado se obtuvo a partir de la estadistica de terremotos, las
evaluaciones del campo macrosismico (con las isosistas), las relaciones empiricas
delongitud y profundidad de las fallas, y los datos de perfiles sismicos.

Per files sismicos

Cordoba (1986), con una red de perfiles sismicos (reflexion y refraccién) (Figu-
ra5A), determiné que en Galiciala corteza se divide en tres capas (superior, media
y profunda) con espesores de 13, 8y 10 km, respectivamente, y con velocidades de
6.0, 6.2 y 6.7-6.9 km/s, respectivamente (Figuras 5B y C). Ademaés asegur6 que €l
manto superior se localiza a una profundidad de 26-32 km y que posee una vel oci-
dad de 8.0 km/sen el nortey 8.3 km/sen laparte central de Galicia. Posteriormente,
Cordoba (1998) considerd los resultados de Gonzélez et al. (1999) y Téllez y Cor-
doba (1996) y realiz6 dos perfiles de direccion O-E (desde el océano al interior de
Galicia, =500 km) y paralelos entre si. El primero de esos perfiles pasa por el Cabo
de Fisterra-sur de Lugo-Becerrea; mientras que € segundo, més a sur, corta Baiona
Cortegada-Allariz (sur de Ourense). En ambos se gprecia, perfectamente, el adel-
gazamiento de la corteza desde la parte continental (h=30 km) a la parte marina
(h=20 km); pero con diferente geometria (Figuras 6A y B). También se percibe que
la estructura de la corteza esta supeditada a una sucesién de capas con diferentes
velocidades. Paralaparte continental esos perfiles se diferencian significativamente
en sus espesores y composicion (Figuras 7A y B). En la Figura 7A se muestra la
variacion significativa de la corteza para un perfil de 6 km de profundidad. Esta
estructura cortical sejustificacon un sistema de fallas de buzamiento casi perpendi-
cular. Y laFgura 7B tiene una cufia de alta vel ocidad, de aproximadamente 60 km
de longitud y con una profundidad de 5-10 km, en el entorno de Sarria-Samos-
Triacastella-Baralla-Becerrea.

El margen oeste de laPl, desde el Banco de GaliciaaBaiona, esta caracterizado
por un sistema de fallas listricas de direccién N-S que definen una estructura de
graben, lacual se atentia en la parte continental emergida (Figura 7C). Es decir, hay
en Galiciaunadiferenciacion litosféricaen ladireccion N-S paraunalineaimagina
ria que pasa desde Fisterra a Becerrea. Esto se interpreta en la parte continental
emergidacon el andlisisdelared fluvial (Cotillaet al ,2000), y delostramos costeros
(Cotillay Cérdoba, 2000). L os resultados de Fernandez-Vigjo et al. (1998) para €l
Margen Norte delaPeninsulalbéricamuestran unasignificaivadiferenciaestructu-
ral entre las partes del Norte de Galiciay del Norte de Cantabria. Para la primera
parte latransicion continente — océano muestra una abrupta pendiente en las inme-
diaciones del contacto, pero en ambas partes la superficie de Moho es aproximada-
mente horizontal. Mientras que en la parte del Norte de Cantabria se determinauna
mayor complicaci én tecténico-estructural, por la presenciadelos blogues continen-
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Figura6. Modelos litosféricos del Noroeste Peninsular [Tramo oeste-este: A) Cabo de
Fisterra-sur de Lugo-Becerred; B) Baiona-Cortegada-Allariz.

tales en las inmediaciones de las Montafias Cantabricas y como resultado de un
proceso de subduccién. Esto explica adecuadamente el gran espesor de lacortezade
esta zona, asi como también se puede entender que la reactivacion alpina fue mas
importante que en la parte de Galicia.

En general, lainterpretacion de | os perfiles sismicos y las mayores morfoestruc-
turas (mesobloques montafiosos) en Galicia demuestra unarelacion directa. Asi, en
laFigura 6.1 de Cérdoba (1986), tramo Cabo Ortegal-sur de Cedeira, se distingue a
partir de este Ultimo punto unaimportante inflexion descendente al suroeste, de las
capasdelacorteza. Ademas, es en estazonadonde el Parteaguas Principal de Primer
Orden alcanza la costa. Cotillay Cdérdoba (2000) efectuaron una evaluacion de las
formasy lostiposdel relieve de costay susrelaciones con las estructuras continental
y submarina adyacentes apoyados en la informacion de los perfiles sismicos. En la
Tabla 7 se presenta, para cuatro tramos costeros de Galicia (Figura5A), un resumen
de los resultados geomorfol égicos logrados. Estos Ultimos fueron obtenidos a par-
tir delarevisién bibliogréficay la cartografia de los elementos del relieve (formas
lineales y de areas) enmarcados en la morfoesculturay la morfoestructura. En este
sentido se comprobd que en Galicia existe un importante control estructural en la
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dindmicadelas costasy que ellas reflgjan ladif erente tendenciaal levantamiento de
los bloques. El perfil La Coruia-La Cafiiza, de direccién aproximada N-S, muestra
gue a partir del segmento Ria de Muros e Noia-Embalse de Portodemouros y en
direccién norte hay una tendencia a la inflexion de la corteza a noroeste De esta
forma, la parte al sur del mencionado segmento lineal esta mas elevado. Y para €l
perfil Ribadeo-La Guardia se distingue, a sur de Cea (oeste de Cuitelo) y en direc-
cion sur (hacia La Guardia), una inflexion de la corteza que se corresponde con la
cuenca de Ourense.

M etodologia

Los criterios y principios de la clasificacion morfoestructural son numerosos 'y di-
versos (Cotillaet al., 1991b; Jain, 1980). No obstante, hay un conjunto fundamental

de métodos de campo y gabinete (cualitativos y cuantitativos) que en general se
sintetizan en Filosofov (1960). Ellos permiten el andlisis einterpretacion: 1] de mapas
topograficosaescala: a] grande (1:50,000-1:100,000) y delasfotos aéreas, b] escala
mediay peguefia (1:500,000-1:1,000,000) y de las imégenesy fotos satelitarias; 2]

de mapas batimétricos; 3] morfométricadel relieve (apartir de laconfeccién delos
mapas o esguemas: hipsomeétrico, de cotas maximasy cotas minimas, diseccion ver-
tical y horizontal, &ngul os de pendientes (medios y maximos), intensidad potencial

de la erosion fluvial, morfoisohipsas, isobasitas, diferencia de isobasitas, etc.);
4] delos dementos linedles dd relieve a diferentes escdas (direccion y magnitud); 5] de
lared hidrogréafica (rios, divisorias y cuencas); 6] de las caracteristicas geoldgicas,
tectonicasy geofisicas (incluyendo lasismicidad). Cotillaet al. (1991b) recomienda
emplear ademés los métodos: A) Fluviales (Cox, 1994; Hack, 1973; Merrits y
Herterbergs, 1994; Sherve, 1966; Strahler, 1957) {1) El coeficiente de sinuosidad,
Ks (relacion entre la medida recta y la medida curva de los elementos lineales del

relieve [rios, parteaguas, etc.]; 2) El factor de cambio significativo de pendiente en
las cuencas y los rios, FC_; 3) El indice de simetria/asimetria de las cuencas flu-
viales por susdivisoriasy por €l curso fluvial, IS,/ IAS;; 4) El indice delaformay
orientacion delascuencas, IF /10, ; 5) El factor de cambio espectral delas cuencas
F.}: B) Hipsométrico-Fluviales { 1) Laintensidad potencial de la erosion fluvial,
IPEF; 2) El indice de altitud / nmero de intersecciones de rios, | ; 3) El indice de
orientacion / longitud derio, | , . Aqui se determinano solo el gradiente de los mo-

vimientos neotectonicos verticales y la influencia de los procesos exdgenos
(Hernandez et al., 1990; Catillaet al.,1997), sino que también es factible distinguir
las tres categorias principales del relieve considerados en la metodologia
morfotecténica: 1) Unidades Territoriales (bloques de distinto rango); 2) Zonas
limitrofes entre ellas (morfoalineamientos); 3) Lugares de interaccién entre los
morfoalineamientos (intersecciones y nudos).
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El andlisisdetallado delared fluvial también implicaladefiniciony laclasifica-
cion jerarquica de los parteaguas (divisorias) (Korzhuev, 1979). Estos elementos
lineales reflgjan, por lo general, muy bien la actividad neotecténica de una region.
El andlisis de los parteaguas no se debe reducir a una peguefia area o regién, sino
gue setiene que extender aun nivel taxonémico muy alto, €. laPl (Cérdoba, 1998).
Cotillaet al. (1991b) considera que los parteaguas (P) se pueden distinguir en una
sucesion ordenada jerérquicamente a partir de un orden o nivel superior (principal).
Ese nivel principal se define cuando el parteaguas delimita, sin ambiguedad, gran-
des cuencas fluviales (gj. Cuenca del Atlantico), y se denomina Parteaguas Princi-
pa de Primer Orden (PPPO), y que evidentemente es uno. Seguidamente, el nivel
inmediato inferior es el Parteaguas Principal de Segundo Orden (PPSO), que se es-
tablece sin interrupcion desde el PPPO hastalalinea de costa. En las grandes cuen-
cas hay siempre més de un PPSO, pero que definen areas menores que el PPPO.
Desde este PPSO se dibuja un nimero mayor de lineas divisorias, |os Parteaguas
Principales de Tercer Orden (PPTO), y en consecuencia resulta unamayor cantidad
de cuencas, que se prolongan hasta las lineas de costa. El procedimiento es similar
en el resto.

En latarea morfoestructural resulta Util, como otro complemento de laclasifica-
cion, lametodologia de Krestnikov (1987), que se fundamenta en la hip6tesisde la
existencia de niveles geomorfol 6gicos (o superficies de nivelacion). Estas se loca-
lizan tedricamente en | as partes mas altas de | 0s sistemas montafiosos y se caracteri-
zan por su disposicion casi horizontal o poco inclinada hacia la periferia de las
cordilleras. En general, |as superficies de nivelacidn constituyen grupos concéntricos
y escalonados que enlazan terrazas marinas y fluviales con los niveles mas altos.
Es comun asumir que los niveles mas altos son |os més antiguos del sistemay que se
corresponden con las divisorias de las aguas. En la inmensa mayoria de los casos
esta disposicién regular se perturba por laactividad erosiva, conduciendo alaconfi-
guracion de cimas aisladas. Las superficies de nivelacion generalmente no poseen
sedimentos, pero ellos son necesarios para su adecuada datacion. A partir de los
valores atimétricos de las superficies de nivelacion y de su relacion espacial es
posible estimar la amplitud (en la vertical) de los movimientos neotecténicos
(Dumitrashko y Lilienberg, 1954). En un sentido similar, con los datos de perfora-
ciones geol dgicas profundas se puede establecer lamovilidad y el rango de ascenso
y descenso de unaregion (Glasko, 1984). Paralatoma de decisiones este resultado
se debe comparar-contrastar con €l conjunto de resultados al canzados con |os méto-
dos descritos en parrafos precedentes y sin olvidar la dindmica horizontal. De una
formaandloga Gladfelter (1971) realiz6 un estudio del Sistema Central Espafiol.

Sobre la base del estudio de Cordoba (1998) las Unidades Territoriales de la Pl
se dividen en seis rangos (megabloque, macrobloque, mesobloque, bloque,
microblogue y nanobloque). El primero (megabloque) es el territorio de mayor di-
mension con un tipo Unico de proceso orogénico y con determinados rasgos
definitorios del relieve, pero con un mismo comportamiento geodinamico en la ac-
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tual etapa del desarrollo geolégico. Esta Unidad Territorial corresponde a la
microplaca Peninsula Ibérica (megabloque Iberia para los autores). A su vez, para
lasubdivisién de esta Unidad en otras de rango inferior (macrobloque, mesobloque,
bloque, microbloque y nanobloque) se consideran las siguientes evidencias: nivel
maximo de las alturas de las cadenas, caracter de la composicion y orientacion de
los grandes elementos del relieve; direccidn de los movimientos tectonicos; etc. En
particular el macrobloque se distingue, fundamentalmente, por el tipo de proceso
orogénico y por las caracteristicas tectonicas de gran escala. Mientras que €l
mesobl oque (evidentementeincluido en el macrobloque) se diferenciapor € tipo de
relieve predominante, los promedios de los parametros del relievey €l patron delos
elementos del relieve. La diferenciacion de los bloques (siempre contenidos en
los mesobloques) se obtiene con la historia neotecténicay las singularidades de los
pardmetrosdel relieve. Los microbloquesy nanobloques resultan de las caracteristi-
cas cuantitativas de | os grandes elementos del relieve que contienen, total o parcial-
mente.

Las zonas lineales del relieve que limitan alas Unidades Territorial es son deno-
minadas alineamientos morfoestructurales o morfoalineamientos. Ellas se subdivi-
den enrangos de acuerdo alajerarquiade las unidades que separan (Catillay Cordoba,
2000). Pueden ser clasificados también en base aladireccion como longitudinalesy
transverso-diagonales. Evidentemente, ellas son lineas de debilidad tecténica(LDDT)
y en consecuencia, con movimientos tecténi cos asociados. Estas estructuras que son
expresion de la actividad tectonica més reciente se clasifican como de primer rango
cuando poseen un ancho mayor de 50 km y més de 1,000 km de extension (g: el
limite de placas Africa-Eurasia). Ellas pueden tener en su trazo modificacionesen la
morfologiay la cinemética. Un alineamiento morfoestructural puede no correspon-
derse necesariamente con una falla indicada en un mapa tecténico, pero esto no
significaque no esté asociado con actividad sismica. Losalineamientoslongitudinales
son aproximadamente paralelos a las formas principales del relieve. Ellos, por lo
general, representan loslimites de estas formas, que pueden aparecer como sistemas
de bloques estrechos y alargados. Mientras que |os alineamientos transversal es son
aquellas estructuras que cruzan o cortan (generalmente en las terminaciones)
con angulos importantes a los primeros. Mientras que |os nudos morfoestructura-
les son aguellos lugares de interseccién entre dos o mas morfoalineamientos. En la
mayoria de los casos se forman por la interseccion de morfoalineamientos
longitudinales y transverso-diagonales, pero pueden estar constituidos por la con-
vergencia de varios alineamientos. Por definicion, el nudo tiene un ancho mucho
mayor (~20-200 km) que el alineamiento y forma circular, para una primera etapa
de investigacion. Aqui el radio paralos nudos es de 25 km y esta en concordancia
con los resultados obtenidos a partir de |as relaciones de Riznichenko (1976) para
sismosde hastaM=6. L os nudos son elementos de interés, no sélo porque en ellos se
puede producir la reactivacion de las fallas longitudinal es dada su interseccién con
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las transversales, sino también porque es mayor la probabilidad de ocurrencia de
terremotos (Gabrielov et al., 1996; Liuet al., 1999; Zhidkov et al., 1975). De hecho,
|os nudos son las areas de mayor debilidad tecténica (Arsovsky y Hadzievsky, 1970;
Assinovskayay Solovyev, 1994).

Resultados

A partir de los datos presentados en el epigrafe Datos, Métodos y Metodologia, de
losrecorridosde campoy delainterpretacion delos materialesfotogréficosy digitales
del relieve empleados (Figura 1C), se havisto que lasterrazas marinasy fluviales, y
los complejosy estructuras de las zonas de Galicia-Tras-Os-Montes, Centro |bérica
y Asturoccidental Leonesa, se encuentran afectadosy desplazados en distintos sec-
tores por fallas recientes. Esta fracturacion en Galiciatiene definida su edad entre el
Neodgenoy el Cuaternario. Latectonica de fracturacidn neogena es més intensa que
ladel Cuaternario. Sin embargo, esta Ultimatiene importancia sélo en ciertos secto-
res. Es sobre esta base que se puede entender |a existencia de una tecténica de blo-
gues ala que se puede asociar la sismicidad de interior de placas. La tecténica de
bloques en Galiciahasido reconocida por otros autores, entre ellos el Instituto Geo-
I6gico y Minero (1997). De otra parte se puede asegurar, sobre la base de |os datos
del epigrafe de Sismicidad y Campo Macrosismico, que en Galicia: 1) no hay infor-
macion que al gun terremoto haya provocado el desplazamiento en superficie de una
falla; 2) hay relacion espacio-temporal entre terremotos y elementos lineales del
relieve. Muchos de estos Ultimos no se identifican como fallas. No existe entre los
material es bibliograficos consultados, incluso en Rey Pastor (1956) e Instituto Geo-
gréfico Nacional (1992), siquieraun model o sismotecténico que explique coheren-
temente la sismoactividad de Galicia.

Enlared fluvial de Galiciasedistinguen dos vertientes principales, |la Cantabrica
y laAtlantica (Figura 2A). Lasegundade ellas es de mucho mayor extensi6n super-
ficial quelaprimera, aunque de pendiente mucho menor. Hay un total de 40 cuencas
apartir deladefinicién del PPPO, localizando 15 al nortey 25 al sur. En general, las
cuencas del norte son de figura rectangular y con fuertes pendientes, y manifiestan
en conjunto un basculamiento a noroeste. En este sentido, para el segmento Cabo
Ortegal-Ria de Santa Marta de Ortigueira, la asimetriafluvial es a oeste, la Riade
Barqueiro es aproximadamente simétricay laRiadeVivero tiene un perfil asimétrico
al este. Ademas, es detacable el perfil encajado (forma de V) de la mayoria de los
rios de orden inferior y su confluencia aproximada a 90° con los rios de mayor
orden. Todo esto se puedeinterpretar como unafuerte tendenciaal levantamiento de
lazona. EI PPPO dela Pl tiene unaimportante flexion norte-sur en el entorno de la
localidad de Becerrea (Figuras 2A y B). Este PPPO pasa por Santalla con direccién
NO haciaGilfrei y Vilaesteva (entre Sarriay Becerrea), luego tuerce hacia Becerrea
y posteriormente se desvia haciaMondofiedo. En estas |ocalidades se han producido



36 Mario Octavio Cotilla Rodriguez et al. Revista Geofisica 58

los mayores dafios estructurales en edificaciones de Galicia por terremotos. Tan-
to los PP como la red fluvial en Galicia estan deformados y ello facilita trazar
alineaciones de diferente orientacién y longitud. Los PPSO al norte del PPPO son
cortos y rectilineos, mientras que los del sur son mucho mas extensos y Sinuosos.
Asi, el PPSO del rio Mifio (localizado en el margen oeste) tiene un escal onamiento
sucesivo a partir del embalse de Belesar. Esta situacion también se aprecia en los
sistemas de terrazas fluviales. Al sur del PPPO, en las Rias de Ferrol y deAres, hay
una sucesién de cuencas definidas con los PPSO con orientacion latitudinal, lo cual
esta asociado a la presencia de fallas. Mientras que las Rias de Betanzos y de La
Corufia tienen direccion NO y manifiestan asimetrias en sus partes sur y norte, res-
pectivamente. Esto se puede interpretar como unatendencialigeraal levantamiento
dela zona Todas las cuencas fluviales delimitadas a sur del PPPO con PPTO tie-
nen franca orientacion NE-SO; |o cual se corresponde aceptablemente con el patrén
del fracturamiento de las Rias Bgjas.

Lamayor cuencafluvial en Galiciaesladel rio Mifio (Figura2B), que alcanzael
séptimo orden en la ordenacién taxondmica aplicada. Ella también es la mas
heterogéneay muestra una segmentacion evidente, a partir de su confluenciacon el
rio Sil (en lasinmediaciones delalocalidad de Cuitelo). Al norte de esa zona predo-
minaladireccion N-Sy al sur ladireccién NE-SO hasta La Guardia (desembocadu-
ra en el Océano Atlantico). El rio Mifio tiene para tres segmentos (La
Guardia-Melgaco, Melgago-Cuitelo y Cuitelo-Lugo) los siguientes valores de Ks:
0.9, 0.7 y 0.65, respectivamente. Por su parte, para€l rio Sil los segmentos Cuitel o-
Encifieiray Encifieira-Puente Domingo Florez tienen valores de Ks de 0.65 y 0.95,
respectivamente. Es decir, en ese entorno de Cuitelo cambia el comportamiento de
los cursosfluvialesbajo a accidn delatectdnica. Las margenesnortey sur del Mifio
parael segmento LaGuardia-Moncao-Cuitel o tienen dif erencias en cuanto al nime-
ro deterrazasy ladireccion delos afluentes. Asi, parael norteladireccion esN-Sy
paralaparte del sur resultaNO. Esto es otro indice de la actividad neotectonica que
provoca diferentes tendencias de los movimientos y de la fracturacion del terreno.
El rio Mifio tiene una importante asimetria transversal en las inmediaciones del
embal se de Belesar, aproximadamente en lamismalatitud de lalocalidad de Sarria,
situadamés al este (~25 km).

