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APROXIMACION GEOMORFOLOGICA

El principal problema que se enfrenta en el analisis geomorfolégico tiene que ver con el “principio de
convergencia geomorfica”, pues rasgos geomorfolégicos similares son generados por fendmenos
diferentes, no solamente tectoénicos (Chorley et al.,, 1984; Schumm, 1991; McCalpin et al., 1996) en
(McCalpin et al., 1996). Por tal razén se hace énfasis en la discriminacion de geoformas tectonicas,
depositacionales, erosivas y antropicas.

Tal como ha sido sugerido por Bull (2000), para obtener ventanas de la deformacion del terreno en el
Cuaternario tardio, el estudio geomorfolégico se enfocd en terrazas, abanicos aluviales y en general en
superficies suaves con el andlisis paralelo del comportamiento de la red de drenaje. Esto con el animo de
eliminar interferencias debidas a deformaciones anteriores y definir sitios para elaboracién de trincheras y
muestreos para dataciones absolutas. Conceptos de diferentes autores se involucraron en el estudio
geomorfoldgico, por ejemplo:

Geomorfologia fluvial

Q Redes de drenaje y canales

En la identificacion de la historia geomorfolégica de una region, tradicionalmente se utilizan las
clasificaciones de las redes de drenaje. Por ejemplo aquellas inicialmente desarrolladas por Powell (1875)
y Davis (1898; 1899) (ver Miall, 1996, Pag. 13) (trellis, paralelo, radial, centripeto, antecedente,
subsecuente, superimpuesto, etc.) permiten identificar con un grado muy aproximado si el control
litologico o estructural domina la morfologia de una regién. Estas clasificaciones usualmente estan
referenciadas en textos clasicos de geomorfologia, por ejemplo Lobeck (1939, Pag. 173), Howard (1967)
y Bloom (1991, Pag. 287).

Por otro lado, ademas de la documentacion existente sobre los procesos autigénicos que actuan en la
dindmica de formacién de los diferentes tipos de drenaje, por ejemplo la clasificacién de trenzados,
meandricos, anastomosados y rectos, varios autores ilustran el ajuste de los rios al levantamiento y
subsidencia y utilizan como indicadores de deformacion tecténica el movimiento o posicién, densidad, y
tamario de las barras de lecho asi como los cambios en la sinuosidad de los canales (Burnett y Schumm,
1983; Ouchi, 1985; Audemard y Robertson, 1996). Audemard (1999) y Holbrook y Schumm (1999)
sostienen que el drenaje de orden menor es sensible al levantamiento tectonico pues los rios tienden a
deflectarse cuando el poder de la corriente es menor que la tasa de levantamiento tectonico. Por su parte
Schumm et al. (2002) demuestran que en cuencas retro inclinadas, la migracién de nodos de avulsion y
los cinturones de canales se producen corriente arriba del sitio de avulsion.

Q Terrazas de los rios

Son quizas los mejores indicadores geomorfoldgicos de levantamiento tecténico. Cambios en el nivel
base sobre la longitud y los patrones de los canales son ilustrados por Schumm (1993). Aunque también
se ha demostrado que la reduccién de la carga en una parte del sistema de un rio por la finalizacién de la
glaciacion en un area puede conllevar el desarrollo de terrazas en regiones alejadas de ésta.
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Q Abanicos Aluviales

En la definicion morfoldgica de los abanicos aluviales se tienen en cuenta las gradaciones en el relieve
desde los sitios de deyeccioén y la forma de radiacion conica de los depdsitos aluviales (Miall, 1996). La
red de drenaje y cuerpos de agua sobre los abanicos, son Utiles para determinar los patrones y
anomalias que definen el comportamiento de estas superficies ante la accion tectonica, depositacional y/o
erosiva.

Dado que la parte superior y baja de un abanico aluvial, pueden tener edades diferentes, debido
unicamente a procesos de depositacién, Burbank yAnderson (2001) recomiendan antes de usar abanicos
aluviales como marcadores geomorfolégicos determinar separadamente la edad de formacion.

Q La geomorfologia de pliegues y cuencas piggy-back

Como indicador muy sensible de actividad tectonica, el crecimiento de fallas y pliegues, ha sido
sustentado por Burbank et al. (1996). Los desplazamientos de pliegues y fallas son documentados por
Molnar et al. (1994) y Rockwell et al. (1984).

El término piggy-back fue inicialmente asignado por Ori y Friend (1984), posteriormente Ricci Lucchi
(1986) propone usar el termino para referirse a cuencas satélites menores. Estas cuencas se desarrollan
como rampas de fallas que cortan las cuencas ubicadas hacia el orégeno, se encuentran levantadas,
aislan parte del orégeno y actian como barreras de sedimentos.

Geoformas de paleoterremotos

Varios autores han sintetizado las formas del terreno tipicas generadas en los distintos ambientes de
fallamiento. Wesson et al. (1975) lo hacen para fallas normales y rumbodeslizantes y Philip et al. (1992) lo
hace para fallas inversas. Para las fallas inversas Philip et al. (1983) ilustra los escarpes tipicos
generados en ambientes compresivos, basandose en las geoformas generadas durante el terremoto de
Asnam (Figura 1) Para las fallas rumbo deslizantes, la clasica grafica de Wesson et al. (1975) se basa en
el comportamiento de la red de drenaje, los desplazamientos, capturas y la formacién de lagunas o
empozamientos producto de la formacidn de barreras en el terreno o colinas de presidon que acompafan
la cizalla (Figura 2). Para las fallas normales el escarpe de falla tipico es similar al de un deslizamiento,
pues el colapso gravitacional domina la geoforma junto con depésitos al pie del escarpe de la falla.



