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Resumen

En el presente trabajo de tesis doctoral, se presenta el estudio de la sismicidad local del

volcán Copahue, entre noviembre de 2003 y abril de 2010, a partir de tres arrays śısmicos

con sismómetros de corto peŕıodo, instalados en la zona.

El volcán Copahue (37o51’ 21,27”S; 71o09’37,38”O, 2997 m) se encuentra en la cordillera

Neuquina, en el ĺımite Argentina-Chile y forma del Complejo Volcánico Caviahue-Copahue

(CVCC) junto con la gran depresión volcano-tectónica del Agrio. Corresponde a un estra-

tovolcano de composición basáltico-andeśıtico a andeśıtico, activo, con sus últimas manifes-

taciones eruptivas en la década del ’90, en el año 2000 y en el 2012 hasta la actualidad. Se

caracteriza por la presencia de un gran reservorio geotermal y su lago cratérico.

La sismicidad en la zona del volcán Copahue estuvo caracterizada, principalmente, por la

presencia de sismos volcano-tectónicos (VT) y tremor volcánico (Tr). El análisis de las señales

śısmicas se llevó a cabo mediante técnicas de array en tres bandas de frecuencias, bajas (1-4

Hz), intermedias (4-8 Hz) y altas (8-12 Hz) y mediante la utilización de tres modelos de

velocidad COP, FUM y ARR.

La sismicidad permaneció estable durante todo el peŕıodo analizado excepto en tres episodios,

en los cuáles la sismicidad local se mostró anómala, enero de 2004, diciembre de 2006-agosto

de 2007 y febrero-abril de 2010. En el primer episodio, entre el 22-24 de enero de 2004, se

identificó un disparo śısmico de 28 eventos VT de muy baja magnitud (Md � 0), el cual

se localizó al NE y E del edificio volcánico con profundidades focales variables, entre -0,3

y -9,6 km snm. En el segundo episodio, la actividad śısmica estuvo mayormente asociada

al EQ del 31/12/2006 (Mw 5,6), al SO del cráter del volcán y cierta actividad asociada a

las zonas geotermales y cercanas a éstas. Posiblemente esta sismicidad fue acompañada por

variaciones significativas en las señales de bajas frecuencias (1-4 Hz) e intermedia (4-8 Hz),

principalmente para el mes de agosto de 2007. El tercer episodio, febrero-abril 2010, fue

disparado por el gran terremoto del 27 de febrero de 2010 (Mw 8,8), ocurrido en Chile. El

cuál generó casi el 50 % de la sismicidad VT clasificada en todo el peŕıodo de estudio. Esta

sismicidad se localizó, principalmente, en las zonas geotermales, posiblemente relacionada a

las estructuras preexistentes; y profundidades someras (� -1 km snm) y profundas, (� -3 km

snm). En el sector intermedio, entre -1 y -3 km snm, se determinó una zona aśısmica hacia

el sector de Chancho-Có. Lo cual se interpretó, en el presente trabajo, como gap śısmico, tal

vez indicando (i) zonas de material fundido o (ii) por la transferencia de gases a altas tempe-

raturas y vapor, desde sectores profundos hacia más superficiales, debido al gran reservorio

geotermal que presenta el sistema.



Abstract

Studies of volcano-tectonic seismicity of the Copahue volcano,
Neuquén-Argentina Mountain Range, 2003-2010. Evidences of
reawakening of the system.

This PhD thesis presents a study of the local seismicity of the Copahue volcano. Seismic

data were recorded between November 2003 and April 2010 using three seismic arrays with

short-period seismometers. Copahue volcano (37o51’21.27”S; 71o09’37.38”W, 2997 m) is si-

tuated in the Neuquen Mountain Range on the Argentinian-Chilean border and belongs to

the Caviahue-Copahue Volcanic Complex (CCVC) together with the great volcano-tectonic

depression Del Agrio. Copahue stratovolcano is an active system with a basaltic-andesitic to

andesitic composition. Recent eruptive activity was observed during the 90’s, 2000, 2012 and

up until present day. Copahue volcano is characterized by the presence of a large geothermal

reservoir and a crater lake.

Throughout the studied period the seismicity in the Copahue area was characterized mainly

by the presence of volcano-tectonic earthquakes (VT) and volcanic tremors (Tr). Analysis of

the seismic signals is carried using array techniques in three different frequency bands; low

(1-4 Hz), intermediate (4-8 Hz) and high (8-12 Hz); and using three velocity models; COP,

FUM and ARR.

Seismicity remained stable for the entire period of study apart from three episodes in which

the local seismicity was anomalous: January 2004, December 2006-August 2007 and February-

April 2010. In the first episode, from 22-24 January 2004, the seismic activity included 28

VT of very low magnitude (Md� 0). These VT were located to the NE and E of the volcano

with variable focal depths of between -0.3 and -9.6 km below sea level. In the second episode,

the seismic activity was mostly associated with EQ 31/12/2006 (Mw 5.6), which occurred

to the SW of the volcano crater, whilst some activity was associated with geothermal areas.