Se ha identificado un extenso y heterogéneo alineamiento fluvial de direccion
aproximada NE-SO desde |a cabecera del rio Navia (aproximadamente en lalocali-
dad de Becerred) hacia la costa Cantébrica y desde Becerrea hacia €l sur con la
sucesion de rios Santalla (afluente del rio Sarriay éste del Neira que drena en €l
Mifio) y Mao (afluente del Cabey éste del Mifio). En ese mismo segmento lineal hay
inversion de los valores de las pendientes a partir del PPPO hacia los rios Naviay
Neira. Asi, se apreciaque al sur de Becerrea el gradiente es mayor en el Navia que
hacia el norte en el Neira. También los blogues del noroeste de Sarria-Becerrea son
de dimension superficial mayor y atitud menor que los localizados en |a parte este
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(hacia Becerred). Los rios de orden 1-3 tienen valles de tipo V, fuertes pendientes
(40°-50°) y las terrazas son muy estrechas y muchas estan rotas. Es decir, la red
fluvial denotalainfluencia de la actividad neotect6nica en el entorno de lamencio-
nada zonade inflexion del PPPO. También el estudio detallado delasriasdelazona
centro-oeste de Galicia (Cabo Fisterra-Vilagraciade Aurosa) (Figura 1C) ha permi-
tido identificar cuatro sistemasde alineamientos (NE, NO, E-Oy N-S), deloscuales
el primero es el mas extenso y se vinculacon las principaleslineas fluviales. Mien-
tras que los alineamientos N-S son cortos por sectores 'y siempre relacionados en
escalones, disminuyendo su cantidad desde la costa a interior. En ese entorno, los
rios Xallas, Tambrey Ulla, con cuencas de diferente dimension y geometria, poseen
valores del Ks de 0.85, 0.78 y 0.65, respectivamente. Todos ellos son asimétricos
transversalmente, el Xallas al norte, el Tambre al sur y el Ulla aternadamente. Las
cuencas aumentan de tamafio del norte al sur, aungue mantienen su orientacion NE.
L as pendientes fluviales son mayores siempre en |os bordes costeros. Las pendien-
tes entre las terrazas (todas muy estrechas) son muy fuertes. Por todo €ello, se consi-
dera que el segmento entre las Rias de Camaifias y la de Muros e Noia manifiestan
tendencia al levantamiento y basculamiento al NO.

La gplicacion de la metodologia de Krestnikov (1987) ala Pl (Cotilla et al.,
2000) permitio obtener un esquema de los movimientos neotectonicos verticales,
donde se distingue en cinco niveles un conjunto de bloquesy zonas lineales de dis-
continuidad (Figura 8A). Este resultado para el segmento litosférico de Galicia se
corresponde aceptablemente con |os mapas geomorfol dgicos confeccionados de las
diferencias de superficies de erosion (o isobasitas) y de morfoisohipsas, que marcan
de conjunto las éreas de levantamiento relativo. Estas areas se han clasificado en
siete niveles (débil-fuerte) (Figura 8B). Lasismicidad principal se manifiesta, fun-
damental mente, en los limites de esas &reas.

El andlisis geotecténico de la Peninsulalbéricay su entorno inmediato, bajo un
enfoque histdrico-genético, permitié a Cérdoba (1998) la subdivision jerérquica de
lasunidadeslitosféricasy corticales regional es (Unidades Territoriales mayores): 1)
Placa Euroasiética (que incluye a la Peninsula Ibérica); 2) PlacaAfricana; 3) Zona
de transicion entre las placas continentales Euroasiética y Africana; 4) Placa del
Atlantico Norte; 5) Zona de transicion entre la placa ocednica del Atlantico y la
placa continental Euroasiatica. Estaideaesbasicaen el trabajo y define integramen-
te a Galicia en la placa Euroasiética. En la Figura 9A se muestra el esquema
morfotectdnico de la Pl (escala original 1:1,000,000). La PI es un megabloque
emergido y diferenciado en su entorno tectonico contemporaneo. Sobre esta base se
puede afirmar que la etapa neotectonica se caracteriza por unatendencia ala com-
plejidad de la estructura del relieve, al fracturado general e interior de las
macromorfoestructuras longitudinales més antiguas, ala diferenciacion de los mo-
vimientos verticales y horizontales en la consolidacion de las unidades
morfoestructurales de diferente jerarquiay al ascenso diferencial de laregion. La
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Figura 8. Zonasdemaovimiento neotectonico por datos morfométricosA) Peninsulalbérica
(Ascenso: 1- Intenso, 2- Moderado, 3- Débil; Descenso: 4- Intenso, 5- Débil);
B) Noroeste Peninsular (Ascenso: 1- Muy intenso, 2- Intenso, 3- Moderado,
4- Débil, 5- Muy débhil, 6- Muy débil/nulo; Descenso: 7- Débil).

Figura 9B recoge una representacion, simplificada de la morf otecténica de Galicia.
Aparecen las tres categorias de la clasificacion utilizada (Unidades Territoriales,
Alineamientos, y Nudos de Alineamientos). En él estan las Unidades Territoriales
hasta el orden de bloque. EI macrobloque Noroeste (V1Il 6 Galicia) esta definido
como una Unidad Territorial montafiosa (h_, ~1,200 my Ah~130 m/km?) de orien-
tacion NE-SO. En él se han delimitado dos mesobloques (Nortey Sur) (Figura9B).
Ellos estdn compuestos por 119 blogues, 328 microbloquesy 691 nanobloques, 17
morfoalineamientos y 23 nudos (Tablas 8 y 9). Estos dos mesobloques tienen un
Iimite comin activo (alineamiento morfoestructural L16 Muros e Noia, que en la
Figura 9B aparece como 4) con cinco hudos (de 5° orden: N°19 [Portomouro], N°16
[Embal se de Portomouro], N°17 [Portomarin], N°18 [Ferroi]; y de 3* orden: N°11
[Triacastela-Santalla)]).

Para cada uno de | os bloques delimitados, con la metodol ogia de Rantsman en el
macrobloque Noroeste, se prepard una gréfica del nimero de aineacionesy fractu-
ras (al nivel de mapasy fotos) y fracturas en afloramientos en funcion de la direc-
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Figura9. Mapamorfotectdnico simplificadoA) Peninsulalbérica(1- Mesobloque; 2- Nudo
morfotectdnico; Morfoalineamiento de: { 3- 2° orden, 4- 3% orden} ); B) Noroeste
Peninsular (Nudo morfotectonico de: {1- 2° orden, 2- 3% orden, 3- 4° orden, 4-
5° orden, 5- 6° orden}; Morfoalineamiento de: {6- 2° orden, 7- 3% orden, 8- 4°
orden, 9- sigla del morfoalineamiento}. Ver Tablas 8 y 9.); C) Fuentes sismicas
del Noroeste Peninsular (1- Zonafuente de direccion N-S; 2- Limite de zonas; 3-
Zona de deformacién; 4- Epicentro. Ver Tabla 11).

cion. Esto se complementd con: 1) el mapa de densidad de fracturas del relieve
(Figura 10D); 2) ladireccion de lafracturacion; 3) ladensidad y disposicion de las
superficiesde cimas; 4) lacantidad y localizacion delostipos (formas“V” y “U”) de
los valles fluviales; y 5) la cantidad y la localizacion de las pendientes fluviales
andmal as. Este conjunto permitié val orar lafiabilidad de ladelimitacion delas Uni-
dades Territoriales. En el mapa morfotecténico del macroblogue Noroeste (Figura
9B) hay representados dos alineamientos de 2° orden, igual nimero de 3% orden, y
13 alineamientos de 4° orden (Tabla 8). Los nudos de alineamientos incluidos en la
mismafigurason 23 en total (orden 2= 1, orden 3= 2, orden 4= 6, orden 5= 8, orden
6= 6) (Tabla9). Los alineamientos y los nudos predominan en el mesobloque Sur
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(8.2) con relacion al mesobloque Norte (8.1). Los nudos se concentran entorno alos
morfoalineamientos de 2°y 3* orden.

Algunos datos de las Unidades Territoriales y los elementos lineales
morfotectonicos del macrobloque Galicia se incluyen en las Tablas 8 y 9, respecti-
vamente. Se puede asegurar que el macrobloque VIII mantiene una diferente
interaccion con los macroblogues adyacentes VIl (Arqueado) y IX (Septentrional),
la cual se reflegja no sélo en la configuracion morfotectdnica respectiva, sino tam-
bién en latasade sismicidad. Al considerar un perfil O-E en €l macrobloque Noroes-
te es posible apreciar la variaciéon del plano morfotectonico actual y suponer la
actividad de sus distintos sectores. En la parte marina (de estructura netamente
oceanica) hay dos sistemas de fallas, uno de direccion E-O a los que se asocian
algunos sismos y mecanismos focales de tipo transcurrente destroso y el otro, de
direccion NNE-SSO y NE-SO, ambos de tipo fallamiento normal antitético (Figura
7C). Este Ultimo sistema es el mas importante, en cuanto a su extension y disposi-
cion. En la zona de transicion océano-continente prevalece el tercer sistema de
fracturacion y se destaca también la disposicién regular de lalineade costay de la
plataforma submarina en la direccién N-S. Més a este, ya en la parte emergida,
prevalecelamorfologiasingular delas Rias Gallegas en ladireccion NE-SO, que no
muestran, aparentemente, la accién neotectdnica. Sin embargo, parte de la red flu-
vial se adapta al sistema de fracturas. El extremo oriental del conjunto de las Rias
define un alineamiento N-S a partir del cual se descubre una articulacién en lahori-
zontal del relieve emergido de poca altitud (<1,000 m de atura), aunque con una
marcada constancia de la direccion de las pendientes al oeste y oeste-suroeste. Este
sector es hipsométricamente escal onado, con algunas superficies de erosi6n de poca
extensiony, al parecer, no esta muy basculado. Aqui estén presentes tres sistemas de
fdlas (NE-SO, N-Sy NO-SE). La red fluvid tiene un recorrido corto, gpenas 100 km,
a partir de un sistema de montafias bajas (poco mas de 1,000 m) orientadas, en
conjunto, segun una direccion NNE. En este conjunto, de importanciareldiva para
el desarrollo morfotectonico de los sectores oriental y centro oriental inmediatos,
destacan superficies de erosion que se articulan por fallasy fracturas NO-SE y NE-
SO. Al este, lacuencaoccidental del rio Mifio define el curso superior de escorrentia
principal, entre divisorias con direccion N-S. Este sector es denominado Tierras
Llanas de Galicia, donde existen algunas cuencas de tipo pull-apart (con direccion
NE). Finalmente, se alcanzan las mayores altitudes del relieve (2,000 m) donde son
més significativos los contrastes morfotectonicos.

El sistemadefallas dedireccién NO-SE en laparte noroccidental del macrobloque
Galiciahasido indicado previamente por varios autores. Induso en el MapaTectonico
de Espaiia (I nstituto Geol 6gico y Minero, 1977) aparecen pequefios trazos. Sin em-
bargo, DeVicenteet al. (1997) identificaron un sistema paralelo con esta direccion
gue cruza, desde lalinea de costa atlantica hacia el interior del bloque emergido, a
todas las estructuras de |l as partes occidental, central y centro oriental. Esos sistemas
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Tabla 8

Descripcion resumida de los Alineamientos (ALIN) Morfoestructurales (desde el
orden 2 al 4) en el macrobloque Galicia

Alin. Orden

Denominacion

Direccion

Localidades

1

10
11

12

13

14

15

16

17

2

4

4
4

A7 Santa Tecla
A8 Ponferrada
L8 Constancia

L16 Muros e Noia

ALGI1 Laxe

ALG2 Betanzos

ALG3Ares

ALG4 Barqueiro
ALGS5 Ribadeo
ALGS6 E deVillalba
ALG7 Belesar
ALG8 O deladin

ALGY9Aurosa

ALG10 Vianado Bollo

ALG11 Xinzo de Limia

ALG12 Bande

ALG13 A Fonsagrada

NE-NNE

E-O

NO-N-S

NE-NO-E-O

NO-N-S

NO-SE

E-O-NO-SE

NNE-NE

NE

NNE-N-S

NE-N-S

NO-N-S

NE

N-S-NE

NE

NO

NE

LaGuardia, Cuitelo, Cabe,
Triacastela, Navia

Parada de Sil, Ribas de Sil,
Encifieira, A Rua, O Barco

Ourensg, Allariz, Est. de Albergueria,
Tamicelas, Matama, Monterrei

Ria de Muros e Noia, Portomouro,
Embal se de Portomouro, Portomarin,
Ferroi, Triacastella, Santalla

Ria de Corme e Laxe, Ponteceso,
San Roque, Portomouro, Ames,
Eripapedrifia, Padron, Pontecesures,
Caldas de Reis, Pontevedra,
Redondela, Porrifio, Tui, Valenca
Ria de Betanzos, Insua, Betanzos,
Castellana, Guitriz, Vilarifio, Rabade,
Outeiro de Rei, Lugo, Naddla, Ferrai,
Ria de Ares, Cabanas, Embalde do
Eume, As Pontes de Garcia Rodriguez,
Touza, Chao, Casanova, Farreira, Aldixe,
Reigosa, Puerto de Marco Alvarez,
Vilamea

Ria do Barqueiro, Vilarifio, Embalse
de Ribeira, As Pontes de Garcia
Rodriguez

Ria de Ribadeo, Vegadeo, San Tirso
de Abres, A Pontenova, Vilamea
Carballido, Cospeito, Rabade
Portomarin, Embalse de Belesar,
Sabadella, Embal se dos Peares,
Pesqueiras, Cuitelo

Cira, Lamego e Souto, Outeiro, Noceda,
Doade, Vilanova, Irixo, Fontda, Vilacha,
Cabanelas, Esposende, Castrelo de Mifio
RiadeAurosa, Catoira, Pontecesures,
Bagterros, Ponte-Ulla, Cira, Brandomés,
Sestelo, Embal se de Portodomouros
Encifieira, Viana do Bollo, Embalse
das Portas, Matama

Est. de Albergueria, Sarreaus, Xinzo
de Limia, Taboadela, Muifios,
Embal se de Lindoso

Pontedeva, Quintela de Leirado,
Bande, Taboadela

Vilame4, Vilamil, Vilamean, Vilar de
Cuna, Coca




42 Mario Octavio Cotilla Rodriguez et al.

Revista Geofisica 58

Tabla 9
Descripcién resumida de los Nudos de Alineamientos (desde el orden 2 al 6) en €
macrobloque Galicia

Nudo Orden Denominacion Conformado por
1 6 Famadeiros ALG11 Xinzo de Limia y ALG12 Bande
2 5 Est. de Albegueira L8 Constanciay ALG11 Xinzo de Limia
3 5 Matama L8 constanciay ALG12 Bande
4 4 Tui-Valenca A7 SantaTeclay ALG1 Laxe
5 4 Pontedeva A7 SantaTeclay ALG12 Bande
6 4 Sta. Maria-Castelo do Mifio A7 SantaTeclay ALG8 O de Lalin
7 3 Ourense A7 SantaTeclay L8 Constancia
8 4 Cuitelo A7 SantaTeclay ALG7 Belesar
9 2 Noguiera de Ramuin A7 SantaTeclay A8 Ponferrada
10 4 Encifieira A8 Ponferraday ALG10 Vianado Bollo
11 3 Triacastela-Santalla A7 SantaTeclay L16 Muros e Noia
12 4 Coca (Chariton) A7 Santa Teclay ALG3 Ares
13 5 Magueira Mufiiz A7 Santa Teclay ALASsturias
14 6 Pontecesures ALG1 Laxey ALG9 Aurosa
15 6 Cira ALGlLaxeyALG8 OdelLalin
16 5 Embal se de Portomouro L16 Muros e Noiay L16 Muros e Noia
17 5 Portomarin L16 Muros e Noiay ALG7 Belesar
18 5 Ferroi L16 Muros e Noiay ALG2 Betanzos
19 5 Portomouro L16 Muros e Noiay ALG1 Laxe
20 5 Raébade ALG2 Betanzosy ALG6 E de Villalba
21 6 As Pontes de Garcia Rodguez ALG3Aresy ALG4 Barqueiro
22 6 Aldixe ALG3Aresy ALG6 E de Villalba
23 6 Vilamea ALG5 Ribadeo y ALG13A Fonsagrada

transcurrentes destrosos son de norte a sur: As Pontes, Betanzos, Sur de la Coruiia,
Santiago, Ourense-Fisterray Farbo. El sistema es mas extenso longitudinalmente
en la parte sur. También indicaron un extenso sistemade fallas en la direccién N-S
paralelo a la linea de costa que limita por €l este a las cabeceras de las Rias. El
sistema de fallas de direccion NE-SO determinado acusa un predominio del tipo
inverso hacia las partes norteoriental y norte-central. Forma parte de él la fala
Chantada. Esta falla se intercepta con lafalla Betanzosy con la parte sur de la pro-
longacion de tipo transcurrente izquierdo en arco, de lafalla Foz en las inmediacio-
nes de Sarria-Becerrea. En esa zona un poco més a este (menos de 10 km) destaca
otro cruce defallas. Tal interseccién esta formada por unafallainversa, que se desa-
rrollaenformaparalelaalafalaChantaday limitaalas maximasaltitudes de Galicia
y Asturias y en la prolongacion en forma de arco de la fala As Pontes. Menciona-
mos que en las inmediaciones de esta doble interseccion (radio de 20 km) se reportd
laactividad sismicade 1996 y 1997. El estudio detallado de sectores defallasen las
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localidades de Agradelo, Baralla, Becerrea, Gilfrei, Gundaiz, Outeiro, Piedrafita,
Samos, Santalla, Sarria, Triacastelay Vilasteva permite asegurar que todas respon-
den a un patrén compresivo. Por sus direcciones principales NE, NNE y E-O, sus
interrupciones de continuidad y la presencia en algunas de ellas de pequefias areas
de cuencasy promontorios lasinterpretamos como unafamilia Todasforman parte,
por segmentos, de |os distintos morfoalineamientos delimitados.

El morfoalineamiento A7 SantaTecla (en laFigura 9B aparece como 1) separaa
|os dos maximos de anomalia magnética oriental de Galicia. Esta Ultima es una es-
tructura de aproximadamente 200 km de longitud y figura rectangular de direccién
N-S. Laanomalia se definié en el mapa aeromagnético de Esparia (Ardizone et al.,
1989), aunque fue supuesta por trabajos anteriores. Desde el punto de vistageol dgico,
su localizacion espacial esjustamente el limite de dos zonas del Macizo Hercinico,
la Astur-Leonesa y la Ibérica Central. Los mencionados maximos tienen no solo
valores diferentes, sino también dimension, figuray direccion principal. EI maximo
del norte (localizado en el bloque Vivero-Ribadeo, sobre el Mesobloque 8.1) es de
190 nT, de figura rectangular, fuerte gradiente y menor area que el méximo del sur
(140 nT). El otro méximo esta en el macrobloque VIl (Arqueado) y tiene figura
triangular con direccion NO'y un gradiente débil. El extremo mas estrecho del maxi-
mo se acufia en la interseccién de los morfoalineamientos A7 Santa Teclay A8
Ponferrada, en el nudo de 22 categoria N°9.

En el macroblogque Noroeste se distingue otra importante linea de debilidad (el
alineamiento morfoestructural de 3* orden L16 Muros e Noia). Tiene direccion E-
O, pero de trazo irregular y arqueado (Figura 9A). Este alineamiento constituye,
efectivamente, el yamencionado limite de los mesobloques gallegos. Dichalinease
extiende desde la Ria de Muros e Noia hasta las inmediaciones de Sarria-Becerred,
donde intercepta con la linea Mifio-Navia (el alineamiento morfoestructural de 2°
orden A7 SantaTecla, el masimportante de todos) (Figura 9A). Es precisamente en
este cruce donde se ha determinado recientemente una actividad sismica destacada
(Nudo 11 Triacastel a-Santalla) y donde hasido posible dibujar lasisosistasdel evento
del 21.05.1997 (Rueday Mezcua, 2001). LalineaL16 Muros e Noia es también el
Iimite de dos tipos de corteza continental (Figuras 6A y B). Sobre ella se han detec-
tado nueve eventos sismicos en 1999 y desde 1347 a 1996, 29 (Tabla 10). De esto se
puedeindicar que el 74% de laactividad sismicaestaen laparte oriental del alinea
miento, es decir haciaTriacastela.