Figura 1. Tipos de escarpes de falla de cabalgamiento producidos a lo largo de la falla Spitak durante el terremoto de 1988 Ms 6.9 en
Armenia. A) escarpe de cabalgamiento simple. B) Escarpe de colapso del bloque colgante. C) Colina de presion simple. D) Colina de
presion dextral. E) Colina de presion de retrocabalgamiento. F) Colina de presion de bajo angulo. G) Colinas de presion en escalon. 1,
lecho deroca; 2, sedimentos suaves del Cuaternario; 3,turbas. Traducido y redibujado de Philip et al. (1992).
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Escarpe Escarpe

Valle lineal Valle o canal lineal

Traza de falla ;

. Berma Drenaje Canal de
antigua descabezado drenaje
desplazado| colina

Empozamiento de blogueo

Drenaje

Figura 2. Conjunto de formas del terreno relacionadas con fallamiento rumbo deslizante dextral. Redibujado y traducido de Costa 'y
Baker (1981). Resaltan los empozamientos o lagunas de falla (sag-ponds), los drenajes descabezados y desplazados y los canales
lineales controlados por escarpes como las colinas de bloqueo o “lomos de obturacion” (shutter ridge) .

Myriam C. Lopez C/ Universidad EAFIT
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APROXIMACION ESTRATIGRAFICA

El registro estratigrafico se deben sustentar las evidencias de rupturas, los desplazamientos por fallas, y
las deformaciones tectdnicas que han actuado en una regién. Como fundamento se tienen en cuenta los
conceptos basicos de estratigrafia. Los principios desarrollados por Steno en 1667 (En Fritz y Moore,
1988) tales como la horizontalidad original, la ley de superposicién y continuidad lateral. La idea de orden
de las superficies estratigraficas (Miall, 1996) y leyes de corte y relleno.

Por otro lado, los conceptos estratigraficos aplicables para estudiar sistemas depositacionales de interés
para las investigaciones paleosismicas se deben basar en el reconocimiento de eventos geoldgicos y su
relacion con el tamafio y la edad (Seilacher, 1990). Un reto para estas investigaciones es descubrir la
impronta de “eventos” en el registro estratigrafico. Estratigraficamente se consideran “eventos” los
procesos generados por variaciones climaticas extremas y/o por terremotos, es decir los flujos de masa,
los depdsitos de inundaciones terrestres y las sismitas senso Seilacher (1969; 1984).

Dado que en el registro estratigrafico los ciclos y eventos son complementarios, su identificacion requiere
abordar problemas de dinamica estratigrafica (Seilacher, 1990). Este autor sintetiza el reconocimiento de
estructuras de depositacion y deformacion tecténica, en varios pasos: eliminando las huellas secundarias;
probando la secuencia para definir cambios periédicos (ciclos) o de eventos versus sedimentacion lenta;
identificando la naturaleza de los ciclos o eventos y definiendo qué tan completo es el registro a
diferentes escalas.

Los rasgos tipicos, identificables en el registro estratigrafico, desarrollados por deformacién tecténica
cosismica y postsismica se resumen en la Tabla 1.

Q CuAas coluviales

Son sedimentos depositados en la base de escarpes de falla, considerados como expresiones
estratigraficas primarias postsismicas (ver Tabla 1) que reflejan episodios de deslizamiento y degradacion
del escarpe (McCalpin et al., 1996). Han sido utilizados ampliamente por los paleosismélogos para
determinar la recurrencia de terremotos. En muchos casos los ciclos de deslizamiento de una falla y la
degradacion del escarpe producen cuias coluviales al pie de la pared colgante; cada cuia tiene facies
reconocibles que registran la historia completa de fallamiento sobre la edad del escarpe.

Q Sismitas

Cuando Seilacher (1969) identific6 deformaciones en capas de sedimentos finos en el Shale de Monterey
les atribuy6 el nombre genético de sismitas. "El termino se refiere a la deformacion in situ de sedimentos,
por una sacudida in situ mas que por efectos sismicos secundarios como por ejemplo los tsunamis,
deslizamientos y corrientes de turbidez que pierden el signo de su origen sismico (o impacto) en su fase
depositacional". Este autor ilustré las estructuras tipicas que se desarrollan en una seccion de una
sismita, debido a la licuacion de materiales finos, lodos y arenas inconsolidadas (Seilacher, 1990).

Q Canales, depdsitos de gravas y levantamiento sindepositacional

El levantamiento sindepositacional produce efectos en los canales aluviales que se preservan en el
registro estratigrafico, éste puede controlar la distribucién de litofacies, tal como lo hacen el curso de la
corriente o el patrén del canal (Miall, 1996). Fuera de una cuenca depositacional los levantamientos estan
sujetos a erosion y a menudo sirven como fuente primaria de sedimentos para el relleno de una cuenca.
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Tabla 1. Clasificacion de rasgos paleosismicos, expresiones geomorfoldgicas y estratigraficas
(Tomada de McCalpin, 1996).