La zona de Sarria-Becerrea se localiza en la cercania de la interseccion de los
tres macrobloques (V11 = Arqueado, VIII = Noroeste y I X = Septentrional (Figura
9B). Sin embargo, Sarriay Becerred estan en mesobloques diferentes, Sur y Norte,
respectivamente. En esta zona hay un significativo encajamiento de lared fluvial.
LosvallesenformadeV son numerososy lasterrazas son muy estrechas, discontinuas
y fragmentadas. Lamayoriadelosriosde orden 2'y 3 tienen un Ks de 0.9. Hay una
considerable cantidad de sectores andmal os en |as pendientes fluviales. Laestructu-
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Tabla 10
Comparacion de la sismicidad del periodo 01-09 de 1999 y la 1437-1996 en €l
macrobloque Galicia

Elemento morfoestructural Cantidad de eventos Cantidad de eventos
(1999) (hasta 1996)

Macrobloque Arqueado (V1) 11 30

Macroblogue Noroeste (VI11) 33 127

Mesobloque 8.1 6 35

Mesobloque 8.2 13 92

Alineamiento L16 9(lenRiadeMurosy  29(9 en Riade Muros-Portodomouro

(MuroseNoia) 8 en Saria-Becerred) y 20 en Sarria-Becerred)

Alineamiento A7 3haciad nortede Ourense 11 haciad sur de Ourensey 25

(Ourense) haciad norte

AlineamientoA8 2 end segmento Nogueirade 5 end ssgmento Nogueirade

(Ponferrada) Ramuin—O' Barco Ramuin—O' Barco

rade blogues es evidentey € relieve tremendamente variable y enérgico. Incluso la
cuencade Sarriamuestradisimetriaen los materiales de relleno, con conglomerados
enlaparteoriental . Destacan cuatro familias o sistemas de alineamientos: 1) NE (los
més extensos); 2) NO (losmés cortosy frecuentes); 3) E-O; 4) N-S (Figura10A). De
acuerdo a las caracteristicas morfoldgicas y morfométricas es posible conside-
rar que las localidades de Sarria-Samos-Triacastela-Baralla-Becerrea estan en un
blogue rectangular irregular (~35 km?) de direccion principal NE-SO, con diferen-
cias de nivel de 500-700 m, y donde son frecuentes los fuertes contrastes de pen-
dientes y hay un basculamiento al NO en Sarria (Figura 10C). A una escala méas
detallada, ese bloque se diferencia en dos partes: 1) Sarria-Samos-Triacastela (de
figura semicircular); 2) Becerred (de figura rectangular). El primero de estos blo-
gues es de dimension mayor. Sin embargo, esen el segundo bloque donde laenergia
del relieve resulta mayor y la actividad neotectonica parece ser mucho més fuerte.
Parailustrar mejor la propuesta de un posible nudo sismoactivo en lasinmedia-
ciones de Samos- Sarria-Becerrea-Baralla-Triacastel ase empleaun bloquelitosférico
de 7 kmdelongitud y 35 km de espesor, donde estan los hipocentros, laslocalidades
y €l relieve de la superficie (Figura 10B). Destaca la concentracion de los focos
sismicos en un bulbo €elipsoidal, con un semieje mayor de unos 10 kmy su relacion
con los contrastes morfoestructurales de la superficie. Los mapas de densidad de
epicentros y actividad sismica poseen sus valores maximos (para el periodo 1979-
1996) en las inmediaciones de Sarria-Becerrea. Esto se gjusta, perfectamente, al
bulbo de deformacion. De otra parte, la Figura 7A muestra una capa de alta vel oci-
dad con franca direccion NE, que suponemos intensamente fracturada, entorno a
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Sarria-Samos-Barralla-Becerrea-Triacastela. Esta direccién es perpendicular a las
fracturas nuevas cartografiadas en superficie, por lo que es posible considerar una
reactivacion de las fallas. El area de la zona de alta velocidad es aproximadamente
3,600 kn?, que evidentemente incluye a los bloques morfotectonicos de Sarria 'y
Becerred. Es definida, por primera vez, una zona de articulacion (-90 km de longitud)
en formade bandaregular (10 km de ancho) sobre el alineamiento morfoestructural
de 2° orden, A7 Santa Tecla. Esta zona de deformacién morfotectonica de orienta-
cién NE-SO comprende, entre otras, alas|ocalidades Ourense, Nogueirade Ramuin,
Triacastela, Baralla, Sarria, Samos y Santalla, la cual contiene, en sucesion, alos
nudos de: 2° rango = N°9; 3* rango = N°7; y 4° rango = N°8 (Figura 9B). En ese
segmento morfotectdnico lineal se disipa aproximadamente el 70% de la energia
sismica de Galicia

A partir de los datos de terremotos y 1os magpas de AS'y DE se puede asegurar
que € patron en la distribucion de la sismicidad en € macrobloque Gdlicia, es sSmilar al
del megabloque Iberia. Esto se explica por las zonas de ocurrencia de |os eventos y
los vacios de sismicidad en los bordes y centro respectivamente (Figuras 2B y 9C).
Deotraparte, laprofundidad de los terremotos para el mesobloque 8.2 es12.8kmy
13.0kmsegun losdatosde Herraiz et al. (1998) y delos autores del presentetrabajo,
respectivamente. Y sobrelabase delosdatos delosterremotosregistradosen Galicia
por el Instituto Geogréafico Nacional en los periodos enero-septiembre de 1999 y
desde 1347 a1996 se ha confeccionado latabla 10. De ellaresultaquelasismicidad:
1) tiene un comportamiento similar en el tiempo; 2) esel doble en el mesoblogque 8.2
(sur del alineamiento L 16 Muros e Noia) con relacién a mesobloque 8.1 (al norte);
3) en el l[imite de ambos mesobloques (sobre el alineamiento L 16) es mucho mayor
en el extremo este (hacia Sarria-Becerrea) que en la parte oeste (rias), y entre ambos
extremos la actividad sismicano existe, a menos no es detectadacon lared sismica;
4) esconsiderablemente superior apartir del nudo 9 (Ourense) y haciael norte (Sarria-
Becerred); 5) se concentratambién en el segmento Nogueira de Ramuin- O’ Barco
del alineamientoA8. Otros dos ejemplosdelaprecision del resultado morfotecténico
aqui obtenido se encuentran: 1) en el terremoto del 15.04.1994 (I= V MSK) que
tiene unas isosistas con eje principal de direccion NE-SO en las inmediaciones de
Foz (Instituto Geogréfico Nacional), las cuales se ajustan a un alineamiento
morfoestructural de 5° orden; 2) la sismicidad determinada por €l Instituto Geogra-
fico Nacional en 1999 y parte de 2000. De €lla es factible comprobar, entre otras
cosas. a) el agrupamiento de la actividad sismica en diez areas del macroblogue
Galicia(Sarria, Chantada, Mondariz, Carballo, Ourense, Riade Mouros e Noia, San-
tiago, O'Barco, Redondela y Celanova), todas ellas localizadas en nudos
morfotectonicos; b) que el 41% de los terremotos esta en las cercanias de Sarria-
Becerred; c) que la profundidad de los terremotos es <20 km.

Seinsiste en que e resultado morfotectdnico esta desarrollado con independen-
cia de lainformacién de sismicidad. En la premisa del método no esté la coinci-
denciaentre |las fallas geol 6gicas y los morfoalineamientos. La hipétesis de trabajo
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considera que los eventos sismicos importantes pueden ocurrir en las zonas “acti-
vas' y en las zonas “tranquilas’, y que la comprensién fisica de un sismo conlleva
€l andlisisen su contexto geodinamicoy como un proceso complejoy continuo en el
tiempo, dentro de la litosfera Todo esto justifica € empleo de los datos geoldgicos y
geomorfol 6gicos paralaidentificacion y caracterizacion de las zonas sismicas. Por
lo que gplicando laidea de Krestnikov y Shantage (1992) a macrobloque Noroeste
se han delimitado 17 fuentes sismogenéticas (Figura9C). Labase principal de estas
fuentes estaen losmapas deA S, DE y de zonas deisosistas aqui elaborados. A todas
ellas se asocian terremotos. Sus caracteristicas principalesestan enlaTabla 11, sien-
do estimada la profundidad del conjunto en 20 km +/- 5 km. Esta representacion
cartografica mejora considerablemente ala Figura 2C. Queda ahora una zona cen-
tral (defiguraaproximadamente rectangular) de direccion N-S*asismica’. En cuan-
to alamagnitud méxima de los terremotos se puede considerar que es 5.1 +/- 0.25.
Este estimado es adecuado, ya que se fundamenta: 1) de una parte en cuatro puntos:
a) laMmax registradaes5.1; b) esamagnitud se determiné parauna profundidad de
9 km; ¢) han sido registrados tres sismos con magnitud 4.6 y uno de 4.8; d) hist6ri-
camentelalmax esVII grados (MSK); 2) y delaotra, con lastablas de profundidad/
longitud de lasfallas de Krestnikov (1987). De éstas se tiene que para una profundi-
dad de 10 kmy unalongitud de 50 km laM=5.4, y con esa misma profundidad pero
unalongitud de 20 km laM=5.0. Nuestro estimado esta entre esos valores. La com-
paracion de la actividad (considerando la tasa de sismicidad y la magnitud de los
terremotos) de los bloques para los pares territoriales GalicialAsturias y Galicia/
Norte de Portugal demuestra que siempre es superior en Galicia, como asegurd Cor-
doba (1998). Sin embargo, ahora se ha determinado que la diferencia en el primer
par resultamucho mas acusada que en el segundo al considerar el factor fracturacion.

Conclusiones

El andlisismorfotectonico de Galicia, bajo €l enfoque sistémico de Rantsman (1979),
permite presentar un primer esquemade regionalizacion territorial con las unidades
mas activas. Galicia se define como un macroblogue activo con tendencia a levan-
tamiento (Noroeste u VIII), relativamente dependiente del megabloque Iberia
(microplaca). Ese macroblogue continental montafioso interactladiferentemente con
otras unidades litosféricas, de los tipos oceanico (no estudiadas agqui) y continental
(macrobloques: VII= Arqueado y I1X= Septentrional) aledafias. De esta forma se
explicacon coherencialasismicidad localizada en susinmediaciones. Estasismicidad
puede ser propia 0 no, pero siempre esta asociada a lineas de debilidad tectonica
(incluyendo susintersecciones) que trasladan |os esfuerzos/def ormaciones del siste-
ma. En el macrobloque Noroeste hay otras dos Unidades Territorial es subordinadas
de orden superior, los mesobloques (Nortey Sur) con un limite morf otecténico acti-
vo comin (L16 Muros e Noia). Estos mesobloques se subdividen en 119 bloques,
328 microblogues y 691 nanobloques. El mesobloque 8.2 (Sur) de figuratriangular
es el mas activo. Hay un conjunto de lineas de debilidad tect6nica actual en el
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macroblogue Galicia, algunas de ell as definidas por otros autores como fallas. Entre
esaslineasy la sismicidad existe unarelacién no siempre evidente. En total hay 41
morf oalineamientos (desde orden 2 hasta orden 5). Asi, €l entorno de Lugo, en par-
ticular el lado oriental, demuestra ser sismicamente activo en el tiempo. Los
alineamientos A7 Santa Teclay L16 Muros e Noia contienen goroximadamente el
80% de lasismicidad del macroblogue Noroeste. Se ha evidenciado que la zona de
Sarria-Samos-Triacastela-Baralla-Becerrea se caracteriza por la concentracion de
hipocentros en un bulbo de deformacién, de figuraelipsoidal, con un semieje mayor
de 10 km. De estaforma, lasismicidad se puede relacionar con un cruce delineas de
debilidad tectonica (nudo) de direcciones NO y NE, siendo 23 |a cantidad total de
nudos en el macrobloque Galicia
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Abstract

Initial results of a volcano-magnetic variaion study in the Volcan de Colima are
presented. This volcano is considered the most active volcano of Mexico in historic
times. This study shows that the volcanic building presents four different mag-
netic behaviors characterized by magnetic variaionsin the eastern slope, inthelimit
of protovolcano caldera, in the floor of the protovolcano (El Playon) and those cor-
related with areas of weakness like faults and/or fractures. Vol cano-magnetic varia-
tions are identified as precursors of the 1998-1999 volcanic activity.

Resumen

Se presentan los resultados iniciales de un estudio de variaciones vul cano-magnéti-
cas en el Volcan de Colima. Este volcan esta caracterizado como €l mas activo de
México en tiempos historicos. En este estudio se documentan cuatro comportamien-
tos magneéticos en diferentes sectores del complejo volcanico caracterizados por
variaciones magnéticasen: lapendiente este, en el limitedelacalderadel protovolcan,
en €l piso del protovolcan (El Playdn) y las correlacionadas con zonas de debilidad
como fallas y/o fracturas. Se identificaron variaciones vulcano-magnéticas como
precursoras a la actividad volcanica de 1998-1999.

*  Depto. de Geologia Econdmica, Instituto Potosino de Investigacion Cientificay Tecnolégica, A.
C. (IPICYT), San Luis Potosi, SLP.

** Laboratorio de Paleomagnetismo y Geofisica Nuclear, Instituto de Geofisica, Universidad Nacio-
nal Auténoma de México, Coyoacan 04510, México, juf @geofisica.unam.mx
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Introduccién

La posibilidad de que variaciones del campo magnético terrestre puedan ser obser-
vadas y asociadas a eventos volcanicos ha permitido a diferentes autores reportar
estas alteraciones como precursoras de la actividad volcanica (Rikitake, 1951,
Johnston and Stacey, 1969a; 1969b; Pozzi et al., 1979; Zlotnicki and Le Molel,
1988; Zlotnicki et al., 1993; Tanaka, 1993; 1995). Estas variaciones vul cano-mag-
néticas pueden ser causadas por diferentes tipos de mecanismos, por gemplo:
desmagneti zaci dn/remagnetizacion termal debido a la temperatura (efecto termo-
magnético), a efectos piezomagnéticos debidos a la tension (estrés), a movimientos
cinéticos de rocas igneas, a cambios quimicos de minerales magnéticos y a efectos
€l ectrocineticos debidos a flujo de agua subterranea.

En los volcanes activos monitoreados magnéticamente se havisto que el efecto
termo-magneético es el mas importante debido ala gran cantidad de energia termal
concentrada y disipada a través del créter por medio de la actividad fumardlicay
expulsion de productos vol canicos como piroclastosy lava. Cualquier ef ecto termo-
magnético estafuertemente asociado al contenido y tipo de mineral esferromagnéticos
gue conforman las rocas (Tanaka, 1993).

L os volcanes de composicion quimica basica (basdlticos) son los volcanes en
donde | os efectos vul cano-magnéti cos han sido mas observados debido a su intensa
magnetizacion y aunque en |os vol canes de composicion quimicaintermediala ma-
yoria de las variaciones son de poca amplitud, de algunas nanoTelsas (nT), es posi-
ble que variaciones vulcano-magnéticas ocurran en los volcanes mas peligrosos,
como |0 son los estratovol canes explosivos andesiticos (Daviset al ., 1984; Zlotni cki
et al., 1987; Tanaka, 1995).

Lainvestigacién de las variaciones vulcano-magnéticas se harealizado en dife-
rentes volcanes y de diferente forma, dependiendo del nimero de magnetémetros
disponibles para su estudio. Por ejemplo, el volcan | zu-Oshima en Japdn, se estudié
con 5 magnetometros fijos hasta 1986 y actualmente se investiga con una red de
10 magnetometros fijos y 15 estaciones de medicién (Hamano et al., 1990); el vol-
can La Soufriere (Guadeloupe) en la Isla Reunidn, tiene 5 magnetometros fijos y
10 estaciones de medicion (Pozzi et al., 1979); el volcan Aso en Japon con 4 fijos
y 13 estaciones de medicion (Tanaka, 1993); €l volcan Merapi en Indonesia con
6 magnetdmetros fijos (Zlotnicki et al., 2000); el volcan Monte Santa Helena
en Estados Unidos, se estudiaba con 3 magnetémetros antes delagran explosién del
18 de mayo de 1980 y actualmente se investiga con 5 fijos (Davis et al., 1984;
Dzurisinetal., 1990); el volcan Kilaueaen Hawai, con 3 magnetometrosfijos (Davis
et al., 1973); el volcan Ruapehu en Nueva Zelanda (Johnston and Stacey, 1969b) y
el volcan Vulcan en Italia (Del Negro and Ferrucci, 2000) con 2 magnetometros
y, finalmente, el volcan Popocatépetl en México con 2 magnetdmetros (Martin Del
Pozzo et al., 2002).
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Monitoreo M agnético

El estudio de las variaciones vulcano-magnéticas se efectud através de monitorear
€l comportamiento del campo magnético terrestre en laseccionAtenquique-El Playdn.
Las mediciones de campo magnético se tomaron con magnetémetros de precesion
nuclear Geometrics G-816/826-A y G-856 y estén dadas en nanoTelsas (nT). Todas
las mediciones se corrigieron por deriva diaria y horaria, y para to-
dos los perfiles, el gradiente magnético horizontal fue calculado por medio de
(T 1T TJ.) /x, conx=500m, el cual enfatizalas zonas con contrastes lateralesen las
anomalias magnéticas.
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Figural. Mapatectonicoesguemético del occidente de México donde seobservael rift de
Colimay el complejo volcanico de Colima. Los tridngul os muestran los centros
volcéanicos principales en el &rea. Las curvas discontinuas representan los
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losrift de Colima, Tepic-Zacoalcoy Chapala. ZFR = Zonade Fracturamiento de
Rivera.
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Seccion Atenquique - EI Playon

Este estudio seinicio realizando primeramente mediciones magnéticasalo largo de
una seccion de 35 kilémetros, con estaciones de lectura cada 500 metros, las cuales
se indicaron en €l terreno con estacas para su reocupacion periodica, y marcando
cada 3 kilémetros con una mojonera para mejor referencia. Esta seccién inicia en
Atenquigue, en el camino de brecha que parte de la carretera federal Colima-
Guadalgjara, con direccion al Parque Nacional del Volcan de Colimay terminaen El
Playon (Figuras 2, 3y 4). Las mediciones analizadas en esta etapa del estudio cu-
bren un periodo que va del 27 de abril de 1995 a 16 de mayo de 1996. En este
tiempo se realizaron cuatro levantamientos, medidos en las mismas estaciones.

Losresultadosinicialesreflejan laexistenciade tres zonas con comportamientos
magnéticos distintos alo largo de la seccidn (L épez-L oeraand Urrutia Fucugauchi,
1999; Figura4). El sector A (Atenquique, Figura 3), entrelas estacioneskm 10y km
20.5, esta asociado a depdsitos de avalanchas de escombros y depdsitos vulcano-
sedimentarios de laformacionAtenquique del volcan Nevado (Luhr and Carmichagl,
1990) y se caracterizapor amplitudes bajas. El sector N (Nevado, Figura3), entrelas
estaciones km 20.5 y km 34.5, esta ubicado sobre brechas y lavas andesiticas del
volcan Nevado de Colimay se caracteriza por un conjunto de anomalias de alta
frecuenciay amplitudes diversasy por cambios magnéticos temporal es de baja am-
plitud. El sector C (Volcan de Colima, Figura 3), ubicado entre las estaciones km
34.5y km 45, se asocia geol 6gicamente con avalanchas de escombros, lavasy bre-
chas del Volcan de Colima actual (Luhr and Prestegaard, 1988) y esta caracterizado
por altas frecuencias y amplitudes varias (bajos y altos).