Génesis Primarias (Creadas por deformacién tectonica)
Localizacion En la falla Fuera de la falla
Tiempo Cosismicas Postsismicas Cosismicas Postsismicas
Expresion 1. 2. 3. 4.
Geomorfolégica v'  Escarpes de falla v* Contribuciones v' Superficies v' Terrazas aluviales
v Fisuras después del inclinadas Tectdnicas
v' Pliegues deslizamiento v' Lineasdecosta v' Contribuciones
v" Huellasdetopo v* Cubiertas coluviales levantadas después del
v" Colinas de v' Lineas de costa deslizamiento
presion sumergidas
Expresiones 5. 6. 7. 8.
estratigraficas v' Estratos v' Cufias coluviales v' Depésitosde  v*  Inconformidades
fallados v" Rellenos de fisura Tsunami. erosivas y depositos
v Estratos plegados v Inconformidades inducidos por
horizontes fallados) levantamiento,
subsidencia e
inclinacion
Abundancia de Pocas Pocas Algunas Comunes
Rasgos similares no
sismicas
Génesis Secundarias (Creadas por deformacion tectonica)
Localizacion En la falla Fuera de la falla
Tiempo Cosismicas Postsismicas Cosismicas Postsismicas
Expresion 9. 10. 11. 12.
Geomorfolégica v' Arenas v" Deslizamientos v Expulsionde  v° Deslizamientos
Expulsadas retrogresivos arenas retrogresivos
v" Deslizamientos v" Deslizamientos
v Arboles v’ Fisuras
perturbados v" Compactacion
de sedimentos
por subsidencia
Expresiones 13. 14. 15. 16.
estratigraficas v" Diquesdearena v° Sedimentos v" Diques de v' Sedimentos
depositados arena depositados
rapidamente v' Créteres rapidamente
estuarinos o rellenos estuarinos o
lacustres v' Deformacién lacustres
de
v' sedimentos
suaves
Abundancia de rasgos Algunas Muy comunes Algunas Muy comunes

similares no sismicas
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Burbank et al. (1988) sostienen que el sincronismo entre progradacion de gravas y cabalgamientos se
presenta donde existen velocidades anémalamente altas de erosién y transporte desde el area origen, asi
se llenan los espacios disponibles en las cuencas subsidentes forzando el desbordamiento de la cuenca y
la progradacion de conglomerados durante el cabalgamiento.

El levantamiento intracuenca se refiere a la generacion de altos relativos dentro de una cuenca
depositacional. Estos pueden representar areas de levantamiento tectdonico o simplemente areas de baja
subsidencia, que producen altos topograficos relativos a los sistemas depositacionales de los
alrededores. Y aunque el levantamiento intracuenca puede resultar de intrusiones, la deformacién se
atribuye a mecanismos de esfuerzos tectonicos intracuenca generalmente débiles que reactivan
estructuras preexistentes en lugar de generar nuevas rupturas corticales (Sykes, 1978). En la estratigrafia
fluvial estos levantamientos intracuenca se manifiestan por inconformidades angulares intraformacionales
erosivas, y adelgazamiento localizado de estratos fluviales sobre los levantamientos (Miall, 1978).

Q Basculamiento

En el registro estratigrafico del Cuaternario es importante evaluar el basculamiento y procesos de
acrecion lateral en superficies buzantes. Por ejemplo distinguir como son las distintas facies y como
varian debido a un basculamiento localizado generado por un anticlinal y como es la variacién de los
depodsitos de canales de meandro con predominancia de superficies de acrecion lateral que apuntan
hacia el eje anticlinal y se alejan del sinclinal. Los cinturones de meandros se preservan arriba de la
inclinacion debido a la migracion en la direccion del buzamiento de las corrientes de meandros sobre el
limbo de un anticlinal buzante.

Q Basculamiento longitudinal - cambios en el patron del canal

Los controles primarios de un patrén de canal son la carga y la descarga de sedimentos (Lane, 1955;
Leopold y Wolman, 1957; Schumm, 1968). Los cambios en la pendiente generados por basculamiento
corriente abajo resultan en cambios en el patron del canal. Estos deben registrarse en los depdsitos
sedimentarios, por ejemplo un incremento del basculamiento corriente abajo genera un incremento en la
sinuosidad vy si es lo suficientemente largo induce la formacion de terrazas trenzadas (Schumm, 1977;
Adams, 1980).

Q Corte y relleno

El relleno de canales abandonados es Util para determinar la seial depositacional. Cuando el relleno esta
constituido por depdsitos de carga de fondo quiere decir que el flujo se mantuvo constante durante el
abandono gradual, mientras que los depdsitos de carga en suspension, lodos finos, son indicadores de
una diversién o disrupcion o abandono mas abrupto del canal de flujo (Seilacher, 1990). Este cuadro
general se sustenta si el abandono es por el corte de un meandro o por avulsion a lo largo del canal.

Q Progradacion de sedimentos cldsticos

En el registro estratigrafico también es importante evaluar la progradacién de sedimentos clasticos
gruesos en una cuenca. Pues se ha demostrado que hay coincidencia con el levantamiento de un area
origen, por lo cual se afirma que existe una relacion directa entre la edad de estratos conglomeraticos y el
tiempo de levantamiento del area origen. Sin embargo algunos autores discrepan sobre el sincronismo
entre estos (levantamiento y progradacion) debido a los efectos de subsidencia y al intervalo de tiempo
de erosion en la generacion de gravas y progradacion.
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Un factor importante en comun en cada uno de estos estudios es que la progradacién de gravas estaria
fundamentalmente controlada por la habilidad de la cuenca para atrapar los sedimentos cerca a la
margen de la cuenca a través de la generacion rapida de un espacio de acomodacion por subsidencia
(Blair y Bilodeau, 1988; Heller et al., 1988; Paola, 1988; Flemings y Jordan, 1989; Gordon y Heller, 1993).
La progradacién de gravas en una cuenca subsidente tiende a ocurrir después de importantes episodios
de subsidencia y levantamiento relativo del area origen. Corresponde a una etapa postorogénica.

Q Discontinuidades intraformacionales angulares

Birot en 1937 (en Corrales Zarauza et al., 1977) cita por primera vez lo que se denomina la discordancia
progresiva al estudiar los conglomerados de los Pirineos. Posteriormente Riba (1973) desarrollé estudios
e interpretacion de la génesis de este tipo de depdsitos y presentdé numerosos ejemplos para la cuenca
del Ebro. Segun este autor “una superficie de sedimentaciéon que bascule, levantandose por un lado,
hundiéndose o subsidiendo por otro, sin que cese el depdsito, puede originar un abanico de capas o una
discordancia progresiva”.



Anexo 1

APROXIMACION ESTRUCTURAL

Los conceptos que se tienen en cuenta en el estudio de la deformacion de materiales terrestres parten
de principios fisicos desarrollados en el campo de la cinematica y la dinamica, los cuales han tenido un
importante desarrollo gracias a trabajos experimentales en el campo de la geologia y la mecanica (ver por
ej. Ramsay, 1969; Wilcox et al., 1973; Crowell, 1974; Harding y Lowel, 1979; Suppe y Medwedeff, 1984;
Biddle y Christie-Blick, 1985; Lowell, 1986). En el analisis de la deformacion producida por un terremoto,
se identifican los parametros macroscoépicos de la falla (Figura 3), su orientacion en el espacio, longitud,
area, y la cantidad de movimiento que puede presentar durante el momento de la liberacién de la energia
sismica.

Tal como se hizo para el estudio geomorfoldgico, la toma de datos estructurales se centré en los pliegues
y fallas que afectan las unidades estratigraficas que conforman las geoformas de superficies suaves
como terrazas o abanicos aluviales. Esto implicitamente aplica un filtro a las medidas estructurales, pues
elimina interferencias debidas a fases de deformacion anteriores lo que permite dar un alto rango de
confiabilidad al estilo estructural identificado como activo en la regiéon. Asi, después de la toma de
medidas en campo, el otro paso a seguir es identificar el estilo de deformacion para luego ubicarlo en un
contexto regional.

Cinematica

El analisis cinematico es la reconstruccion de los movimientos que tienen lugar durante la formacion y
deformacion de rocas. Para la evaluacion cinematica de estructuras de deformacion existen dos
estrategias, una de ellas depende del comportamiento de las rocas durante la deformaciéon, como
cuerpos rigidos o no rigidos. Por ejemplo, durante la deformacion de un cuerpo rigido, la rocas se
trasladan o rotan de tal manera que la forma y tamafo original se preservan (ver por ejemplo Dauvis,
1984). Segun Ramsay (1969) la traslacion ocurre por discontinuidades y se expresa en términos de
vectores de desplazamiento en tres (3) parametros: distancia de transporte (magnitud del transporte),
sentido del transporte y direccion del transporte (trend y plunge de las lineas de movimiento horizontal)
(ver Figura 3). La rotacion de un cuerpo rigido es una operaciéon que cambia la configuracion de puntos y
se describe mejor como la rotacién alrededor de un eje comun. Asi los cambios en la localizacién de
puntos se describen por la orientacion de los ejes de rotacion (trend y plunge), el sentido de rotacion (en
sentido de las manecillas del reloj o contrario) y la magnitud de la rotacion (diferentes angulos de vista).

Q Mecanismo de origen del terremoto - Orientacion de la falla

Segun Inoue et al. (1983), los procesos de origen de un terremoto se describen matematicamente por el
“modelo de falla”, ésto aceptando que la mayoria de los terremotos superficiales son causados por una
ruptura de cizalla (shearing) que se expande sobre un plano de falla finito. En este modelo un terremoto
se describe por la “cizalla” o deslizamiento, con un vector de desplazamiento e sobre un plano de falla. El
término cizalla indica que el vector de deslizamiento, representado por la estria y sefalado con e en la
Figura 3, es perpendicular al vector n que es normal al plano de falla. Implicitamente se acepta que la
direccién de e es constante durante el fallamiento. En sismologia y en geologia, la orientacion de la falla
n y la direccién del deslizamiento e se especifican por tres parametros mostrados esquematicamente en
la Figura 3: Rumbo o direccion (strike) del plano de falla ¢, buzamiento (dip) del plano de falla §, y angulo
de deslizamiento (rake o pitch) A de la linea de estria.
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Arriba

Figura 3. Arriba, pardmetros macroscopicos de la falla. Plano de falla: Rumbo o

direccion o strike (¢), buzamiento o dip (3) y direccion del buzamiento (o). Estria de
falla (e): 4&ngulo de deslizamiento en el plano de falla medido con respecto a un plano

horizontal Pitch o rake (\). Abajo, formas de medir la estria de una falla: pitch orake (A),
inmersion o plunge (B) y rumbo o trend (¢).