En una tentativa por investigar la geometria y propiedades magnéticas de los
cuerpos fuente de las anomalias que se evidencian en la seccion, se intenté modelar
las anomalias de campo magnético, suavizadas a través de un filtro de promedios
pesados (Davis, 1973), usando el algoritmo de Talwani (Talwani et al., 1964) y €l
programa MacPoly™ en su version para computadora PC. Los modelos de las
anomalias de campo magnético indican que los cuerpos fuente pueden extenderse
cientos de metros bajo la superficie (Figura5), lo que geol 6gicamente implica que
las gravas y lavas del Colimay del Nevado y la Formacion Atenquique tienen un
gran espesor, a pesar de que existe una considerable incertidumbre en las variacio-
nes de | as propiedades magnéticas a profundidad. L os datos de |as anomalias sugie-
ren gue las variaciones temporales en la magnetizacion en la zona del volcan estan
causadas por cambios en latemperatura. En particular, el proceso de magnetizacion/
desmagnetizacion bajo el conoy areas asociadas alaactividad eruptiva pueden con-
tribuir a los cambios. Los mecanismos potenciales para los procesos de calenta-
miento/enfriamiento pueden incluir movimientos del magma, asi como un sistema
hidrotermal activo con fuerte actividad fumardlica e interacciones de agua subterra-
nea. Un bajo magnético de 1500-2500 nT esté asociado a cono volcanico y ala
caldera de avalancha. Los cambios temporal es observados se superponen sobre es-
tas altas amplitudes con anomalias magnéticas de baja frecuencia (Figura 5).
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Figura2. Planotopogréfico delaparte central del ComplejoVolcanico de Colimaen donde
se muestra la ubicacion de la seccion El Playon-Atenquique. LaletraP sefidlala
ubicacion de lazona de El Playdn.
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Figura3. Perfiles magnéticos normalizados de las mediciones del campo total realizadas
enlaseccion El Playdn - Atenquique de abril 27 de 1995 a mayo 16 de 1996.
Nétese las claras diferencias entre | os tres dominios magnéticos que constituyen
la seccion: Colima (C), Nevado (N) y Atenquique (A).
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Figura4. Seccién El Playon - Atenquique, en donde se muestran los perfiles dela
intensidad del campo magnético total (a), el gradiente horizontal magnético (b)
y topogréfico (c). Obsérvense las diferencias magnéticas entre los diferentes
sectores o dominios (C, N, A) que conforman el perfil magnético. En la parte
inferior se presenta el esquemageoldgico. 1: FormaciénAtenquique. 2: Lavasy
brechas andesiticas precaldera. 3: Lavas y brechas postcaldera (Luhr y
Carmichael, 1990).
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Figura5. Modelo magnético de la seccion El Playon - Atenquique. En las gréficas (a) se

presenta laintensidad de campo magnético total (CMT) observaday suavizada
con un filtro de promedios pesados de tres puntos y el CMT calculada,
apreciandose un buen gjuste entre las dos, en (b) se observael perfil topogréfico
y los cuerpos fuentes que sitvieron para el model o magnético. Obsérvese quelos
cuerpos fuentes se extienden a cientos de metros a profundidad.
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Seccion El Playon

En la primera etapa de este estudio se observé que de | os tres domini os magnéticos
interpretados en la seccion Atenquique-El Playon de 35 km de largo y ubicadaen el
flanco este del volcén, el sector C (Volcan de Colima, Figura 6), presentd los cam-
bi os magnéticos mas notorios en tiempo y espacio, por |o que se procedié a ubicar
una serie de estaciones de lectura del campo magnético dentro y fuera del piso del
crater del protovol can de Colima, lamayoriade ellas ubicadas en lazona denomina-
da El Playon.

Durante el periodo comprendido entre 1998 y 1999, |las estaciones de lectura se
localizaron a lo largo de una seccion de casi 7 km de longitud (de la estacion km
39.3 alakm 46), ubicandose con mojonerasy aunadistanciaentre 200y 500 metros
entre cada estacion.

Las estaciones de lecturadel Sector C sereocuparon en cinco ocasiones diferen-
tesen 1998; abril 21, mayo 21, junio 07, noviembre 02 y diciembre 20. En laFigura
6 se muestran los cinco |evantami entos magnéti cos.

En la Figura 7 se pueden observar las diferencias entre cada dos conjuntos de
medi ciones subsecuentes realizadas en 1998. Se observa (Figura 7a) que laintensi-
dad de magnetismo en la mayor parte de la seccion disminuy6 de mayo 21 con
respecto aabril 21; por €l contrario, las medicionesdejunio 07 (Figura 7b) muestran
un incremento de laintensidad de magnetismo respecto de las de mayo 21; las medi-
ciones de laintensidad de magnetismo de noviembre 02 (Figura 7c) en relacion con
junio 07 muestran unaclaradisminucién en lamayor parte delaseccién. Laintensi-
dad de magnetismo en el volcan tuvo un ligero incremento de la estacion 39.3 a
42.3, presentando un fuerte contraste de la estacion 43.8 a45.2, dediciembre 20 con
respecto de noviembre 02 de 1998 (Figura 7d). Por su parte, la Figura 7e muestrala
morfologia en lazona del créter del protovolcan.

Seis estaciones (Figura 8) se reocuparon con una precision de un centimetro en
nueve ocasiones diferentes de abril 27 de 1995 hasta diciembre 20 de 1998.

Laprimera de estas estaciones se ubica al inicio del Parque Nacional Volcan de
Colima (2950 msnm), es decir, que se localiza en la estribacion este del Volcan
de Colimay se identifica como estacién O (Figuras 8 y 9). La segunda estacion se sitGia
en € limite exterior del protovolcan (3150 msnm) y se identifica como estacion 1
(Figures 8'y 9). La tercera, estacion B, se locdiza d iniciar € protovolcan (3080 msnm,
Figuras8y 9). Lacuartaestacion sesitlaentre e limiteinterior del protovolcany el
area conocida como El Play6n (3060 msnm) y se identifica como estacién C (Figu-
ras8y 9). Laquintaestacion selocalizaenlazonade El Playény tiene el nombrede
IGF (Figuras 8 y 9), por ser ésta una mojonera del Indtituto de Geofisica (3050 msnm).
L a sexta estacion, denominada km 44, se asocia a un érea correlacionada con una
zonade debilidad, probablemente unafalla (2905 msnm), se sitlapréoximaalaesta-
cion sismol 6gica Somadel RESCO (Figuras8y 9).
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Figura8. Ubicaciondelasseisestaciones enlasque se monitored laintensidad del campo
magnético total en el sector Colimade abril 25 de 1995 adiciembre 20 de 1998.
Laletra P sefiala la ubicacion de El Playén.

Al analizar en conjunto todas estas estaciones magnéticas (Figura 9), se observa
gue la mayoria de €ellas presentan una disminucion entre la primera (abril 27 de
1995) y Ultimalecturas (diciembre 20 de 1998) de laintensidad del Campo Magné-
tico Total (CMT). El comportamiento magnético de cada una de las estaciones esta
correlacionado con su ubicacion respecto a créter. Las intensidades magnéticas (>
42,000 nT) de las estaciones ubicadas al este del crater (estaciones 0y 1) son mayo-
res que las ubicadas en el &readel protovolcan (<42,000 nT) y de éstas, las ubicadas
en la cercania con los limites del protovolcan presentan intensidades del campo
magnético menores (estacion B). La estacién magnética ubicada en el Parque Na-
cional (estacion 0) muestralo que seriael comportamiento normal del campo mag-
nético asociado a un flanco de una estructura volcanica, observandose una
disminucion constante de laintensi dad magnética que probablemente esté asociada
alavariacion secular en la zona, exhibiendo una clara disminucion de laintensidad
del magnetismo entre abril 27 de 1995y enero 15 de 1996 (Figura 9), asi como una
recuperacion de laintensidad del magnetismo en marzo 27 de 1996.
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El comportamiento magnético que muestran |as estaciones ubicadas en el érea
de El Playdn (estaciones C e | GF) se correlacionaaun cambio moderado y constan-
tedelaintensidad del campo magnético (Figura 9).

Se efectud, ademas, un estudio del comportamiento magnético de cada estacion
durante un periodo de 36 meses en |os que se realizaron mediciones delaintensidad,
espaciadas en tiempo desde 18 dias hasta 23 meses. Los resultados se analizan a
continuacion.

Estacion O

Ubicada en el flanco E del Volcéan de Colima, en donde inicia el Parque Nacional
(Figura 8), presenta una ata intensidad magnética (> 42,000 nT) y su comporta-
miento en general es "normal”, es decir, presenta una clara variacion secular. S6lo
en el mes de enero de 1996 presenta una "anomalia' asociada con un decremento
anormal delaintensidad del campo magnético (Figura 9).
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Figura9. Gréficaque muestralos vaores del campo geomagnético observado en las nueve me-
diciones redlizadas entre abril 27 de 1995 y diciembre 20 de 1998, en las s&is esta
ciones del monitoreo magnético del Vol can de Colima. A los val ores magnéticos
selessustrgo € vaor dd Campo Geomagnético de Referencialnternaciond (IGRF) de
1995. En 1997 no hubo mediciones. Nétese que a partir del 7 de junio de 1998, la
mayoriade | as estaciones sufren unadisminucion en laintensidad de magnetismo,
debido probablemente alainyeccién de magma en el conducto volcanico.
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Las variaciones magnéticas que presenta esta estacion respecto a las ubicadas
en €l crater del protovolcan, se pueden asociar en tres grupos, uno conformado por
| as estaciones que tienen un paral elismo como el que constituyen las estaciones0, B,
C e IGF y que no generan ninguna anomalia magnética evidente (Figura 10). El
segundo esté asociado a la diferencia magnética entre la Estacién 0 y Km 44, de
marzo 27 y mayo 16 de 1996, en donde existe una anomalia de la intensidad de
campo. Mientras que, laestacion 1 conformael tercer grupo, presentando las varia-
ciones més fuertes con respecto alaestacion 0. Ladiferencia en laintensidad mag-
nética entre estas dos estaciones genera anomalias en las mediciones de enero 15,
marzo 27 de 1996 y abril 21 de 1998.

Estacion 1

Esta estacién se ubicaentre el limiteinterno y externo dela calderadel protovolcan
(Figura8) y presentafuertes contrastes en laintensidad del campo magnético (Figu-
ra9). Laestacion registré una variacion en su comportamiento magnético de abril

3000 — VOLCAN DE COLIMA
= B Estaciones
2500 —| s
3 B ey BB & 1km 44
2000 - o 2
E T, S o 5 = » 1B
1500 — T e R
= E Bl -
2 ———e e 1
1000 = %o 5 L-IGF
= B o Ty T 7 e -
i Y e T T T T & W‘ g
= 500 — F DI . EEe
= = oo — et 11
0 j -+
-500 |
-1000 .|
-1500 _]
-2000 - R T O S
| | | | I ] | i | 1
wn (o] (o] [{e) 0] (o] (o] [o0) [o0)
(2] (o] (o] (2] (2] (o] (o] (2] (2]
(o] (o] (o] o (o] (o] (o] o (o]
o o o ) o k) o < o
< — ™ n < L0 © — N
e <2 < < g < < 4 d
~ n N~ [{e] — — N~ N o
N - N - N N o o N

Fechas de mediciones

Figura 10. Gréfica que muestra las diferencias en € vaor de la intensidad del campo geomag-
nético entrela estacion 0 Y las otras estaciones del monitoreo magnético, para cada
una de las fechas de medicion realizadas en €l periodo de abril 27 de 1995 y
diciembre 20 de 1998. L aestacion 0 se ubicaen el flanco E del Volcan de Colima.
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27 de 1995 a enero 15 de 1996. Inicialmente, el valor es casi € doble del valor
registrado cerca de 7 meses después, manteniéndose un ligero incremento en los
siguientes 4 meses. La siguiente lectura en abril 21 de 1998, muestra de nuevo un
fuerte decremento respecto de la lectura anterior. En mayo 21 de 1998, presenta
un fuerte incremento respecto de la medicion anterior, continuando en junio 07 de
1998 con un ligero aumento en la intensidad, y de ahi, a diciembre 20 de 1998
muestra otro periodo discreto de disminucién de la intensidad del campo
geomagnético (Figuras 9).

Las diferencias con las otras estaciones (Figura 11) no indican cambios impor-
tantes con respecto al comportami ento magnético en laestacion 1, con excepcion de
la variacion obtenida con las intensidades de campo de marzo 27 de 1996 en las
estaciones km 44 y 0. En la comparacién de |as estaciones, laintensidad magnética
delaestacion 1 es predominante y por eso conserva su comportamiento.

La estaciéon 1 presenté valores superiores a 42,000 nT, asi como los mayores
contrastes de susceptibilidad magnética, probablemente por su ubicacion que seasocia
al limite exterior delacalderadel protovolcan. Esta zona esta sometidapor un lado,
a variaciones termomagnéticas, y por otro, a efectos piezomagnéticos.
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Figura 11. Gréfica que muestra las diferencias en el valor de la intensidad del campo
geomagnético entrelaestacion 1y las demas estaciones del monitoreo magnético,
paracada unade |as fechas de medicion realizadas en el periodo de abril 27 de
1995 a diciembre 20 de 1998. La estacion 1 se localiza en el limite interno y
externo de la caldera del protovolcan de Colima.
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Estacion B

La estacion B se localiza en la parte interior (piso) del protovolcan de Colimay
cercana a limite de la caldera (Figura 8). Esta estacion presenta en general una
disminucion de laintensidad del campo magnético mostrando un ligero incremento
de noviembre 02 a diciembre 20 de 1998 (Figura 9).

Dentro de las disminuciones de la intensidad de magnetismo que presenta esta
estacion, exhibe decrementos anormales en la intensidad del campo entre abril 27
de 1995y enero 15 de 1996, asi como, en las mediciones del campo de mayo 16 de
1996y abril 21 de 1998. En las intensi dades magnéticas de junio 27 anoviembre 02
de 1998 existe una mayor disminucion que la que venia presentando desde abril de
1998 (Figura 9).

Lacomparacién de laestacion B con €l resto de | as estaciones genera resultados
muy diversos: referente a la estacion 0 presenta una discreta anomalia magnética
entrelaslecturasde abril 27 de 1995y enero 15 de 1996. Lavariacion de laestacion
1 con respecto a esta estacion, presenta fuertes contrastes de magnetismo entre las
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Figura 12. Gréfica que muestra las diferencias en el valor de la intensidad del campo
geomagnético entrelaestacion B y lasotras estaciones del monitoreo magnético,
paracada unade las fechas de medicion realizadas en el periodo de abril 27 de
1995 y diciembre 20 de 1998. La estacién B se ubica en la parte interior del
protovolcan de Colimay cercanaal limite dela caldera.
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mediciones de abril 27 de 1995 y enero 15 de 1996, asi como, entre mayo 16 de
1996y abril 21 de 1998. El comportamiento magnético de las estaciones C e IGF en
conexion con la estacion B, es muy similar, observandose una discreta anomalia
en las estaciones entre enero 15 y mayo 16 de 1996 (Figura 12). La comparacion y
diferenciaentre las intensidades del campo magnético medidas entre las estaciones
B y km 44 genera una anomalia entre las mediciones de marzo 27 y mayo 16 de
1996, asi como, entre abril 21 y mayo 21 de 1998 (Figura 12).

La estacion B presentd valores de campo magnético menores a 42,000 nT,
con excepcion de la estacion Km 44, mostré las menores intensidades de todo €l
estudio, probablemente por su ubicacion cercanaa limite interior de la caldera del
protovolcan.

Estacion C

Laestacion C estasituadaen lazonade El Playén (piso del protovolcan, Figura 8) y
presenta una disminucién aproximadamente constante 11.6 nT/mes de abril 27 de
1995 amayo 16 de 1996 en los valores de laintensidad de campo magnético (Figu-
ra 9). De esta Ultima fecha a abril 21 de 1998, sufre una fuerte disminucion en la
intensidad del magnetismo, continuando entonces con un discreto decremento de
intensidad del campo hasta mayo 21. En junio 07 de 1998 |os valores de laintensi-
dad parecen reponerse con un ligero incremento de la intensidad de magnetismo,
mientras que, en noviembre 02 de 1998 vuelve a disminuir con respecto alafecha
anterior. Finalmente, en diciembre 20 de 1998 la intensidad del campo magnético
permanece préacticamente igual que en noviembre (diferencia de 2 nT).

Al comparar laestacion con las otras estaciones se observaque, conrelacién ala
estacion 0 hay una disminucion en las mediciones de enero 15 de 1996, mientras
gue, con respecto alaestacion 1, en enero 15 de 1996 y abril 21 de 1998, presenta
claras variaciones en la intensidad del campo magnético. La diferencia entre las
estaciones C y B no presenta ninguna distorsion del campo magnético (Figura 13).
Por su parte, con respecto ala estacion |GF, solo en las mediciones de laintensidad
del campo de enero 15 de 1996 se puede observar una discreta variacion anormal.
Finalmente, con respecto alas estaciones C y km 44, se observa daramente laexis-
tenciade una diferencia anormal en las mediciones de marzo 27 de 1996 y unamas
discreta en abril 21 de 1998.

Estacion IGF

Laestacion IGF selocalizaen lazonade El Playén (Figura8) y su comportamiento
magnético muestra, en general, unadisminucion delaintensidad del campo. Presen-
ta dos periodos magnéti camente anémal os: enero 15de 1996 y junio 07 de 1998. En
estasfechasel campo geomagnético, presenta un incremento en su intensidad, mien-
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Figura 13. Gréfica que muestra las diferencias en valor de la intensidad del campo
geomagnético entre laestacion C y |as demés estaci ones del monitoreo magnético,
para cada una de | as fechas de medicion realizadas en €l periodo de abril 27 de
1995y diciembre 20 de 1998. Esta estacion se sitliaen el piso del protovolcan de
Colima, en la zona conocida como El Playon.

tras que, entre mayo 16 de 1996 y abril 21 de 1998 se presentd una disminucion
anormal de laintensidad del campo magnético (Figura 9).

La diferenciacién entre la estacion IGF y las demas estaciones, muestra con
respecto a la estacién 0 una clara anomalia en las intensidades del campo de entre
abril 27 de 1995 y enero 15 de 1996 y entre la primer fecha y mayo 16 de 1996
(Figura 14). Con relacién alaestacion 1 presenta dos periodos claramente andma-
los, el primero entre abril 27 de 1995y enero 15 de 1996 y el segundo en abril 21 de
1998 (Figura 14). Por otraparte, la variacion magnéticaentre lasestacionesIGFy C
esmuy discretay se presentadesde abril 27 de 1995 hastamayo 16 de 1996 (Figura
14), mientras que, entre las estaciones magnéticas IGF y B no muestran ninguna
anomalia (Figura 14). En la comparacion de | as estaciones |GF y km 44, se obser-
van dos tiempos magnéticamente andmal os, el primero y muy claro en marzo 27 de
1996 y el segundo maés discreto en abril 21 de 1998 (Figura 14).
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Figura 14. Gréfica que muestra las diferencias en el valor de la intensidad del campo
geomagnético entre la estacion IGF y las otras estaciones del monitoreo
magnético, para cada una de las fechas de medicion realizadas en el periodo de
abril 27 de 1995y diciembre 20 de 1998. La estacion |GF selocalizaen la parte
central de El Playon.

Estacion Km 44

Laestacion Km 44 se localiza dentro de la calderadel protovolcan de Colima, aun-
que fuerade la zona conocida como El Playén, y muy cercanaala estacion sismica
del RESCO (Red Sismica de Colima) denominada Soma (Figura 8). Esta estacion
esta asociada a una zona de debilidad (fractura y/o falla), lo cual contribuye a que
los valores de la intensidad del campo magnético sean bajos (LOpez-L oera, 2002).
La estacion km 44 presenta un comportamiento magnético cuyas caracteristicas
principal es estan asociadas con cambios claros en |a susceptibilidad magnética en
marzo 27 de 1996 y mayo 21 de 1998. A partir de esta Ultima fechay hasta diciem-
bre 20 de 1998 el campo presenté un comportamiento con cambios discretosy fre-
cuentes en laintensidad del campo magnético (Figura 9).

L as variaciones vul canomagnéticas entre laestacibn km 44 y las estaciones B, C
e |GF no generan una discordancia magnética fuerte (Figura 15). Sin embargo, con
respecto alaestacion 1 muestradiferencias andmalas en laintensidad del campo en
mayo 16 de 1996. Asimismo, con respecto ala estacion 0 también presenta diferen-
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Figura 15. Gréfica que muestra las diferencias en el valor de la intensidad del campo
geomagnéti co paracada unade las fechas de medicion realizadas entre el periodo
deabril 27 de 1995y diciembre 20 de 1998, entre la estacion km 44 y |as demés
estaciones del monitoreo magnético. Estaestacion selocalizadentro delacadera
del protovolcan, a W de El Playdn'y su ubicacion serelaciona con unazonade
debilidad asociada a unafalla.

cias anémalas de las intensidades en abril 27 de 1995 y en mayo 16 de 1996, esta
Gltima muy discreta.