Myriam C. Lopez C./ Universidad EAFIT
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Segun la inclinacion del plano de falla, existen diferentes formas para medir el deslizamiento (con base en
la estria) sobre el plano de falla, medidas que geométricamente tienen correspondencia cuando se llevan
a una proyeccion estereografica: El angulo de deslizamientq (rake o pitch) se mide con un transportador
orientado paralelamente al rumbo del plano de falla. Este angulo (A) es mas util para planos de falla muy
empinados; la inmersion de la estria (plunge) se mide colocando el borde de la brujula paralelo a la estria
y en el plano vertical (proyeccion en azul en la Figura 3), luego se hace la medida con el clinometro. La
orientacion o el rumbo de la estria (trend o bearing), se mide colocando la brujula en posiciéon horizontal
(nivelando con el ojo de pollo) y alineando el borde de la brdjula con la linea de estria, contenida en el
plano vertical (proyectado en azul en la Figura 3), luego se hace la medida por el azimut que indica la
aguja de la brujula. Este angulo (trend o bearing) es mas util para planos de falla poco inclinados.

Q Indicadores cinemdticos

El indicador cinematico por antonomasia es la estria. Esta se identifica a escala mesoscépica o de
afloramiento. La estria es una estructura que se forma por el desplazamiento sobre el plano de falla
(Figura 3). Algunas estructuras que acompafian la estria y que permiten definir con mas detalle el sentido
del movimiento de la falla son los escalones. Estos son pequefios saltos trasversales a las lineas de
estriacion y por tanto al sentido del movimiento de la falla. El sentido en el cual mira el peldafio indica la
direccion de movimiento del bloque opuesto. Aunque Hobbs et al. (1981) senalaban que existe
ambigledad en estos indicadores, trabajos posteriores han demostrado que los escalones formados en
minerales son buenos indicadores cinematicos. Otros indicadores cinematicos son los cantos que
sobresalen sobre el plano de falla que contiene la estria y presentan una cola de material mas fino en
sentido contrario al desplazamiento del bloque. Estos ultimos son similares a las sombras de presion que
ilustran los textos de microtecténica.

Deformacion

La deformacion se refiere a los movimientos de dilatacion o distorsion de cuerpos no rigidos. Los puntos
dentro de estos cuerpos deformados se trasladan o rotan en cantidades tales que hay un cambio en el
espaciamiento original de puntos dentro del cuerpo, lo que significa un cambio en el tamafio (dilatacién) o
en la forma (distorsién) (ver Davis, 1984). Una forma util de visualizar las propiedades del esfuerzo en
dos dimensiones (2D) es a través de la distorsion homogénea de un circulo. Si un cuerpo con un circulo
de referencia como marcador se somete a deformacion homogénea, el circulo de referencia se
transformara en una elipse perfecta. Asi, la deformacion dentro de cuerpos geoldgicos
convencionalmente se describe a través de la imagen de la elipse de deformacion (Figura 4). Esta ilustra
la magnitud y configuracion del grado de distorsién acomodado por un cuerpo geolégico, mostrando
cémo puede cambiar la forma original de un objeto de referencia circular imaginario como resultado de la
distorsion. Los ejes de esfuerzo (o4, o2 ¥ 63) son perpendiculares entre si, donde o4y o3 ilustran las
direcciones de maxima y minima extension dentro del cuerpo deformado. Anderson (1951) reconocié que
las propiedades de estos esfuerzos en combinacion con la ley de falla de Mohr-Coulomb requiere que se
formen fallas normales, inversas y de rumbo cerca de la superficie de la tierra (ver Figura 4). Reches
(1983) identificé que las relaciones angulares entre estos grupos de fallas en un campo de esfuerzos
tridimensional (Figura 4) tienen dependencia del angulo de friccion interna de la roca huésped y de la
relacién de deformacion a lo largo de los ejes principales de esfuerzos.

Para encontrar la relacion entre las fallas y los esfuerzos principales se aplicoé el método de diedros rectos
(Angelier y Mechler, 1977) llevando los datos a proyecciones estereograficas equiangulares y utilizando
los programas TectonicsFP 1.6.2® y GeoCalculator® 4.5.
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Figura4. Larelacion de fallas con las direcciones principales de esfuerzo deformacion se
ilustra con la elipse de deformacion. Segun las direcciones de los esfuerzos principales se
desarrollan fallas normales, inversas y de rumbo (Anderson, 1951).

Myriam C. Lopez C./ Universidad EAFIT
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Terremotos y fallas activas

El modelo de magnitud maxima asume que una falla genera terremotos de tamafo caracteristico que no
siguen la relacion Gutenberg-Richter. Este modelo es consistente con observaciones y se llama el
“Terremoto Caracteristico” (Wesnouski et al., 1983; Schwartz y Coppersmith, 1984).

Q Cuantificar el terremoto

La medida tradicional del tamafio de un terremoto es la magnitud, la cual es una escala logaritmica
basada en la amplitud de una onda sismica especifica medida en una frecuencia particular, ya corregida
para una distancia y una respuesta instrumental. Hay entonces varios tipos de magnitud, la magnitud M,
M v M, estas escalas han sido desarrolladas respectivamente con base en ondas de cuerpo, ondas
superficiales y para terremotos locales.

Mientras que la magnitud es una forma convencional de medida del tamafo de un terremoto a partir de
un sismograma, el significado fisico de esta medida esta dado por el momento sismico (Ver Scholz, 1990;
Scholz, 2002. pag. 199).