Discusion y conclusiones

Laintensidad del campo magnético asociada ala estructuravolcanicadel Volcan de
Colima presenta cuatro comportamientos: la intensidad del magnetismo del érea
fuera del volcéan (estacion O, Figuras 8 y 9), la intensidad del magnetismo en €l
Iimite de la caldera del protovolcan (estacion 1, Figuras 8 y 9), la intensidad del
magnetismo correlacionado con el piso del protovolcan (El Playon, estaciones C e
IGF, Figuras8y 9) y el cuarto es el que se asocia a zonas de debilidad como fractu-
rasy/o fallas (L 6pez-Loera, 2002; estacion km 44; Figuras 8y 9).
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Para la interpretacién de |as variaciones vulcano-magnéticas, algunos estudios
han intentado separar |as componentes que constituyen el campo magnético princi-
pal (Pozzi et al., 1979; Del Negro and Ferrucci, 2000). Entre ellas, el campo interno
(originado en €l nucleo terrestre), el campo producido por fuentes magnéticas esta&-
ticas (debido alas rocas de la corteza terrestre), el campo asociado a la estructura
volcanicaeinducido por el fendmeno eruptivoy por el campo formado por todoslos
transientes cuya fuente principal es externa.

L os estudios de | as variaciones espacio/temporales del campo geomagnético es-
tan principalmente basados en los registros continuos y discretos de las redes de
observatorios geomagnéticos. L os datos se usan para establecer |os model os globales
de referencia, como el Campo Geomagnético de Referencia Internacional (IGRF).
Los modelos de IGRF constituyen el campo de referencia para estudios de anoma-
lias magnéticas en investigaciones en tierray en mar y parala comparacion/calibra-
cion de datos de observatorios y redes de variacion secular (Urrutia and Campos,
1993; Dawson and Newitt, 1982).

Lametodologiaque hastael momento ha presentado |os mej ores resultados como
precursorade actividad vol canica es aguellaque comparal os resultados de las medi-
ciones de laintensidad de campo magnético terrestre dentro y fuerade la estructura
geoldgica volcanica. En este estudio en el volcan de Colima se empled un
magnetémetro paralamedicién de laintensidad del campo magnético terrestre, por
lo cual no fue posibleaplicar completamente lametodol ogia paralainvestigacion de
las variaciones vulcano-magnéticas. Sin embargo, se desarrolla una metodologia
alternativa de medicién de actividad magnética como precursora de actividad mag-
mética para aquell os volcanes que por limitaciones instrumental es cuenten con un
s6lo magnetémetro.

Para la observacion de los efectos vul cano-magnéticos en 1os vol canes se com-
paran las mediciones del campo magnético entre los diferentes magnetdmetros de
los cuales a menosuno delosinstrumentos debe de ubicarse fueradel ambito volca-
nico y tomando las mediciones de éste como referencia para las mediciones de los
otros magnetémetros. El campo magnético total en la estacion de referenciase mide
cadadeterminado tiempo y se comparacon las mediciones de | os otros magnetémetros
gue a su vez miden al mismo tiempo la intensidad del campo magnético. Las dife-
rencias en laintensidad del campo magnético entre la estacién base y cada uno de
los magnetdmetros se analiza y se interpreta €l tipo de efecto vulcano-magnético
causante de dichas variaciones.

Laintensidad del magnetismo fueradel volcan se considera como un comporta-
miento "normal" y sirve de nivel base en el andlisis del magnetismo en el érea. La
instalacion y operacion de una estacion geomagnética en el Observatorio
Vol canol égico de Colima (Hernandezet al ., 2000) ofrece la oportunidad de estable-
cer unared de monitoreo en el volcan e investigar |as variaciones geomagnéticas de



enero-junio 2003 Variaciones vulcano-magnéticas en el volcan de Colima, México 77

periodos cortos e intermedios. Las mediciones del campo geomagnético en Colima
han sido comparadas con |os datos del Observatorio Magnético de Teoloyucan, ubi-
cado al norte de la ciudad de México, obteniéndose una alta correlacién (coeficien-
tesdel orden de 0.99) parael periodo investigado. L as estaciones ubicadas en el piso
de la caldera del protovolcan de Colima presentan un magnetismo que sugiere
lahipdtesis de estar asociado directamente con |os procesos en los conductosy enla
camara magmatica y que las variaciones magnéticas observadas o medidas estan
correlacionadas con efectos termal es princi palmente generados por la reactivacion
delacamara.

El magnetismo en la zona limite de la caldera presenta los mayores contrastes,
probablemente porque los limites de la cal dera magmética se asocian afallasy esto
implica que, ademas de la contribucion que tiene de la camara (efectos termo-
magnéticos), tiene el asociado a latension (efectos piezomagnéticos) que se gjerce
enlaszonasdedebilidad delacalderaal entrar unacamaramagmaticaen reactivacion
(estacion 1).

El magnetismo asociado a zonas de debilidad en la caldera, presenta la mayo-
ria de las veces variaciones discretas, probablemente porque los valores de intensi-
dad de campo son muy bajos con relacién a su medio, esto debido probablemente a
gue dichas zonas estén ateradas y los minerales ferromagnéticos se oxidan cam-
biando |a magnetita a hematita (estaciones B y km 44).

En este estudio se identificaron variaciones vol cano-magnéticas como precurso-
ras a la actividad volcanica, reflejadas a partir de las mediciones del 7 de junio de
1998, en donde la mayoria de las estaciones empezaron a sufrir una disminucion en
laintensidad de campo magnético (Figura 9); la estacion 0 del 7 de junio a 20 de
diciembre disminuy6 en 66 nT en 6.46 meses (10.2 nT/mes); la estaciéon 1 en este
mismo periodo de tiempo disminuyd 80 nT (12.3 nT/mes); laestacion B 42 nT (6.5
nT/mes); laestacion C 41 nT (6.3 nT/mes); estacion IGF 40 nT (6.19 nT) y laesta
cion km 44 13 nT (2 nT/mes).

El 20 de noviembre de 1998 el volcan present6 unaactividad visible al fluir lava
del créter haciadl flanco Sy SW y continud con actividad hasta mediados de 1999.
Probabl emente |a disminuci6n de intensidad magnéti ca asociada con las mediciones
apartir del 7 dejunio de 1998, nos estéindicando unacorrelacién con laintrusién de
magma alos conductos del volcan.
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Abstract

The space variaion of the parameter of attenuation Q - Coda in a sector of the
Piedemonte LIanero is studied using the Coda waves. The estimation of the attenu-
ation of the amplitude of codais calculated by means of the Model of simple Isotro-
pic Dispersion of Sato (1977), from seismograms of earthquakes|ocated intheregion,
between September of 1993 to June 2002. Following the methodology used by Aki
and Chouet (1975) we analyzed seismogramsin four bands centeredto 1. 5, 3, 6 and
12 Hz with respective bandwidths of 1, 2, 4 and 8 Hz. By linear regression Qc value
were calculated at 1 Hz. From the expression proposed by Puli (1984) to model the
amplitude of the coda waves by means of ellipses, we extended this expression to

calculate the space variation of the Q;*, for three-dimensional analysis (anelastic

tomography). By means of a square minimum inversion the value of atenuation for
each cell of the three-dimensional model was calculated. Their results were corre-
| ated with the regional tectonic frame and found that when the attenuation increases
with the depth, it correspond to zones with Tectonics of thick layers and on the
contrary, where the attenuation diminishes with the depth correspondsto zones with
tectonics of thin layers.

Resumen

La variacion espacial del pardmetro de atenuacion Coda — Q en un sector del
Piedemonte Llanero (Colombia) es estudiada usando las ondas Coda. Laestimacion
de la atenuacion de la amplitud de la coda es calculada por medio del Modelo de
Dispersion | sotropica Simple de Sato (1977), apartir de sismogramas de sismos que
ocurrieron en laregion entre septiembre de 1993y junio 2002. Siguiendo |lametodo-

*  Postgrado de Geofisica, Universidad Naciona de Colombia.
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logia empleada por Aki y Chouet (1975) se analizaron los sismogramas en cuatro
bandas centradasa 1.5, 3, 6 y 12 Hz con sus respectivos anchos de bandade 1, 2, 4
y 8Hzy por regresionlineal secalculd el valor de Qcal Hz. A partir delaexpresion
propuesta por Puli (1984) para modelar |as amplitudes de las ondas coda por medio
de elipses, se amplio esta expresion para calcular |a variacion espacial del o', 0
para un medio tridimensional (tomografia aneléastica). Por medio de inversion por
minimos cuadrados se calcul6 el valor de atenuacién para cada celda del modelo
tridimensional. Los resultados se correlacionaron con el marco tectonico regional
encontrando que cuando la atenuacion aumenta con la profundidad, corresponde a
zonas con tectonica de piel (o capas) gruesay por €l contrario, donde la atenuacion
disminuye con la profundidad corresponde a zonas con tectonica de piel delgada.

Introduccion

Un mecanismo para determinar las condiciones de atenuacion de una zona, es me-
diante el uso delasondas Coda, que son ondas retrodi spersadas resultado delasuma
de ondas de cuerpo primarias dispersadas por la interaccion con dispersores o
heterogeneidades y, por lo tanto, su atenuacién en la amplitud es debida principal-
mente a las condi ciones tecténicas de la region donde se registro €l sismo, mas que
a la misma trayectoria recorrida por la onda desde la fuente hasta la estacion
sismoldgica.

En este estudio se generé un modelo tridimensional de atenuaciones (tomografia
anel stica) en un sector del Piedemonte LIanero de Colombia, entrelos departamen-
tosde Metay Cundinamarca, entrelalatitud 3.5°a5.3° nortey longitud 74.6°a72.3°
oeste. Lavariacion espacial de la atenuacion se correlaciond con el marco tectonico
regional.

M ar co tecténico-geol bgico regional

A lo largo de la margen oriental de la Cordillera Oriental, se prolonga una amplia
zona de fallamiento de tipo compresional conocido como sistema del Piedemonte
Llanero o Sistema Frontal de la Cordillera Oriental, que esta asociado con la
reactivacion de antiguasfallas originadas durante unafase extensivade edad Jurésica
y Cretécica (Ingeominas, 1998). Algunos autores consideran este sistema como li-
mite entre laplaca Suramericanay €l bloque norte delosAndes (Pariset. al., 2000).

Laregion se caracteriza por presentar una alta actividad sismica, con eventos de
todo tipo de magnitud y de profundidades focales hasta unos 50 6 60 km que son
asociables a la actividad de esta zona de fallamiento. Ademés, el andlisis de los
principal es rasgos geomorfol 6gicos en abanicos cuaternarios sefialan una alta acti-
vidad neotectdnica, lo que indica que el proceso orogénico en la cordillera no ha
cesado (Ingeominas, 1998).
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El sector Sur se caracteriza por rocas del basamento metamérfico andino y del
Pal eozoico Superior, que estan expuestas en las zonas externas contra la Cuenca de
los Llanos, principamente en una serie de altos o domos con direcciéon general
paralelaa rumbo estructural delacordilleray que definen la culminacion estructu-
ral de la cordillera. Mientras que, en el sector centro y Norte se caracteriza por
pliegues que se presentan en trenes mucho menos espaciados que |l os altos estructu-
rales del sector Sury, por lo tanto, en un mayor acortamiento delacoberturacretécica
en estazona(Moray Kammer, 1999).

L os domos del flanco oriental, que definen la culminacion estructural de la Cor-
dillera, muestran una asimetria variable la que en un caso extremo estéd dada por la
presencia de una fallainversa en su borde oriental y que levanta un antiforme del
bloque occidental. Un ejemplo de tal situacion se tiene en el domo de Chingaza
(Moray Kammer, 1999).

En cuanto a los pliegues formados en la cobertura cretacicay terciariadel inte-
rior de la Cordillera, se han propuesto modelos de una tectdnica epidérmica, cuyas
caracteristicas fundamental es se asumen como validas paratodala Cordillera(Mora
y Kammer, 1999). Sin embargo, Kammer y Mojica (1996) sefialan que la dificultad
principal quetieneel aplicar cualquier model o de escamacién en lacordilleraOrien-
tal, radica en que no existe un contraste ideal entre el basamento cristalino fréagil y
poco susceptible a plegarse y una cobertera sedimentaria con propiedades mecani-
cas muy distintas, separados entre si por un horizonte dictil de deslizamiento. Por |o
tanto, el modelo, que propone un despegue restringido a un horizonte particular,
debe ser abandonado en las &reas donde exista una deformacion entre el sustrato
precretécico y su cobertura (Moray Kammer, 1999).

Datos

Se seleccionaron 505 sismogramas para un periodo comprendido de septiembre de
1993 ajunio de 2002, registrados por la estacion Chingaza perteneciente a la Red
Sismol dgicaNacional de Colombia (RSNC). Su seleccion, producto de una extensa
depuracion de registros tuvo como criterioslaclaridad de arribos de lasfases Py S,
y que laduracion de la coda garantizaracomo minimo 50 seg. L os eventos seleccio-
nados presentaron rangos de magnitud 1 < M <5.5y profundidadesfocalesentre Oy
30 km de profundidad y la mayoria de los epicentros se localizaron a lo largo del
sistema de fallas del Piedemonte LIanero.

A partir delos datos sel eccionados se escogi 6 unadreaparahacer lainversién de
datos, entre las coordenadas (ver Figura 1):

X, =74.6°W Y,=38N
X,=173.35° W Y,=53°N
X,=72.35° W Y,=5.05° N

X,=73.6°W Y,=355°N
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M etodologia

Andlisis espacial de Qc

Para calcular €l valor de Qc se utilizd el model o de Dispersion I sotrépica Simple de
Sato (1977), el cual asume un medio homogéneo con velocidad y densidad constan-
te, donde las fluctuaciones son debidas a dispersores homogéneos que estan distri-
buidos aleatoriamente, tales como: fracturas, fallas, contrastes de densidad y
anomalias de velocidad. En este modelo, la distribucion de heterogeneidades esta
caracterizado por el camino libremedio Ls, el cual viene determinado por la proba-
bilidad que posee una onda primaria de sufrir una dispersion por una heterogenei-
dad en el medio. Dichaprobabilidad dedimensién L2, esigual a inverso del camino
libre'y recibe el nombre de turbicidad g .

De acuerdo al modelo de Sato y asumiendo que las onda Coda sélo tienen ondas
S dispersadas, la densidad de energia dispersada de la onda Coda (Es), por la n-
ésima heterogeneidad, seraigua a

ES(I’,t| f) :%k(a)e—nft/(g @

donder esladistanciahipocentral; t esel lapso de tiempo medido desde el tiempo de

origen del sismo; W, es la energiatotal radiada desde la fuente; g, es el coeficiente

total dedispersion; k(a) = (1/a) In[(a+1)/(a-1)], (a>1); a=t/ts; t esel lapso detiempo

desde el tiempo de origen y tses el tiempo de vigje delaonda directa S.
Linealizando la ecuacion (1), obtenemos:

As O 01 0O
In%ngt/tsD:Ing— (t—ts)
FACT ( )g [nonVt%_ @)

Q=

entonces, el valor de Qc se obtiene a partir de una simple regresion lineal sobre
sismogramas filtrados en unos rangos de frecuencia.

Siguiendo la metodologia empleada por Aki y Chouet (1975) se analizaron
todos|os sismogramas en cuatro bandas centradasa 1.5, 3, 6 y 12 Hz con susrespec-
tivosanchosdebandade 1, 2, 4y 8 Hz. Y por regresion lineal se calcul6 el valor de
QcalHz.Ademés, losvalores de Qc se calcularon paradiferentes | gpsos de tiempo
entre 20 y 100 segundos con €l fin de muestrear |a aenuacion de las ondas coda a
diferentes rangos de distanciay profundidad.
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Regionalizacién de Qc

Paraestimar lavariacion espacial delaatenuacion delasondascoda(Qc?Y) alHzen
un medio tridimensional, se amplié la expresion propuesta por Puli (1984) para
modelar las amplitudes de las ondas coda por medio de elipses, a una expresién
elipsoidal delaforma:

X2 y2 Z2

=1
WTI27  WTI27 (TI2-R/a &)

dondeR esladistanciaentrelafuentey laestacién, veslavelocidad delaonda S, x
ey son las coordenadas en superficiey T es € tiempo total que las ondas coda
necesitan pararecorrer laregion comprendidaentrelaestaciony el epicentro avelo-
cidad constante con un coeficiente de atenuacion Q. y esigual &

_ t,
T= 2ts +E (4)

y t, eslaventanade coda o sea el del tiempo usado paracalcular el valor de Qc. Si
una onda gasta un tiempo t, para recorrer unaregion con un coeficiente de atenua-
cion Q% el resultado efectivo de Q_* esrelacionado al camino de aenuacion por la
relacion (Vargas, 2000):

j — 1
A 2T2A )
Qo ZT 2 oi
Para un medio tridimensional laexpresion (5) se expresacomo un hiperplano de

laforma:

i:tiii+_"+ti+ljk 1 +“.+tnmp 1

Qo T, Qi T Quajk T Qup (©)

que relacionael valor de Q,* de cada elipsoide con lafraccion de tiempo (t/T) res-
pecto al tiempo total que las ondas coda necesitan para recorrer laregion (en este
caso una celda de 3 dimensiones) con un valor de atenuacion Q- para un evento
registrado en una estacion.

Laanterior expresion la podemos expresar de laformaAX=Y. DondeA, X eY
corresponden a
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NS LTI 7
T, T T ")
X = Lo+ 4t ©
ij Qi+1jk anp
1
_Q_ )

Para determinar el valor de atenuacion en cada celda se utilizo lainversion por
minimos cuadrados amortiguados, donde €l factor de peso es igual a una matriz
diagonal de peso (Q?) que consiste en €l error estimado en una observacion (e)
normalizado por el error medio (e™)

Resultadosy discusion

L os valores de atenuacion obtenidos de lainversion para 1 Hz, fueron interpolados
por el método de minima curvatura para suavizar la respuesta e intentar buscar la
tendencia, obviando las anomalias.

A partir de la inversién de las atenuaciones calculadas de los sismogramas se
cred un model o tridimensional de atenuaciones (Qc?) para profundidades menores a
20 kmy el tamafio Optimo se estim6 de |os valores de la matriz de resolucion del
modeloy del residual delainversion. Se analizaron tres casos extremos con diferen-
tes tamarios de red (ver Tabla1y Figura 2):

Tabla 1
Parametros par a la seleccion del tamafio éptimo de celda

No. dedivisones Tamafio de Méax. Valor de la Matriz

la celda (km) de resolucion de modelo Residual
5x6x10 50.61x 47.91x 2.85 0.8 0.0733
8x9x10 316 x 310 x 284 0.6 0.0753
15x 16 x 10 16.87 x 18.04 x 2.85 0.28 0.0775

Al analizar las gréficas, se aprecia que el residual no varia significativamente
entre lainversion en cada una de las celdas, por el contrario, el valor delamatriz de
resolucién disminuye al aumentar el nUmero de celdas en la red. De acuerdo a
Menke (1989), entre mas cercano sea el valor delamatriz de resolucion ala unidad,
el parametro calculado (en nuestro caso, la atenuacion en cada celda) estara mas
cerca d parametro red. Por lo tanto, entre menor sea d numero de celdas seria meor
larespuesta, pero esto sacrificariael detalle en el modelo. Por esto, se decidi6 que el
tamario Optimo de | as debe ser de 31.6x31.0x2.84 km, donde el maximo valor dela
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Figuras2ay 2b. Matriz deresolucién paraunatomografiade atenuacion de: (a) 5x 6 x 10

divisiones; (b) 8 x 9 x 10 divisiones.
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Figura2c. Matriz deresolucion paraunatomografiade atenuacion de: (c) 15 x16 x 10 divi-
siones.

matriz de resolucién es aproximadamente 0.6 y el nimero de celdas en cada capa
permite analizar la variacién espacial con un buen detalle.

Los resultados de la variacion espacial Q. (calculado a1 Hz), a partir de los

sismogramas (ver Figura 3), muestra una franja de anomalias de atenuacién con
sentido SW — NE, con unaflexion hacia el SE en la parte media, marcando cuatro
anomalias de atenuacion de sur anorte. Y unaquintaanomaliaen laparteinferior de
la Figura 3 (sefialadas como anomalias A, B, C, D y E, respectivamente).