Moij = |J.(A uinj+ A ani)A

Donde A Uj es la medida del vector de desplazamiento medido sobre una falla de area A, con unidad
normal n;y p es el modulo de cizalla (3*1011 dinas/cmz). M, es un tensor de segundo rango con un valor

escalar My = L A UAYy las dos direcciones definen el deslizamiento y la orientacion de la falla.

Esta informacion geométrica define el mecanismo focal (o la solucion del plano de falla). Asi el momento
sismico (Mo) representa el tamano fisico del fallamiento. Cuando la amplitud de la falla (W) y el
deslizamiento (D) son proporcionales a la longitud (L) de la falla para una falla rectangular, el Mo es
proporcional al cubo de la longitud de la falla o al cubo de la raiz cuadrada del area de la falla (S). Esta es
la relacion escalar observada por muchos investigadores (Kanamori y Anderson, 1975):

LogM, = 1.5 LogS + 22.25 (I)

relacion que se basa en 240 eventos de magnitudes mayores de 5 (M>=5).

Sin embargo Shimazaki (1986), basado en sismos grandes y superficiales ocurridos en Japén, observa
que la relacion de escalamiento es diferente y es proporcional al cuadrado de la longitud de falla. Se
piensa que esto ocurre por una saturacion de la amplitud de la falla. Los terremotos corticales estan
confinados dentro de la corteza superior que tiene un espesor de 15 km (Oike, 1975 y Takagi et al., 1977
en Inoue et al. (1993). Asi la amplitud de la falla de un terremoto cortical tiene un limite superior en la
medida en que la falla esta confinada dentro de una capa sismogénica.

LogM, =2 LogL + 23.58

Relacién encontrada para terremotos grandes en Japén.

Por otro lado, Matsuda (1975) [en Inoue et al. (1993)] estima la magnitud a partir de una falla dada con
una formula empirica que relaciona la Magnitud M y la longitud de Ia falla L (en km?):

LogL=0.6M-2.9
Y también obtiene la siguiente relacion empirica entre la magnitud y el deslizamiento cosismico D (en m).
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LogD =0.6M -4.0

Aunque segun Inoue et al. (1993) el significado fisico de la magnitud aun no es claro pues depende de
procesos dinamicos complicados de ruptura, ellos demuestran que esta relacion entre el desplazamiento
cosismico y la magnitud, es la relaciéon que aplica para Japén, y el factor 4.0 que no se ajusta a otras
relaciones empiricas, también es consistente con la magnitud del terremoto derivada por Takemura
(1990) [en Inoue et al.(1993)].

Kanamori (1977) y Hanks y Kanamori (1979) proponen la escala denominada la magnitud de momento,
Mw, definida en términos del momento sismico Mo (dina-cm) usando la siguiente formula,

LogM, = 1.5M,, + 16.1 (1)
basada en la relacion empirica entre la magnitud de ondas superficiales (Ms) y el momento sismico (Mo)
para terremotos grandes e intermedios que incluyen diferentes tipos de fallamiento generados en
diferentes ambientes tectonicos.
De la combinacion de |y II, Inoue et al. (1993) obtienen la relacion entre My S (en km?) como:

LogS=M-4.1

Esta relacion se basa en los parametros de falla obtenidos para 54 eventos compilados por Ohnaka
(1978). Segun Inoue et al. (1993) esta relacion se ajusta a la ecuacion de Utsu y Seki (1954):

LogS=102M-4.01
Donde S es el area de replicas de grandes terremotos en Japon, M es la magnitud de un terremoto segun
la JMA (Japan Meteorological Agency), la cual se ha calibrado con la magnitud de ondas superficiales
Ms.

Wells y Coppersmith (1994) obtienen la siguiente relacién entre el area de la falla (S) y la magnitud de
momento (Mw).

M,, =4.07 + 0.98 Log S

Para llegar a esta relacion consideraron la amplitud de la zona de falla estimada a partir de la profundidad
hipocentral de las réplicas principales y/o a partir de la profundidad de la zona sismogénica.

Aggarwall (1981) considera que el deslizamiento cosismico se puede obtener conociendo el area de la
falla

D=4*s"

Q Recurrencias

Uno de los principales problemas que se enfrentan en el estudio de paleoterremotos tiene que ver con la
estimacion de los patrones de recurrencia espacial y temporal de grandes terremotos y su significado en
una falla activa y/o dormida (Allen, 1975).

Yeats et al. (1997) considera que inherente a muchos supuestos, la tasa de deslizamiento de una falla
puede convertirse en un intervalo de recurrencia por la relacion aritmética:

Tr=DIV
14
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donde Tr es el intervalo de recurrencia medio, D es el desplazamiento medio por evento y V es la tasa de
deslizamiento de largo periodo. Este mismo autor hace una analogia con la propuesta de Wesnouski
(1983) y muestra que el Tr equivale a la relacion entre el momento sismico del evento esperado,
proporcional a la longitud de ruptura de la falla y la tasa de momento, determinada a partir de la tasa de
deslizamiento de la falla.

Wesnouski (1986) usa la tasa de momento sismico como un parametro fundamental en la determinacion
de intervalos de recurrencia, considera que el area de la falla es la variable dominante que influye en el
momento sismico (ver Yeats et al., 1997 p. 459).