Las anomalias de atenuacion a1 Hz no sdlo varian lateralmente sino también en
profundidad (ver Figura4). Los valores promedio de laatenuacion de las anomalias
Ay C, muestran un aumento en su atenuaci 6n amedida que se profundizan de 0.026
a0.030y de 0.014 a0.055, respectivamente. Ademés, amedida que se profundizala
anomalia A s “desplaza’ hacia el norte Por el contrario, las anomalias B y D,
disminuyen su valor de atenuacién con laprofundidad. LaanomaliaB disminuye su
valor de atenuacion promedio de 0.026 a 0.020 y se “desplaza “ hacia €l oeste. La
anomalia D disminuye su atenuacion hasta el punto que a 19 km de profundidad
desaparece laanomalia. A diferencia de |las cuatro anomalias anteriores, la atenua-
cion de la anomalia E permanece mas 0 menos constante con un valor de 0.025.
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Figuras3a,3by 3c. Variacion lateral de la atenuacion a 1 Hz a diferentes rangos de
profundidad: (a) 1.5 km; (b) 4.5 km; (c) 7.5 km.
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fundidad.
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Deacuerdo a marco geoldgico y tectonico regional, laanomaliade atenuacién E
se correlaciond con las rocas del basamento del Paleozoico.

Ladiferenciaen lavariacion de la atenuacion de las anomaliasA y B planteaun
problema que podria ser explicado si asumimos que, en donde la atenuacion dismi-
nuye con laprofundidad, |adeformacidn sdloimplicd lacoberturacretécica (tectonica
de pidl delgada) y por € contrario, donde la atenuacion aumentd con la profundidad,
ladeformacién implico lacoberturacretacicay el basamento precretécico (tectonica
de piel gruesa), conforme con el planteamiento de Mora y Kammer (1999). Sin
embargo, esto plantea otro problema, cdmo explicar que las anomaliasA y B, que
son adyacentes y que en superficie parecen estar controladas por la falla de
Guiacaramo, tengan dos tendencias tectonicas tan diferentes. De acuerdo aresulta
dos dd trabgo de Veldsquez (2002), este problema se puede responder S asumimos la
existencia de dos basamentos que se comportan mecani camente diferentes; uno que
absorbi6 ladeformaciény plegd junto con la cobertura Cretacicay otro méas compe-
tente que no sedeformdy sirvid como rampade despegue paralacoberturacretacica.
Otra solucién a problema la aporta el trabajo de Rowan y Linares (2000), donde
demuestran a partir de lainterpretacién de datos sismicos, quelafalaAguaClarao
Guiacaramo, se profundiza hacia €l norte, sacando rocas mas antiguas a norte,
mientras al sur solo afectalas rocas mas jovenes. Por |0 tanto esto explicaria porqué
la anomalia A aumenta su atenuacion con la profundidad, mientras que la ano-
malia B no.

Es importante anotar que lazona de laanomaliaA presenta una mayor cantidad
de sismos respecto alazonaB, lo cual implica que la primeraanomalia se ubica en
una zona de mayor fracturamiento.

Al igua que la anomalia A y B, las anomalias C y D se diferencian por su
variacion de la atenuacion en profundidad. Y puede ser explicado por una deforma-
cion homogénea de basamento y cobertura en la anomalia C, mientras que la ano-
malia D marcaria una zona donde el basamento no es deformado y sirvié como
despegue de |la cobertura. Es importante sefialar que la ubicacion geogréfica de la
anomalia D coincide con el area del domo de Chingaza en donde Moray Kammer
(1999) sefidlan que hay una concordancia entre las deformacionesy el plegamiento
que afecta al basamento precretécico y ala cobertura cretacica

Conclusiones

En este articul o, la técnica de inversion fue desarrollada para estimar la distribucion
lateral y vertical delaatenuacion de las ondas coda, por esto se utilizaron valores de
Qc calculados para diferentes ventanas o |apsos de tiempo debido aque la profundi-
dad hasta donde las ondas coda penetran es funcion del tamafio de la ventana.
Inicialmente se esperaba que la variacion espacial de la atenuacion fuera un
reflejo del fracturamiento de las rocas; sin embargo, para esta zona, la variacion de
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la atenuacion marca el contraste entre dos tipos de deformacién: homogéneay no
homogénea. En el primer caso existe concordancia entre las deformaciones y el
plegamiento entre la cobertura Cretécicay un basamento Precretécico (tectonicade
escamacion gruesa) y que se expresa en un aumento de la atenuacion con la profun-
didad. Otradeformacion de tipo de escamacion delgada, donde la deformacién sélo
afectalacobertura Cretéacica, se presenta como una atenuacion que disminuye con la
profundidad. Por tanto, lavariacion lateral y vertical de la atenuacién permite dis-
criminar las zonas con mayor anisotropia en la zona.

Referencias

Aki K. and Chouet B., 1975. Origin of Coda waves. Source, atennuation, and
Scattering effects. J. Geophys. Res., 80, 3322—-3342.

Herraiz M. and EspinosaA.F., 1987. CodaWaves: A review. PAGEOPH, 125(4), 499-
577.

Ingeominas, 1998. Estudio general de amenaza sismica de Colombia. Segunda edi-
cion, Bogoté., 62-64.

Kammer A., 1999. Observaciones acerca de un origen Transpresivo de la Cordillera
Oriental. Geologia Colombiana, 24, 29-47.

KammerA.y MojicaJ., 1996. Unacomparacion delatectonicadel Basamento delas
cordilleras Central y Oriental. Geologia Colombiana, 20, 93-106.

Menke W., 1989. Geophysical data analysis: discrete inverse theory. Academic
pressinc, 62-63.

MoraA.y Kammer A., 1999. Comparacion de | os estil os estructurales en la seccion
entre Bogotay los Farallones de Medina, CordilleraOriental de Colombia. Geo-
logia Colombiana, 24, 55-82.

ParisG., Machette M., Dart R. and Haller K., 2000. Map and Datebase of Quaternary
Faults and Foldsin Colombiaand its Offshore Regions. U.S. Geological Survey,
Open-File Report 00-0284, 120-121.

Puli J.J, 1984. Attenuation of codawavesin New England. Bull. Seism. Soc. Am., 74,
1149-1166.

Rowan M. and Linares R., 2000. Fold evolution matricesand - axial surfaceanalysis
of fault — bend folds: Aplicaion to the Medina Anticling Eastern Cordillera,
Colombia. AAPG, 84, 741-763.

Sato H., 1997. Single isotropic scattering model including wave conversions. Sim-
ple theorical model of the short - period body wave propagation. J. Phys. Earth
25, 163-176.

Ugalde A., Vargas C., Pujades L. and Canas J., 2002. A. Seismic coda attenuation
aftertheM = 6.2Armenia(Colombia) earthquake of 25 January 1999.J. Geophys.
Res., 107, 1-11.



96 Juan P. Durdn et al. Revista Geofisica 58

Vargas C., 2000. Atenuacion de ondas codaen €l territorio colombiano. Ingeominas,
Observatorio Vulcanol 6gico y Sismolégico de Manizales,1, 1-9.

Vargas C. y Mora P, 2000. Conceptos sobre atenuacion de ondas coda. Red
Sismolégica Regional del Eje Cafetero — Vigjo Caldasy Tolima, 5, 37—43.

Veldsquez A., 2002. Modelamiento geofisico cortical, por medio de métodos de
campos potenciales, con base en un modelo estructural del Piedemonte L1anero,
Colombia. Tesis (en preparacion). Universidad Nacional de Colombia. 83 pp.



Andlisis de patrones sismicos asociados a algunas
explosiones y emisiones de cenizaimportantes del
volcan Popocatépetl, México

Felipe DelaRosaMoreno
Carlos M. Valdés Gonzédlez™

* ok k

CarlosA. Gutiérrez Martinez
Recibido 23 de abril, 2003; aceptado el 15 de junio, 2003

Abstract

Based on the seismic events detected at Canario (PPPV) station, located on the
North side of Popocaepetl Volcano, five different types of volcanic events were
determined using wave-form and spectral characteristics: volcano-tectonic events
(VT), long period (LP), rock-fall events, explosionsand tremors. From these types of
events, the LP were subdivided into seven different families. The behavior of these
families before and after periods of volcanic activity (June 30, 1997; December 24,
1997; January 1, November 24, and December 18, 1998; December 18, 2000 and
January 22, 2001) at Popocatepetl, showed that the events of three families, clearly
preceded the eruptive activity.

Resumen

Mediante la clasificacion de los eventos sismicos detectados en la estacion Canario
(PPPV) ubicada sobre la ladera Norte del Popocatépetl, se determinaron 5 tipos
diferentes de eventos volcanicos con base en la forma de onda y caracteristicas
espectrales: volcano-tectonicos (VT), periodo bajo (LP), derrumbes, explosionesy
tremores. De estos cinco tipos de eventos, los LP fueron subdivididos en 7 familias
diferentes. El andlisis del comportamiento de los eventos de estas familias antes
y después de cinco periodos importantes de actividad del volcan Popocatépetl (30
de Junio 1997; 24 de diciembre 1997; 1 enero, 24 noviembre y 18 de diciembre de
1998; 18 de diciembre de 2000 y 22 de enero de 2001), mostré que en €l caso de 3
familias, los eventos sismicos se presentaron antes de la actividad eruptiva.
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*** Centro Nacional de Prevencion de Desastres (CENAPRED), cgm@cenapred.unam.mx



98 Felipe Dela RosaMoreno et al. Revista Geofisica 58

Introduccion

El Popocatépetl es un estratovolcan andesitico-dacitico que se ubica a 60 km al
sureste de la ciudad de México, entre los limites del Estado de México, Morelos y
Puebla. Su altura es de 5452 msnm, tiene forma conica, un didmetro en su base de
25 kmy un érea del edificio volcanico de aproximadamente 500 km?. En un radio
de aproximadamente 100 km alrededor del volcén, viven cerca de 25 millones de
habitantes, siendo esta una de las razones por las cuales es importante el conoci-
miento y monitoreo del estado de actividad del Popocatépetl.

A partir del 21 de diciembre de 1994, el volcan inicid una etapade reactivacion,
en lague se han producido: emisionesimportantes de ceniza, formacion de domosy
explosiones importantes, asi como una gran variedad de sefiales sismicas de tipo
volcano-tecténico (VT), de periodo largo (LP) y de tremor volcénico. La actividad
eruptiva del volcan ha comprendido: emisiones importantes de ceniza que han
alcanzado miles de kilémetros de distancia (i.e., GVN, 1996), explosiones que han
lanzado fragmentos incandescentes hasta 5 km del créter y flujos piroclasticos que
recorrieron distancias de 15 km, llegando algunos de estos eventos atener unVEI de
3 (Valdés-Gonzalez et al., 2001).

El objetivo del presente trabajo es determinar si existe un patron de comporta-
miento delos eventos sismicos, antesy después de siete periodos de actividad volca-
nicaimportante: 30 dejunioy 24 dediciembrede 1997, 1° de enero, 23 de noviembre
y 24 de diciembre de 1998, 18 de diciembre del 2000 y 22 de enero del 2001. En
estasfechas, el volcan present6 un incremento en su actividad, concluyendo con una
explosion o emision de ceniza importante.

Antecedentes

Después de permanecer en un estado de reposo por cerca de 66 afios, el volcan
Popocatépetl comenzd a mostrar sintomas de reactivacion en el afio 1993 y clara-
mente entrd en actividad el 21 de diciembre de 1994. Desde esa fecha se mejor6 €l
sistemade monitoreo sismico, el cual inicialmente contaba con 3 estaciones.Actual-
mente se cuenta con 27 canal es de informaci én sismica provenientes de 7 estaciones
de registro ubicadas en las laderas del volcan a distancias de entre 2.5y 10 km del
créter, y entrelos 2500 y 4300 msnm (Figura 1). El sistemade monitoreo sismico ha
permitido, hastadiciembredel 2002, registrar cercade 2000 sismos vol canotecténicos
(VT), mas de 80,000 de periodo largo (LP) y un poco més de 1500 horas de tremor,
indicando claramente que es un volcan activo, en el que se producen esfuerzos sufi-
cientes para fracturar rocay producir eventos VT y generar movimiento de fluidos
gue se manifiestan como sismos LPy tremores.

Varios estudios [i.e., Valdés-Gonzdlez et al. (2002), Arciniega et al. (2000) y
Lermoet al. (1995)], han evaluado la sismicidad del Popocatépet! en diferentes eta-
pas de actividad, o por periodos especificos.
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Figural. Mapadelocalizacion. Las estaciones sismicas de monitoreo de lared del volcan
Popocatépet! estan representadas por triangul os. Laestacion usadaen estetrabajo
es PPP, localizada a 2.5 km a norte del crater.

Sismicidad volcanica

El monitoreo sismico es una de las herramientas mas cominmente utilizadas para
evaluar €l potencia eruptivo y el nivel de actividad de un volcan (Harlow et al.,
1996; Moran et al., 2000). En algunosvolcanes|i.e., Kilauea(Kleinet al., 1987), €l
Monte Santa Helena (Endo et al ., 1981) y Nevado del Ruiz (Nieto et al., 1990)], se
ha usado |a caracterizacion de los diferentes tipos de actividad sismica paraidenti-
ficar los procesos causativos. No solo la clasificacion de los diferentes eventos
sismicos observados en un volcan es importante, sino también la evolucién de
estos parametros, i.e., tasade crecimiento, tamafio de lasefial, frecuenciade ocurren-
cia, mezcla de eventos, etc. Hay que considerar también que estos pardmetros pue-
den cambiar a medida que las condiciones internas del volcan son modificadas por
la misma actividad, o en algunos casos, por fendmenos externos como grandes
sismos (Brodsky et al ., 1998; Pérez-Campos, 2001).
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Varios ejemplos de variacion sismica antes de etapas eruptivas son presentados
por McNutt (2000) y McNutt et al. (2000), en donde concluye que laactividad sismica
es considerada como uno de los mejoresindicadores, y amenudo confiable pronos-
ticador de erupciones en el corto y mediano plazo (dias-semanas). Pero también
menciona que a pesar de los avances logrados en las Ultimas décadas en cuanto a
prediccion de erupciones, todavia hay mucho que hacer en el entendimiento de las
sefiales sismicasy que existe la posibilidad de presenciar comportamientos no espe-
rados o anémal os de actividad.

Con base en | os estudios de sismicidad vol canica, hasido posibl e establecer que:
lossismos detipoV T ocurren como enjambresy no en unarel acién evento principal
y réplicas, como ocurre con sismos de origen tecténico; los sismos LP y €l tremor
estén relacionados con movimiento de fluidos someros y a baja escala; y que la
presenciade sismicidad, en sus diferentes tipos, es un sintomainequivoco de activi-
dad volcénica

Datos

Los datos usados en este trabajo corresponden, inicialmente, a andlisis de los
sismogramas anal 6gicos de lacomponente vertical, de un sensor de periodo corto (1
Hz), delaestacion ubicadaen el flanco Norte del volcan aunaalturade 4170 msnm
y a2.5 km del créter. Posteriormente fueron usados los registros digitalesdelamis-
ma estacion, los cuales son transmitidos en tiempo real a Centro de deteccién y
digitizados por un sistemaA/D de 12 bits a 100 muestras por segundo y almacena-
dos en forma el ectronica.

Se utilizé una sola estacion sismicabase, en laque los efectos: de fuente, trayec-
toria, de sitio einstrumental, se consideraron constantes, partiendo de laideade que
cada familia que se reconozca esta compuesta por eventos originados en la misma
zonay tienen lamismafuente, o se producen en fuentes muy cercanasy por lo tanto
sus efectos de fuente y trayectoria son similares.

Laestacion referencial se selecciond por las siguientes razones:

Es una estaci6n a ejada de fuentes de ruido cultural

Tiene una posicién cercana alas fuentes de eventos sismicos

Las diferencias entre |os eventos se distinguen con claridad

Se ubicaen un macizo rocoso, y hace que las alteraciones por efecto de sitio sean
minimas.

AW

Clasificacion de eventos sismicos observados en el volcan Popocatépetl

Para el presente estudio se consideraron siete distintos periodos de actividad del
Popocatépetl, en los cual es se presentd una explosién o emisién de cenizaimportan-
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te. Parala evaluacién de los cinco primeros periodos de actividad, se consideraron
30 diasantesy 30 después del evento importante. Paralos dos periodos restantes de
actividad se consideraron 4 y 9 meses, respectivamente. En total, 931 eventos fue-
ron analizadosy se clasificaron considerando su forma de onda caracteristicay tipo
de envolvente.

En esta clasificacién se observaron eventos vol cano-tectonicos (VT), eventosLP
0 emisiones, eventos expl osivos, derrumbesy tremores. Los eventos L P o emisiones
sesubclasificaron en 7 familias, yaque apartir de que sereactivé el Popocatépetl, se
han observado emisiones con diferentes formas de onda, asociados a procesos di-
versos de actividad.

L os eventos sismicos asociados con una erupcion volcanica tienen caracteristi-
cas especiales: “En una misma estacion se pueden observar eventos con formas de
onda y contenidos de frecuencia muy diferentes” (Minakami, 1974). Esto pue-
de deberse acambios en profundidad y/o caracter de lafuente, de ahi laimportancia
de describir los tipos de eventos observados en el area del Popocatépetl.

Para determinar los tipos de eventosy las familias de los LP, se realizé un andli-
sisespectral delos sismos caracteristicos observados, y se calcul 6 €l espectro evolu-
tivo (espectrograma) de cada sefial, mismo que ayud6 a comparar la distribucion de
la amplitud y frecuencia de las sefiales en funcion del tiempo, entre cada tipo o
miembro de la familia estudiada. En el célculo de espectros de amplitud, se tomoé
Unicamente |la fase intensa de la sefial, con una ventana de 20 segundos y este seg-
mento de sefial, se suavizo con una ventana de Hanning.

Descripcion delosdiferentestiposde eventosy suscaracteristicas

Eventos tipo VT o volcano-tecténicos

Estos sismos estan rel acionados con el fracturamiento derocaen el edificio vol cani-
COy se caracterizan por tener ondas Py S bien definidas, contienen un amplio rango
defrecuencias similar al de un sismo tectdnico ordinario. A estos eventos también se
les denomina volcano-tectonicos (VT). En el caso del Popocatépet!, normalmente
tienen unamagnitud menor que 4 y en ocasi ones se presentan en formade enjambre.
En la Figura 2 se presenta un jemplo, donde tanto el espectro de amplitud (Figu-
ra2c), como el espectrograma (Figura 2b), muestran un contenido espectral ancho,
cuyas maximas amplitudes estan alrededor de 5 a8 Hz.

Eventos LP o emisiones

Este tipo de eventos estén relacionados con lacirculacion de fluidos magméticos en
los conductos de un volcan. Los eventos L P se distinguen por tener una fase emer-
gente, carecen defase Sy predominan en las frecuenciasde 1 a5 Hz. Chouet (1996)



Revista Geofisica 58

102 Felipe De la RosaMoreno et al.

DIUSA[OAUS | Bp w0} | gz einbije| A pniijdue ap 01108dss B Dz einbi4 e| ‘ewrelfouioedss o gz
einbi4e| * feuss e| ap ewelbowsis pensenw yzeinbi4eT | N £2:/ Se|e 866T ap 2iquwis101p ap T eIp | oplundo ‘yodil ouang  zeinbi4

a Pt 0 (zH)eouenIaI4
e .,__ zr 0T 8 9 14 r4 0
L||11||1|1| ; | 0
el z
- T
IIJlllll..l w
~—_ 4 2 =
— =3
9 v
(S) odwe1L (S) odwis1 |
(04 9T r4 8 14 oo 0S ov o€ (074 otr 0
: =i o cimmas s lelRT S i el e 0 oov-
T Z .:.-.::ur:-|.|-|-|.¢|-.|: 2| F 00g-
T k=== === -
v g |G 002 o,
| o 8 ooH-W
[o® " 0 g
1 8 s EEeeE gl | i 00T
! fou [ R e m -===1002
M | Skt o e SRk e R i Y el s et | LUL
. zT

1vA4E80CT86 [euss e[ ap ed1eIo



enero-junio 2003 Andlisis de patrones sismicos asociados a algunas explosiones... 103

define a estos eventos como LP (periodo largo). Las diferentes emisiones o LP, se
agruparon en 7 familias que corresponde a las siguientes:

LP Familiatipo 1

Este tipo de evento es uno de los mas cominmente observados en |os registros
analdgicos y se caracteriza por tener un arribo emergente, la coda disminuye de
formagradual y su duracién en tiempo no excede el minuto (Figura 3). Lamaxima
amplitud es registrada varios segundos después del inicio del evento y la frecuen-
cia de su amplitud méxima se encuentra entre 2-3 Hz. Su envolvente puede ser des-
crita como punta de flecha.