Mo = AD

A es el area de la falla, D es el deslizamiento promedio y u es el médulo de cizalla (3*10"" dinas/cm?).

Anéloga a esta ecuacion Yeats et al., 1997 plantea que la tasa de momento sismico es dependiente de la
tasa de deslizamiento de largo periodo (V).

Mo =y AV
El modelo de Wesnoski (1986) asume que la ocurrencia de terremotos es un proceso poissoniano y es
independiente de la historia reciente de terremotos (un proceso Poissoniano es aquel de aleatoriedad
uniforme, sin memoria o dependencia del tiempo) (ver Yeats et al., 1997 p. 459).
De acuerdo con el modelo de “predictibilidad de tiempo” de ocurrencia de un terremoto, formulado por
Shimazaki y Nakata (1980), el intervalo de tiempo entre dos (2) eventos es proporcional al deslizamiento
cosismico del terremoto precedente.

El intervalo promedio de recurrencia planteado por Wesnouski et al. (1983) y Shimazaki (1992) a partir de
la tasa de deslizamiento y de la fecha de ocurrencia del ultimo evento se expresa asi:

R=79.4L/d

Donde L es la longitud de la falla en km, y d es la tasa de deslizamiento promedio en mm/ano.
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APROXIMACION GEOCRONOLOGICA

En las ultimas décadas la incertidumbre en el célculo de la amenaza sismica se ha logrado disminuir con
la excavacion de trincheras que permiten mediciones directas de desplazamientos y muestreos para
dataciones (ej. Sieh, 1978, Tsukuda, 1985 en Inoue et al., 1993, Weldon et al., 2004, Michetti et al.,
2005). Michetti et al., (2005) resaltan la importancia de combinar la informacion de trincheras con el
analisis conjunto de otras lineas de evidencia de paleoterremotos como por ejemplo las evidencias en el
registro geomorfoldgico.

La estimacion de tiempos de recurrencia de terremotos en la regién de estudio, se ha logrado
parcialmente en este trabajo gracias a la exposicién de afloramientos de fallas afectando paleosuelos.
Asi, con la aplicacion de la geocronologia se pretende restringir el tiempo y cuantificar la recurrencia de
terremotos prehistoricos que dieron lugar a las deformaciones y rupturas identificadas. Esto requiere la
datacion de superficies correlacionables, estimando edades en rasgos geomorfologicos, estructurales y
estratigraficos cuyos desplazamientos sean conocidos (ver Tabla 1).

Con los métodos isotépicos, especificamente la dataciéon por radiocarbono (CM) se obtienen edades en
un rango de 300 a 50.000 anos. El radiocarbono (CM) con una vida media de 5.730 + 40 afos decae por
la emisién de particulas B (Emax = 158 KeV). La correccion 8"°C se hace debido al fraccionamiento
isotdpico que resulta de procesos metabdlicos y es el responsable de la divergencia que existe entre las
actividades C' inciales que presentan diferentes muestras. Asi el valor 5"°C se usa para corregir las
actividades 'C (Stuiver y Polach, 1977). El intervalo de confianza del C'™ es + 40 afios, limites
determinados por la desviacion estdndar. Segun acuerdos internacionales, las edades Yc
convencionales deben llenar ciertos requisitos (Stuiver y Polach, 1977) de tal manera que se puedan
comparar mundialmente:

= El afio de referencia para las edades convencionales de C es 1950 AD. Esto se indica con las letras
bp o BP (en inglés “before present”) antes del presente.

= El acido oxalico NBS (National Bureau of Standars, Washington, DC) se usa como estandar de
tiempo cero.

= La vida media de 5568 (de Libby) se usa para calculos convencionales de edades '4C. La vida media
fisica de 5730 + 40 se usa para datos relevantes para geofisica. Estas edades son un 3% mas grandes
que las edades convencionales correspondientes.

En la region de estudio las dataciones por radioarbono (14C) se aplicaron a paleosuelos directamente
afectados por fallas. Las muestras fueron enviadas a los laboratorios de GEOCHRON en
Massachussetts.

Con la aplicacion de métodos termocronoldgicos, especificamente la datacion por trazas de fisién se
aprovecha el dafio fisico %ue se produce en la reticula cristalina de un mineral, por fisiéon nuclear. Durante
la fisién, un isétopo de 28 se divide en dos fragmentos. Esta zona de dafio se conoce como traza de
fisién (Fleischer et al., 1975). El limite inferior de edad que aporta la datacién por huellas de fision es de
aproximadamente 100.000 afos.

Este método se aplico gracias a la existencia de cenizas volcanicas en el area de estudio. En estas
cenizas se presentan minerales como el circén y el apatito, en cuya estructura cristalina se presentan las
trazas. El procesamiento de las muestras de cenizas se realiz6é en la Universidad EAFIT y los cristales
fueron irradiados en el reactor nuclear en Chile, La Reina.
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Tabla 2. Métodos de Geocronologia Cuaternaria aplicables a paleosismicidad

Anexo 1

Método

Autor Original/
Paleosismicidad

Rango de
tiempo/ edad

Principio / Medici6n

Ambiente Geologico

Limitaciones y

supuestos

Material datable

Dendrocronologia
(Calibracion por “C 'y
estratigrafia.)

Radiocarbono

(Correccién con *C de
anilllos de crecimiento,
macrofésiles.)

Huellas de Fision

(Calibra con el nivel de
radiacién natural del U**®
del mineral.)