LP Familia tipo 2

Se caracteriza por tener una semejanza con lostipo VT, solo que éstos, en lugar de
presentar una onda impulsiva, manifiestan un pequefio arribo (conocido como na-
riz), de escasa amplitud pero claramente distinguibl e, antes de lallegada de laonda
con mayor amplitud (Figura 4). La disminucién de la coda es gradual, comparada
por ejemplo con la Familiatipo 1.

LP Familiatipo 3

Similar a tipo 2 pero con la diferencia de tener una nariz més larga (entre 15y 20
segundos), antes de lallegada del arribo de mayor amplitud (Figura5).

LP Familia tipo 4

Se caracteriza porque muestra un paguete de ondas con baja amplitud seguido de
unanariz, todavia de menor amplitud que puede ser larga o cortay, posteriormente,
Ilega un paquete de ondas con las amplitudes maximas del sismograma (Figura 6).
Los espectros y espectrogramas muestran que el primer arribo (nariz) consiste de
ondas con una frecuencia mayor, en el rango delos 6 Hz.

LP Familiatipo 5

Presenta un arribo emergente, su duracion en tiempo es normalmente menor a un
minuto (Figura 7) y presenta varias ondas con amplitudes mayores. Esta familiade
eventos ha ocurrido en contadas ocasiones y no ha sido posible hacer e andlisis
de frecuencias caracteristicas debido a que son muy pocos los gemplos claros de esos
sismos. Es importante considerarlos y estudiarlos, ya que, en algunos volcanes de
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Gréficade la sefial 98110411.dat
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Figura6. LP Familiatipo 4. Evento ocurrido el dia 3 de noviembre de 1998 a las 03:04
GMT. Para el estudio de este tipo de sefial se analizd la misma dividiéndola en
dosarribosdistintos. LaFigura6A muestralaformade ondadelasefial completa
y las Figuras 6B1 y 6B2 corresponden al primer y segundo arribo,
respectivamente. La Figura 6C muestra la forma de la envolvente
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composicién andesitica y dacitica como el volcan Asama, en Japdn, se conside-
ran como eventos precursores de una erupcion y son conocidos como eventos tipo
N (Ahoyamaet al, 2000).

Es dificil obtener registros digitales de la forma de onda para estos eventos, ya
gue su bajamagnitud y bajas frecuencias |os hacen elusivos alos sistemas de detec-
cion. Estos sismos son caracterizados porque la coda decae muy lentamentey tienen
una frecuencia estacionaria.

LP Familia tipo 6

Este tipo de evento ocurre en pocas ocasiones aunque |o hace de manera singular,
pues tiene una apariencia de dos eventos juntos. La amplitud y el contenido de fre-
cuencia de los dos paquetes principales suele ser similar y su duracion tipica se
mantiene cercana alos dos minutos (Figura 8).

LP Familiatipo 7

Otro g emplo comun de eventos LP son los eventos de larga duracién. Ellos se dis-
tinguen por la presencia de un arribo emergente corto, seguido de una coda larga
guellegaadurar varios minutos. En ocasiones, estos eventos van seguidos de tremo-
res que pueden ser armonicos o espasmadi cos (Figura9). Su espectrograma muestra
gue la fase de mayor amplitud corresponde a bajas frecuencias (2-3 Hz) y la coda
presenta frecuencias mas altas.

Eventostipo “ derrumbes’

Estos eventos se producen en lasladeras del volcén, por el deslizamiento de material
suelto, 6 en el interior del créater por e derrumbe de alguna parte del domo. Se
mencionan en ésta clasificacion debido a que se observan con frecuencia en los
registros anal 6gicos. Los eventos se distinguen por no presentar paquetes de ondas
bien diferenciadas, pero si un arribo emergente que crece gradualmente hasta un
nivel de maximaamplitud y disminuye de nuevo en forma gradual (Figura 10). Sus
caracteristicas espectrales muestran frecuencias mas altas (6 Hz) queloseventos LP.

Eventostipo*“ explosiones”

Estos eventos han sido observados desde la reactivacion del volcan Popocatépet! vy
estan relacionados con una liberaci6n stbita e importante de energia. Cominmente
los registros se sauran y su duracion es de méas de un minuto en su fase intensa
(Figura 11). Su ancho de banda es mas amplio que en los eventos tipo LP.
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Figura8. LP Familiatipo 6. Evento ocurrido el dia 21 de diciembre de 1998 a las 01:16
GMT. Parael estudio de estetipo de sefial seanaliz6, dividiéndolaen dosarribos
distintos. LaFigura8A muestralaformade ondadel sismogramacompleto. Las
Figuras 8B1y 8B2 muestran |laformade ondadel primeroy el segundo paquete
de onda, con sus respectivos espectrogramas y sus espectros de amplitudes. La
Figura 8C muestrala forma de la envol vente.
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Gréfica de la sefial 9707010w.dat

1000 [ ¥ y iy e r
' v . - * 1
0 H . & - .
500;.:--:-1---.-.- M .-..-..“.:uuvuﬁan..,.-:.-..-.-
P ! i
] ] i

Amplitud
o
.I.

500 o ms a2 i1
-1000 :

o P e e ek e

0 A 4 8 12 16 20
Tiempo (S)
12 " : . ; " .

&
'
¥ 4 * ]
i
I

Frecuencia (Hz)
o

0 4 8 12 16 20
B Tiempo (S)

15 L ¥ oy ¥ ¥ ¥ - v T v
* # ) L} L L} - Ll Ll [l "
* 1] Ll L] - L - - 4 L] #
S H : : i H . ' : : i :
2 10psssqmessi P e g e e e e
= ey T T AR S S g
£ Gl e G ST
< L s . A e AR T &l e s e e ]
a H - H ; H H H .
L) L) a a n .
0 " L3 L L] " ¥
ol - ey e 2 H L
0 2 4 6 8 10 12
C Frecuencia (Hz)

Figura9. LPFamiliatipo7. Eventoocurrido el dia7 dejulio de 1997 alas22:47 GMT. La
Figura9A muestralaformade ondadelasefial, laFigura9B el espectrogramay
laFigura 9C el espectro de amplitud.



Revista Geofisica 58

Gréficade la sefial 981211A1.DAT

112 Felipe Dela Rosa Moreno et al.

<
i i i i i o N
N m g | 1 —
P
e e e
4 L] L] )
[ 1 L]
ﬁ .s____.".'vt“-_-.“. o
B e} [ i " —
— r 1 ]
¥ i ]
_ FEcagrfaqes svpy
& L] L]
- L]
] L il
o -b oo o] oo
AT
2 ¥ [}
I pi P TR
2 D g
o ~ ®
Q. o
m i I m. HiEa i
. — L i
[= = : '
I S
] L o : _
A 2e
b e
1 1
g I I i :
z:?...m:._,n
¥ i (]
1 » i ]
E o " " ¥
i SRR e
: L3 i ¥
_ el
3 | |
' prresprrrgracchana
-5 - .
" W_ L3 " 3
' . - ] : o
N ey s ey o < ~ p
: N o o0} © < N o
3 c 5] - - (zH)e1oUsndal4
o pnjduwy ® . pnjdwy

Frecuencia (Hz)
22:13 GMT. LaFigura 10A muestralaformade ondade la sefial, la Figura 10B

Figura 10. Evento tipo “derrumbe”. Evento ocurrido €l dia 11 de diciembre de 1998 a las
muestra el espectrogramay la Figura 10C el espectro de amplitud.



enero-junio 2003 Andlisis de patrones sismicos asociados a algunas explosiones... 113

2000
1500
1000

500

Amplitud
o

-1000
-1500
-2000

Figura 11.

Frecuencia (Hz)

Gréfica de la sefial 98112595.dat

‘1 Wi ll ------ =
u|u| i

0 10 20 30 40 50 60 70 80

Tiempo (S) A

Amplitud

Frecuencia (Hz) c

Evento tipo “explosion”. Evento ocurrido el dia 25 de noviembre de 1998 alas
18:05 GMT. LaFigura 11A muestralaformade ondade lasefia, laFgurallB
el espectrogramay laFigura 11C el espectro de amplitud.



Revista Geofisica 58

114 Felipe De la Rosa Moreno et al.

a)uenodwi | 0lUSLUIMe Un BAISSJO 3S ON GT olun[ap gT elp P UeAISsqo aS Z1
T /66T 8p ounfap 6z TL

UeAJ3Sgo as ON 6

Ue/NJasqo os ON 8

SIS IP Seyds) UB SOIUS/S 7 U0JB1LINJ0 S',2'8'YT owun(ap O [P SAIUe Seyds} i L
L /66T 8p ounfap €2 9

ugisiwe B| ap Sajue sojnuiw soun Q1LINd0 0 /66T 9P Olun _ 9p 0E g
9 /66T 8p ounfap ¥z 14

T /66T 8p ounfap 62 €

0]8 /66T ap olunfap oz 4

€ /66T 8p owunfap /2 T

uQSo(dxe | 8p S8UR SOINUIL SOIUSAD / OgNy O BIP B S /66T 8p ounlap Gz \

SoUO 19BN SO oMo e op Jnjede odn eljwey
solnaud sejg pepIA o ap ojuswIny 0 OJUaNg

/66T ap ounlap og

/66T 8P 01UN[3P OF [P 0IUSAS [e I01BIUR PEPPIULSIS

Te|qel



enero-junio 2003 Andlisis de patrones sismicos asociados a algunas explosiones... 115

Eventostipo“tremoresT1y T2"

Esta sefial sismica se caracteriza por mantener amplitudesy frecuenciasregulares o
constantes por periodos de tiempo del orden de minutos, horas o hasta dias. Estas
sefiales estdn asociadas al movimiento de fluidos por los conductos, fisuras o
reservorios del volcan. McNutt (1996) afirma que estos eventos son causados por
fendmenos de presurizacion de fluidos en conductos del volcan que ocurren a una
profundidad muy somera del créater y puede ser armdnico (T1, Figura 12) con fre-
cuencias espectrales en bandas muy angostasy con sobretonos, o espasmadico (T2,
Figura 13), cuyo espectro presentaun ancho de bandade masde 3 Hz y pueden estar
asociados a flujos de lodo.

Analisisde periodos explosivosimpor tantes

Junio 30 de 1997

El evento principal del primer periodo de actividad analizado corresponde a la ex-
plosién del 30 de junio de 1997. Este evento fue considerado como el mas grande
hasta esa fecha, desde que el volcan inicid su reactivacién en diciembre de 1994.
Como consecuencia del evento se reportd caida de ceniza en poblados cercanos al
volcan y también en la Ciudad de México, asi como la generacion de un lahar que
bajo por el flanco Norte. La Tabla 1 muestra el resumen de la actividad sismica
registrada antes del evento del 30 de junio de 1997. La Figura 14 presenta gréfica-
mente la distribucién de los eventos antes y después de la actividad del 30 dejunio.
Se observa claramente que los eventos tipo A, junto con las familias 1, 2, 3y 4, se
presentan antes y después del 30 de junio, mientras que las familias 5y 8 sélo ocu-
rren después del evento. Lasfamilias6y 7y los eventosT1 y T2 se presentan antes
del 30 dejunioy su ocurrencia es casi es nula después.

Diciembre 24 de 1997

En esta fecha se presenté un evento explosivo con una duracion, en su fase mas
intensa, de aproximadamente 2 minutos, seguido por 15 eventos tipo volcano-
tecténico y varios eventos tipo LP. Mediante una camara de video-grabacién se ob-
servo la expulsion de material incandescente. El episodio completo durd
aproximadamente 30 minutos, al cabo delos cualestodos |os pardmetros regresaron
alanormalidad (Tabla 2). La Figura 15 presenta graficamente el patrén de compor-
tamiento antes y después del evento del 24 de diciembre de 1997. Se observa clara-
mente que los eventos tipo A, junto con la Familia 5, se presentan antes y después
del 30 dejunio, mientras que lasfamilias 5y 8 sdlo ocurren después del evento. Las
familias1ala4y 6 ala7, presentan eventos antes y después del 24 de diciembre.
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Figura 12. Eventotipo “Tremor T1". Evento ocurrido el dia 30 de noviembre de 1998 alas
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Enero 1° de 1998

El 1° de enero se produjo una explosion que generd una columna de 5 km por enci-
ma del créter y arroj6 fragmentos incandescentes hasta una distancia de 4 km del
crater, produciendo un incendio en la zona de pastizales.

Es importante mencionar que, a igual que en otras fases eruptivas, los eventos
gue se presentan escasamente, son aquellos con caracteristicas precursoras, tal es el
caso de las familias tipos 5, 6 y 7. En esta etapa de actividad, el tremor no fue
observado durante el periodo de quince dias, sino mas bien ocurrié antes de este
intervalo de tiempo. LaTabla 3 muestra el resumen de la actividad sismicaregistra-
daantesdel eventodel 1° de enero de 1998y el patron sismico identificado paraesta
crisis se puede observar en la Figura 15.

Noviembre 22 de 1998

A partir del dia22 de noviembre, alas 19:02 horas, el volcan mostré un incremento
sustancial en su actividad. Se detectaron emisiones continuas, asi como episodios
detremor eincandescenciaen labocadel créter. Parael 23 de noviembre, €l nivel de
actividad sismica eramayor que €l dia anterior. Los episodios de tremor arménico
del dia 24 por lamafianaindicaban, junto con el aumento delaactividad, la probable
formacién de un nuevo domo. Estos periodos de actividad estuvieron intercalados
con episodios de calma. El dia 25, alas 14:10 horas, ocurrio la primera explosion
gue marco €l inicio de una etapa explosiva. Esimportante resaltar que en esta etapa
de actividad explosiva se observo unarel ativa calma en lamayoria de los eventos y
familias.

La Tabla 4 muestra el comportamiento de la actividad sismicay la Figura 16
muestra graficamente la distribucién de los tipos y familias de eventos. En esta eta-
pa, sdlo la familia de eventos tipo 2 muestra un incremento importante antes del
inicio de actividad del 23 de noviembre. Los demés eventos se presentan con similar
regularidad antes y después del evento principal o solamente después de que éste
ocurrio.

Diciembre 22 y 24 1998

El 22 y € 24 de diciembre ocurrieron emisiones de cenizaimportantes. El resto del
mes el volcan redujo su actividad explosivay solo se registraron emisiones espora
dicas de ceniza y pequefias explosiones. Para cerrar €l afio, € volcan generd un
sismo volcano-tectonico de magnitud 3.5. El proceso observado a finales de no-
viembrey diciembre, es un proceso de destruccién del domo que se formé anterior-
mente en el interior del crater. La Tabla 5 muestra €l patrén de comportamiento
antesde laetapa de actividad del 22y 24 dediciembre de 1998y laFigura 17 ilustra
gréficamente los niveles de ocurrencia.
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Como se havisto en fases de actividad anteriores, |os eventos de lasfamiliastipo
1 a4 aumentan en nimero antes de un evento importante, pero las emisiones de las
familiastipo 5, 6y 7, asi como el tremor T1, aparecen en muy contadas ocasionesy
normal mente antes de una actividad eruptiva importante

1° de septiembre al 31 de diciembre del 2000

Con base en las observaciones en crisis anteriores, se determiné estudiar el compor-
tamiento de las familias tipo 5, 6y 7, asi como el tremor T1, para €l periodo de
septiembre a diciembre del 2000, ya que estas presentan caracteristicas de sefiales
precursoras. La actividad que se present6 a mediados de diciembre, correspondié a
laformacion de un domo de cercade 19 millones de m? en un plazo de aproximada-
mente 36 horas (Valdés-Gonzalez et al., 2001). Tres dias después, este domo fue
destruido parcialmente (<10-20%), mediante tres episodios de actividad
estromboliana, con una duracion de cerca de media hora cada uno y separados en
tiempo por entre 4y 6 horas.

LaTabla6y laFgural8 muestran laactividad sismicadel 1 de septiembreal 31
de diciembre de 2000. De la tabla y gréfica se observa que los eventos VT fueron
aumentando paulatinamente entre septiembre y diciembre, hasta culminar en di-
ciembre 9 con un enjambre de 9 sismos VT. Los eventos LP de la Familia 5 se
presentaron pocos dias antes del 18 de diciembre y, en cambio, los eventos de las
familias 6y 7 ocurrieron alo largo del periodo precursor de 4 meses. L os tremores
T1 se presentaron 8 dias antes de la actividad del 18 de diciembre, primero en un
solo episodio de 5 minutos de duracion y con amplitudes no antes registradas, las
siguientes etapas de tremor se presentaron los dias 15 y 16 de diciembre y en total
tuvieron una duracién de 36 horas y con amplitudes que en muchos episodios satu-
raron los sismogramas.

1° de enero a septiembre 30 del 2001

Durante este periodo se identificaron diversas fechas (Tabla 7) en las cuales ocurrie-
ron algunos eventos explosivos, antes de |os cuales se observé un incremento en la
sismicidad.

El 22 de enero del 2001 se presentd la actividad explosiva més i mportante desde
que se reactivo el volcan en 1994 hasta la fecha. A esta actividad eruptiva se le
catalogd como de |IEV 3-4 (indice de Explosividad Volcanica: Newhall and Self,
1982), produjo flujos pirocl asticos, que setransformaron en lahares, los cuales baja-
ron por diferentes sectores del volcan, siendo el méas grande el que baj6 por el flanco
nortey recorrio unatrayectoria de 15 km.

La columna eruptiva de este evento alcanz6 més de 14 km de altura, se dirigié
hacia el este y formé una nube con un diametro de cerca de 100 km, visible en la
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Tabla 7
Sismicidad observada de enero a septiembre del 2001.
L as fechas de los sobrevuelosindican el dia en que se observaron
|los nuevos domos, asi como los diametros de los mismos

1° de enero a septiembre 30 del 2001

Fecha de NUmero de Dias antes Fechas de Diametro del
actividad Emisiones dela explosion Sobrevuelo domo (m)
22 enero aumento
6 marzo 68 por dia 7 dias 13 marzo 150
19 julio 75 por dia 27 dias 15 agosto 190
9-10 agosto 60 por dia 5dias 15 Agosto 190
10 sept 66 por dia 14 dias 24 sept, 25 oct, Menor a
21 nov 130

tomadel satélite GOES. A este evento le antecedi6 un incremento enlaactividadV T
y la presencia de pocos eventos de las familias 5, 6 y 7 (Figura 19).

Etapas posteriores de actividad intensa, como ladel 6 de marzo del 2000, fueron
relacionadas con la formacién de pequefios domos (150 m de didmetro y <1 millén
de m®). Antes de esta etapa de actividad se observaron algunos eventos de lafamilia
6. Ladestruccién de éste domo comenzé el 16 de abril con unaexplosion, lacual fue
precedida varios dias antes por eventos VT el 19 de julio, 9-10 de agosto y 10 de
septiembre. Otras etapas de actividad intensa fueron correlacionadas con laforma
¢ion de domos un poco mayores que el de marzo. Algunos eventos de las familias 6
y 7 fueron registrados antes de las tres etapas de actividad de julio y agosto y solo
para la etapa de septiembre se observaron también eventos de la Familia 5.

Discusion

El andlisis de 5 etapas importantes de actividad en el volcan Popocatépetl sugiere
gue antes de actividad explosiva 0 emisiones de cenizaimportante, hay un aumento
enlaactividad sismicadetipoVT y LPdelasfamilias 1 a4, aunque estaactividad se
observa también, después de que el evento importante ocurrid. Sélo los LP de las
familias5, 6y 7, junto con lostremoresT1, se presentan como eventos con ocurren-
cias esporéadicas o inexistentes en épocas de relaiva calmay con ocurrencia percep-
tible antes de eventos importantes. Estos eventos de las familias 5 a 7 comparten la
caracteristicade presentar varias ondas o varios segmentos de ondas con amplitudes
grandes, adiferenciade las otras familias de L P, en donde la amplitud maxima ocu-
rre en pocas ondas 0 segmentos de escasa duracion en €l sismograma. Estas grandes
amplitudes reflgjan movimientosimportantes o de gran presion de material magmético
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en los conductos del volcén. Lalocalizacién de estos eventos amenos de 2 km bagjo
el créter (Arambula, 2002), sugiere que la presion en los conductos es suficiente-
mente grande paraimpulsar el material hasta el crater, logrando fracturar y destruir
el domo emplazado. No asi |os eventos LP de las familias 1 a 4, cuyas amplitudes
maximas reflejan presion no critica.

Conclusiones

Desde diciembre de 1994 el Popocatépetl ha mostrado diferentes estados de activi-
dad eruptiva, al igua que unadiversidad de eventos sismicos con ciertos patrones de
comportamiento.

De acuerdo con el andlisis realizado en este trabajo con las sefiales sismicas del
volcan Popocatépetl en los intervalos de tiempo de junio a julio y diciembre de
1997, enero, noviembre y diciembre de 1998, septiembre a diciembre del 2000 y
enero a septiembre del 2001, seidentificaron 5 familias de eventos sismicos a partir
de laclasificacion de 931 eventos.

Cuando los niveles de actividad sismica para el caso del volcan Popocaépetl
tienden a aumentar y se incrementan las emisiones LP de las familiastipo 5,6y 7,
combinadas con eventostipoA y/o tremor armonico, sugiere la probabilidad de que
ocurra un evento mayor. El incremento en el nimero de emisiones de otros tipos de
eventos sismicos no sefiadlala posible ocurrencia de una emision de ceniza conside-
rable o una explosion, ya que estos eventos también ocurren después del evento
significativo. La tasa de ocurrencia de los eventos LP de las familias 5, 6y 7 es
mucho menor que la ocurrencia de los otros eventos LP, por o que cominmente
esas sefiales son ignoradas.

Losinstrumentos de periodo corto utilizados para este andlisis permitieron iden-
tificar diferencias significativas en patrones de actividad. Sin embargo, no puede
descartarse que el uso de instrumentos de banda ancha abrala posibilidad de encon-
trar, através del andlisis espectral, rasgos precursores importantes.
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Resumen

Se utilizé un modelo numérico con el fin de simular las principales caracteristicas
barotrdpicas de la circulacion en e Mar Mediterrdneo Occidental, inducidas por
flujos a través de los Estrechos de Gibraltar y de Sicilia. El modelo se resuelve
numéricamente sobre una malla descentrada tipo Arakawa C, con resolucion de
41.5kmenxy 39 km eny. Losresultados del modelo reproducen los girosciclonicos
del Mar Tirreno, del Mar Ligurio y de laregion que se encuentra entre la cuenca de
Argeliay laparte occidental delasislasBaleares. Lasolucion muestralacirculacion
anticiclonicadelaPlanicieAbisal, delacuencadeArgeliay delaregion delasislas
Baleares.

Abstract

A numerical model is used to reproduce the main barotropic features of theWestern
Mediterranean currents, induced by the inflow through the Strait of Gibraltar and
the outflow at the Sicily Channel. The model is solved numerically on a staggered
Arakawa C-grid witha41.5 kminxand 39 km iny resolution. Results reproduce the
presence of cyclonic featuresat theTyrrhenian Sea, in theregion between theAlgiers
basin and the western part of the Balearic islands and anticyclonic features between
the Abyssal plane, Algiers Basin and the Sardinian-Balearic Pass.
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Introduction

The Mediterranean Seais a semi-enclosed sea (Figure 1) that receives inflowing of
Atlantic waters through the Strait of Gibraltar (Chic et al., 1997). Evaporation cre-
atesamass deficit in the basin which is compensated by thisinflow (L oth and Crepon,
1984). The inflowing waters are lighter than the M editerranean waters, producing a
well defined two layers system. Observations of the vertical structure of water den-
sity, low frequency atmospheric fluctuations, and the application of an analytical
model over the Ligurian Sea, show the importance of the barotropic and first
baroclinic modes (Gasparini and Manzella, 1984). The general circulation of the
Western Mediterranean Sea has been widely documented by numerous authors
(Ovchinnikov, 1966; Gascard, 1978; Crepon et al., 1982; Bethoux et al., 1982;
Philippe and Harang, 1982; Heburn, 1995; Beckers et al., 1997, among others).
Millot (1987; 1991; 1999) and Send et al. (1999) presented an accurate description
of the circulation in the Western Mediterranean Sea from data and most of the
available papers, and assembled them in schematic charts.

Several hypothesis, summarized by Vakalyuk et al. (1986), were formulated try-
ing to explain the origin of the cyclonic and anticyclonic eddiesin theWestern Medi-
terranean. Thefirst one assumesthat the cyclogenesisin the Ligurian Seaisinduced
by specific conditions of large-scale atmospheric circulation over the Western Eu-
rope and Eastern part of theAtlantic Ocean. The second hypothesis assumestha the
origin and development of this cyclonic feature depend on specific hydrological
conditions in the surface layer of the ocean. Perilli and Salusti (1993) show for the
Tyrrhenian Sea, a constant — stratification flow, thisisin agreement with the theo-
retical idea of aone layer flowing in this sea.

Heburn (1990), using results of several numerical models (one-active layer, re-
ducing gravity model forced by winds, inflow/outflow mass, and/or density varia-
tions), and satellite observations shows that the Mediterranean Sea has complex
circulation patterns which are time-dependent. On the other hand, historical satellite
images, aircraft, and in situ data, have shown two anticyclonic gyres: one at the
western part of the Alboran Sea and the other at its eastern part. These are major
oceanic features of this sea (Heburn and LaViolette, 1990).

Onthelarge scale, an evaluation of the associated surface circulation in the Gulf
of Lion made by Johns et al. (1992) confirms the presence of a prominent anticy-
clonic eddy inthe southwest part of the gulf. On the Balearic sides, two frontsfol low
the continental shelf break. This mesoscale phenomena.is proposed in terms of cy-
clonic eddies generated by some kind of instability mechanism in the two frontal
systems by Font et al. (1988).

It appears from all the large international programs (WMCE, POEM, and the
Gibraltar Experiment) that the main control of the physical character of the Western
Mediterranean Seaisthe continental dimate and their seasonal variability (LaViolette,
1995).
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Figurel. Western Mediterranean sea and integration domain of the numerical model.

The barotropic response of the Western Mediterranean Seais always associated
to the atmospheric pressure (Lacombe, 1961; Crepon, 1965; Garrett, 1983; Candela
and Lozano, 1995; Puiget al., 2000). On the other hand, strong baroclinic processes
can be observed in thisbasin (e.g. complex patternsrelated to eddies, frontal mean-
dersand filaments, deep water formation, etc.). For this reason barotropic processes
induced only by the inflow through the Strait of Gibraltar have not been studied
intensively. In this study, in order to understand better the barotropic dynamics in
the Western Mediterranean Sea, a very simple barotropic depth-integrated model,
forced by the flow in the upper layer, through the Strait of Gibraltar and the Strait of
Sicily is considered.

Basic Equations

The barotropic mode can be simulated using a numerical model vertically inte-
grated in aflat tangent planeto the earth surface (3-plane). Thismodel uses momen-
tum and continuity equations for a hydrostatic, Boussinesq fluid with afree surface
in arotating coordinate system with z upwards. The vertically integrated nonlinear
model equations on a 3-plane are (e.g. Monreal-Gémez and Salas-de-Ledn, 1985):

%/+(DD7+\7DD)\7+Rxf\7:—thn—?b+\7HD24 1
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where;

V two dimensional horizontal transport vector, V =fU +jV ; V =(vh)
v instantaneous velocity of the layer

h instantaneouslocal thickness of the layer

n free surface anomaly

t time

[1  thehorizontal vectorial nablaoperator, [ rﬁ+ ji
ox "oy

I, J,IZ unit vector, |¢ upwards
f Coriolisparameter, f = f,+fy; :g_f
y

p density of seawater
g acceleration dueto gravity
T, tangential stress at the bottom
\7H horizontal eddy viscosity
, 0
[]2 twodimensional Laplacian operator, = W W

Appropriate boundary conditions are imposed in order to close the system. The
free-slip conditions on the lateral boundary are represented by:

N _ -
u=>0 ad —=0 on ameridional coast

oX

N _
V=0 and E— 0 on azonal coast
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The influence of bottom topography and wind stress is neglected in this study.
This does not imply tha we believe wind forcing and bottom form are unimportant
to the basin circulation. Our purpose is to enhance the barotropic circulation in-
duced only by the inflow-outflow through the Gibraltar and Sicily Straits.

Therole of the straits and channelsin the M editerranean circul ation iswell know
(Astraldi et al., 1999). Candelaet al. (1989) observed transport rel ated to subinertial
flows, with periods ranging from daysto few months through the Strait of Gibraltar.
This transport reaches values up to 10° m*s?. On the other hand, Ochoa and Bray
(1988) estimate values of 0.64 x 10° m*s* and 0.55 x 10° m*s?. Del Cafiizo (1988)
presented an eval uation of the average regimen on the Strait of Gibraltar using trian-
gular sections, and found aflow of 1.22 x 10° m®s* and an interface depth of 159 m
in asteady state regimen. Neverthelessthework devel oped to estimate the Gribraltar
inflow, Carter's (1956) data is the only series that shows seasonal variations as
mean monthly flows (Figure 2). For this reason we used it as open boundary condi-
tions.
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Figure 2. Mean monthly transport at the Strait of Gibraltar (After Carters, 1956).
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The Strait of Sicily is the critical region of the water exchanges between the
eastern and western Mediterranean basins. In this region transport calculations are
subjected to great uncertainty due to the large channels at the west and small chan-
nels a the east entrances (Manzdla, 1995). The circulation and the water exchanges at
the Strait of Sicily have been studied in detail by Garzoli and Maillard (1979), Garzoli
et al. (1982), Frassetto (1964), and Astraldi et al. (2001). These authors found circu-
lation mainly dependent on the complex bottom topography. Using the dynamic
method, Garzoli and Maillard (1979) and Morel (1969) also estimated a flow of 10¢
m3s™. Nevertheless, in order to satisfy the mass continuity we use an equal meridi-
onal flow of water in this zonal boundary similar to the Strait of Gibraltar flow.

The model isdriven from rest by inflow through the Strait of Gibraltar whichis
exactly compensated by outflow through the Strait of Sicily.

Numerical approximation and model parameters

The model equations (1) and (2) were solved numerically on a Modified staggered
Arakawa C-grid with their appropriate boundary conditions using alayer thickness
of 200 m. The water below this depth flows out of the Mediterranean, we then take
into account only the upper layer. The barotropic Rossby deformation radius equa-
tion (e.g. Holland, 1986) is taken into account:

©)

where D is the layer depth, and f the Coriolis parameter. Equation (3) gives
R = 460 km for the Mediterranean Sea. The numerical solution is obtained using a
semi-implicit finite-difference scheme on arectangular mesh of 41.5 kmin x (East-
West) by 39 km iny (North-South) resolution. The time differencing is leapfrog; it
means a double time-step operation, which is made on a spatial staggered grid. The
Coriolistermiscalculated on afour points average, an upstream differencing proce-
dureis used in the advection terms. The bottom friction term was calculated using
the quadratic law. Because the differences are centered, the scheme has a second
order approximaion in space and time. Analyzing the numerical stability of the
scheme, using the von Neumann condition, thetime step islimited by (e.g. Salas-de-
Ledn, 1986):

AX?
At < 4‘7H 4
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The semi-implicit scheme, as well as its characteristic of the order approxima-
tion, produce a numerical stability condition as expression (4), which allows use as
arelatively large time step. In the numerical solution, the following parameters are
used: At = 1200 s, thickness layer of 200 m (Djenidi et al., 1987; Del Cafiizo, 1988);
an eddy viscosity coefficient of 500 m?s?; a dimensionless drag coefficient of 1073,
B parameter equal to 2 x 10 mis?, and according to observations an inflow angle
of 21° at the Strait of Gibraltar, which is measured from x axis. The boundary condi-
tionsfor thetransport at the Gibraltar Strait isnortheasterly (Lacombe, 1971; Lacombe
and Tchernia, 1972; Preller and Hurlburt, 1982) and a normal outflow at the Sicily
Channel. The inflow-outflow varying along the year according to Carter’s (1956)
data. The approximation of the Mediterranean geometry to the model is shown in
Figure (2).

Results and Discussion

The model was spin-up with high viscosity, considering a mean transport of 1.75 x
10°m3s* through the Strait of Gibraltar. Thistransport value was calculated from the
Carter's (1956) data set. The model was integrated to statistical equilibrium. After-
wards, smaller values of eddy viscosity were considered in order to analyze the
numerical solution under more realistic conditions. The monthly variability istaken
into account according Carter’s values.

The general circulation of the Alboran Sea has been documented by numerous
authors (Ovchinnikov, 1966; Lanoix, 1974; Padillaand Kinder, 1984; Preller, 1986;
Tintoreet al., 1995; Allenet al., 2001). Thelarge scale circulation in this seadepicts
two well defined anticyclonic gyres, which are not reproduced by the model. In the
numerical experiment the Atlantic water goes into the basin and flows northeast
deflecting water southward at the western part of the Strait of Gibraltar, changing
the 21° inflow angle, and forming a persistent cyclonic eddy (Figures 3 to 5). This
result could be an effect of the low model discretization, and the elimination of the
Alboran island in the model domain. Makarov and Jimémez-Illescas (2003) found
similar conditionsin a barotropic model for the Gulf of Californiawhen they elimi-
nate several islands of the model. A very important result obtained by Gleizon et al.
(1996) shows that the internal radius of deformation plays an important role in the
structure and the stability of the western gyre, pointing out a strong baroclinic de-
pendence. Regarding the hydrographic structure of the Strait of Gibraltar, Kinder et
al. (1988), have shown a shallow thermocline of 50 to 30 m, and the hal ocline slope
upward from 300 to 100 m, from west to east. From the results it seems dear that a
morerealistic upper layer thicknesswill be needed to be used in the Strait of Gibraltar
to find better results.
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IntheAlgiersBasin, namely between the Balearic island andAlgier, theinfrared
imagery and other numerical models reveal ed the occurrence of an anticyclonic eddy
(Millot, 1987; Beckers and Nihoul, 1992). This mesoscale eddy migrates from the
Algiers Basin to the Sardinia Channel (Bouzinac et al., 1999; Send et al., 1999;
Puillat et al., 2002). The results of the model show an anticyclonic current in this
place (Figures 3, 4 and 5). This feature vanishes during maximum flow and amean-
dering current is exhibited (Figure 4b).

Time variaions of the model results show cyclonic eddies between the Algiers
Basin and the western part of the Balearic islands (Figures 3 to 5) and also at the
Abyssal Plain, the eastern part of the Tyrrhenian Sea, to the west of Calvi and at
the northeastern Balearic islands. Anticyclonic currents can be seen between the
Abyssal Plain, the Algiers Basin and around of the Balearic islands, between
the Sardinian-Balearic pass and the Gulf of Lion, and at the western part of the
Tyrrhenian Sea. These characteristicsremain almost al the year.

Pinotet al. (1995) showsthe existence of two energetic frontal jetsintheBalearic
Sea, a southward continental current and a northward Balearic current. The conti-
nental currents veer cyclonically during the winter season. The results of the model
show thisjets and the winter cyclonic eddy in the southwest part of the region (Fig-
ure 3a).

The numerical results show that a cyclonic feature takes place at the Ligurian
Sea, coincident with the horizontal distribution of temperature and salinity observed
by Gostan (1967), Hela (1963), Stocchino and Testoni (1977), Taupier-L etage and
Millot (1986), Trotti (1954), Vakalyuk et al. (1986) and Astraldi et al. (1995). The
conclusion of these authors is tha the mean circuldion in the Ligurian Sea s cy-
clonic. According to the model, this cyclonic gyre is more intense during August
(Figure 4b), when the flow through the Gibraltar Strait is maximum.

Concerning the Tyrrhenian Sea, along the Italian peninsula, anorthward circula-
tion has been observed (Elliott, 1979; Astraldi and Manzella, 1983; Millot, 1987).
At the western side of the basin the water is encountered (Figure 5b) by a south-
westward flow (Krivosheya and Ovchinnikov, 1973; Astraldi and Gasparini, 1995;
and Marulloet al., 1995). This SW featureiswell reproduced by the model, in June,
August (Figure 4) and October (Figure 538). This feature takes place in al of the
Basin. However in February (Figure 3a) in the southern part a meandering ocurrs,
which in April (Figure 3b) and December (Figure 5b), when the minimum flow is
present, becomes a cyclonic gyre and a dipole cyclone-anticyclone is developed.
The origen of these eddies and meanders are attributed to the wind (Perilli et al.,
1995), but the model reproduces this feature well.

The open boundary conditions at the Strait of Sicily were imposed considering
that the tangential horizontal transport vanishes, and the normal component com-
pensates the inflow at the Strait of Gibraltar. Both open boundaries are part of the
computational domain, but they are not shown in the figures of the numerical re-
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sults. Neverthel ess, the outfl ow was prescribed normal to the open boundary, near to
the Strait of Sicily where the circulation pattern exhibits a large tangential compo-
nent. This feature is in accordance with the mean annual circulation and weekly
average current at the upper layer, obtained by Beckerset al. (1997) using real depth
and winds in a three dimensional humerical model. On the other hand, Oken and
Sellschopp (1998) report the existence of stationary eddies near the Sicily. The
model resultsreproduce thisvery small eddy on the northwestern part of the Sicilian
island (Figure 3a). Zavatarelli and Mellor (1995) using a primitive equation oceanic
model with a curvilinear grid and a sigma-coordinate system, forced with monthly
climatological values of the wind stress, heat, and salinity flux show a tangential
flow from west to east in the western Sicilian Channel, outflow at the central chan-
nel, and an inflow in the Eastern channel. In our model we don’t have an inflow at
the Sicilian Channel, and the apparent inflow in the eastern channel isthe barotropic
lateral boundary runoff induced by the Sicilian Island and by the outflow at the
open boundary conditions.

When the transport through the Strait of Gibraltar is maximum, the currents
inside the Western Mediterranean are maximum too. At this time, anticyclonic and
cyclonic eddies are almost all masked by the strong currents.

Summary and Conclusions

The barotropic circulation in the Western Mediterranean Sea were inferred from a
numerical model, wherethe perturbation isabasic flow through the Strait of Gibraltar
and the Strait of Sicily. The solution summarize the semi-permanent features of the
circulation. Despite the simplification of the model, and the big grid size, it can be
seen that the general trends of the mesoscale synoptic variability are well repro-
duced.

The results show that cyclonic features are depicted in the Tyrrhenian Sea,
the Abyssal Plain and the Ligurian Sea, and anticydonic in the Algiers Basin and the
Sardiniono-Balearic Pass.

The barotropic effect induced by the inflow-outflow are significant in the gen-
eral circulation pattern inthe study area. Moreover, it doesindicate that the barotropic
effects induced by the inflow through the Strait of Gibraltar are significant in the
general circulation in this sea.
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El Estatuto del IPGH cita en su articulo 10. sus fines:

1) Fomentar, coordinar y difundir los estudios cartogréficos, geofisicos, geo-
gréficos e histéricos y los relativos alas ciencias afines de interés para América

2) Promover y realizar estudios, trabajos y capacitaciones en esas disciplinas.

3) Promover la cooperacion entre los Institutos de sus disciplinas en América y
con las organizaciones internacionales afines.

Las actividades y proyectos que desarrolla el Instituto se conjugan en tres
programas que cumplen los fines ya sefialados:

1) Direccion y Administracion
2) Publicaciones
3) Asistencia Técnica

Solamente los Estados Americanos pueden ser miembros del IPGH. Existe
también la categoria de Observador Permanente del |PGH. Actualmente Espafia,
Francia, Israel y Jamaica tienen esta calidad.

El IPGH se compone de los siguientes érganos panamericanos:
1) Asamblea Genera

2) Consegjo Directivo
3) Comision de:

Cartografia (Santiago, Chile)
Geografia (Lima, Perq)
Historia (Alajuela, Costa Rica)
Geofisica (Golden, CO, EUA)

4) Reunion de Autoridades
5) Secretaria General (México D.F., México)

Ademés, en cada Estado Miembro funciona una Seccion Nacional cuyos
componentes son nombrados por cada Gobierno. Cuentan con su Presidente,
Vicepresidente, Miembros Nacionales de Cartografia, Geografia, Historia y
Geofisica, y més de sesenta miembros de Comités y Grupos de Trabajo por pais,
de tal modo que el capital humano del Instituto estd constituido por numerosos
cientificos, académicos y técnicos.

Instituto Panamericano
deGeografiaeHistoria
SecretariaGeneral
Apartado Postal 18879
11870 México, D.F.
Correoelectroénico:
secretariageneral @ipgh.org.mx

Editora de la Revista Geofisica
Instituto de GeofisicaaUNAM
Circuito Exterior g/n
Ciudad Universitaria
04510 México, D.F.
Correoelectroénico:
revipgh@tonatiuh.igeofcu.unam.mx

Correspondenciacientificay técnica Canje, venta, distribucion

* Desde 1962 el Gobierno de Cuba ha estado excluido del Sistema Interamericano.
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