Termolumoniscencia

(Calibra en campo y en
laboratorio con la
determinacién de la dosis
ambiental.)

Douglass
1928)./
Shroder,

(1919,

1978,

Osterkamp y Hupp,
1987 y Braamm et al.

Radiogénicos / Efectos acumulados por desintegracion radiactiva. Dafios a cristales

(1987 a) .

Libby, 1949

Price and Walker,
1963/

Fleischer 'y otros
(1975).

Shelkoplyas y
Morozov (1965)/
Ultima década
Dremains y otros,
1978

300 — 500 (7000)
Numérica

Siderales / Eventos anuales

Variaciones anuales de los
anillos de crecimiento.

Cualquier ambiente que
halla sufrido perturbaciéon y
afectado el crecimiento de
arboles.
Dep6sitos
deslizamientos.

de

Los arboles pueden ser
oportunisticos y ocupar
areas que ya han sido
sometidas a perturbacion.

Isotopicos / Cambios composicionales isotépicos por desintegracion radiactiva

300 - 50000 La disminuciéon del
afios. contenido de ¥c,
Numérica expresado como la relacién

100 Ka - 1Ga
Numérica

100 Ka — 500 Ka
Numérica

de 'C a ™C, desde que el
organismo Vvivia, indica el
tiempo desde que muere.

Acumulacion de huellas
dafiadas dejadas por los
nucleidos expelidos durante
la desintegracion por fision
del U238.

La sefial termoluminiscente
de granos de cuarzo y
feldespato se reduce a un
nivel bajo por la exposicion
a la luz y por tanto se
acumula por el
enterramiento. Reseteo.

17

Sedimentos de lagos ricos
en materia organica, suelos
y paleosuelos, depositos de
deslizamientos, tefras.

Rocas volcanicas, tobas,

Zonas de falla, lineas de
costa,. (depésitos  con
prolongada exposicién a la
luz solar. Depdésitos de
grano grueso y
depositacion répida.
Horizontes A enterrados
Coluviones distales
derivados de falla.)

Comprensién

del

ambiente geomorfolégico.

Andlisis
sedimentolégicos

texturales y
de

remanentes organicos.

Minerales inalterados

Exposiciones >

8hr.

Antes de deposito.

>
>

50 Cm de espesor
de la unidad .
tamafios de grano 4
— 11 um 0 100 a 150
pum.

Troncos de arboles
muertos, arboles
inclinados, troncos

enterrados, raices.

Madera, semillas, pélen,
turba, huesos,
caparazones de quitina o
carbonato., fitolitos.

Apatito, esfena, circén,
allanita, epidota,
hornblenda, granate,

micas, tectitas, obsidiana
vidrios artificiales y
maderas petrificadas.

Granos de

potasico .

feldespato

Myriam C. Lépez C. / Universidad EAFIT
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Método

Autor Original/
Paleosismicidad

Rango de
tiempo/ edad

Principio / Medicion

Ambiente Geolégico

Limitaciones y
supuestos

Material datable

Liquenometria

Posicion
relativa

geomorfolégica

Tefrocronologia

Arqueosismologia
(Correlaciona con
artefactos arqueol6gicos
usados como marcadores
estratigraficos.)

Estratigrafico

Palinologia

Cambios climaticos

Quimicos y Biol6gicos / Procesos quimicos y biolégicos dependientes del tiempo

Beschell, 1950 9.000 afios

Relativa

Las tasas de crecimiento
de liguenes sobre
superficies de roca
expuesta.

Depdsitos de
deslizamientos o caida de
roca. Superficies de roca
expuestas por agentes
geomorfolégicos.

No pueden existir
liguenes antes de la
estabilidad de la
superficie. Roca en
reposo desde la
colonizacién del liquen.

Geomorfologicos / Medidas de cambios progresivos en los rasgos geomérfolégicos, incluye paisajes y suelos

McCalpin, 1995;
Crozier, 1995; Lang,
1999; Gonzales-Diez,
1999.

Relativa

Correlacién / Equivalencias de edad utilizando propiedades independientes del tiempo o dataciones independientes de unidades

1944; Cuaternario
Nedgeno.
Correlacion

Thoraninson,
Wilcox, 1965

/ Karcz y Kafri, 1978.  Correlacion

Correlacion

Correlacion -
Relativa

Correlacion

— Caracteristicas propias de

distribucién y composicién
de las tefras.

Efectos de terremotos en
objetos hechos por el
hombre.

las relaciones existentes
entre la representacion del
polen de distintas especies
arbéreas y herbaceas y la
composicion real de la
vegetacion de que procede.

Correlacion de eventos
climaticos basados en
modelos de respuesta
geomorfolégica a cambios
de clima y edades
conocidas para eventos
climaticos especificos.

Volcanico (Paleosuelos —
Tobas).

Ambientes perturbados.
Dep6sitos de
deslizamientos.

Sedimentos y turberas.
Depdsitos de
deslizamientos.

Depoésitos y formas del
paisaje (deposiotos
glaciales, terrazas costeras,

fluviales o caracteristicas
lacustres.

Material himico, detritos
orgéanicos

Caracteristicas
individuales
diferenciables de técnicas
de construccion
precarias y efectos
geotécnicos.

El polen procedente de

diferentes alturas se
mezcla en un mismo
depdsito

Artefactos arqueologicos.

18
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