This episode of seismicity correlated with significant variations in low frequency (1-4 Hz) and

intermediate (4-8 Hz) signals, predominantly during August 2007. The third episode, from

February to April 2010, was triggered by the great Chilean earthquake of February 27, 2010

(Mw 8.8). The earthquake generated nearly 50 % of the VT seismicity classified throughout

the whole studied period. The VTs were located mainly in the geothermal areas, possibly

related to pre-existing structures, where the shallowest VTs were � -1 km bsl and deepest

VTs were � -3 km bsl. In the intermediate section, between -1 and -3 km bsl, an aseismic

area close to the sector Chancho-Có was determined. The aseismic area was interpreted as

a possible seismic gap, perhaps indicating (i) molten rock areas or (ii) transfer of hot gases

and steam from depths to the surface. The latter may occur almost aseismically because of

the large existent geothermal field.
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3.2. Tipos de eventos sismo-volcánicos . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 54

4. Metodolog��a e instrumentaci�on 73
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4.1.3. Técnica de Multipletes . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 78

4.2. Instrumentación . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 80
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5.2. Tratamiento de las señales śısmicas . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 109

6. Actividad s��smica regional 116
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Caṕıtulo 1

Introducción

El estudio de un sistema volcánico activo requiere del análisis de diferentes disciplinas, las

cuales se encuentran en el campo de la geoloǵıa, geof́ısica y geoqúımica, entre otras. Estas

disciplinas ayudan al conocimiento de la dinámica y estado de un volcán activo, se com-

plementan entre śı y permiten obtener una visión integrada de lo que está ocurriendo en el

sistema volcánico en estudio. En definitiva, este estudio interdisciplinario, enmarcado en lo

que se llama volcanoloǵıa, trata de determinar qué procesos están ocurriendo en un sistema

volcánico con el fin de poder identificar elementos precursores ante erupciones inminentes,

los cuales, determinados a tiempo, ayudan a prevenir, pérdidas humanas y daños materiales,

en las zonas cercanas a los volcanes.

Dentro del campo de la geof́ısica, se encuentra la sismoloǵıa, la cual aplicada a zonas volcáni-

cas recibe el nombre de sismoloǵıa volcánica. La sismoloǵıa volcánica tiene como objetivo

principal, entender la naturaleza y dinámica de las fuentes sismo-volcánicas actuantes, las

cuales están asociadas a la inyección y transporte de magma y movimiento de fluidos hidro-

termales presentes en un sistema volcánico. La sismicidad es uno de los elementos que mejor

caracteriza la dinámica de un volcán (Chouet 1992, 2003). El registro y estudio de la sismi-

cidad precursora en un volcán, que se está reactivando, es en la actualidad la herramienta de

diagnóstico más fiable y extendida de todas las técnicas de control y estudio de los volcanes

(Scarpa y Tilling, 1996).

Una región volcánica es capaz de producir una serie de señales śısmicas en función del tipo de

fuente actuante, la cual suele estar relacionada con el estado del volcán. Aśı, por ejemplo, los

procesos de ruptura del medio, producen señales śısmicas llamadas terremotos, debido a la

acumulación de esfuerzos. Estas señales son denominados de forma espećıfica por la volcano-

loǵıa, sismos volcano-tectónicos (VT). Estos terremotos comparten caracteŕısticas similares

a los terremotos de origen tectónico, siendo que las causas de acumulación de esfuerzos que

los generan pueden ser del tipo regionales (tectónica regional), locales o puntualmente aso-

ciadas a la dinámica de fluidos en el interior de un sistema volcánico. Por ello, es importante

tener presente que el estudio de la sismicidad en un volcán sin la integración de otros tipos

de disciplinas, puede llevar a eqúıvocos o a resultados incompletos finalizando en una mala

1
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interpretación del escenario volcánico. Sin embargo, la dinámica eruptiva está controlada por

el movimiento y acción de los fluidos, ya sean de origen magmático o hidrotermal (magma,

agua o gases), los cuales intercambian enerǵıa elástica con el entorno que los confina, gene-

rando señales śısmicas. Las caracteŕısticas, en el dominio de la frecuencia y en el dominio

del tiempo, de estas señales śısmicas, estarán relacionadas tanto con las caracteŕısticas de

los fluidos como con las dimensiones y tipo del medio sólido que los confina. A lo largo de

los años se han utilizado un gran número de clasificaciones para identificar las señales sismo-

volcánicas que se presentan. La mayoŕıa de los autores clasificaron a los eventos en base a la

apariencia en el dominio del tiempo, es decir, según su forma de onda y otros, teniendo en

cuenta los procesos de fuente involucrados, resultando de estas clasificaciones, una relación

más directa entre las señales registradas y los procesos que están ocurriendo. La clasificación

utilizada en este trabajo es la siguiente de acuerdo con los autores Chouet et al. (1994); Lahr

et al. (1994); McNutt, 1996, Ibañez y Carmona (2000), Zobin (2003) y McNutt, 2005: Sismos

volcano-tectónicos (VT), Eventos de Largo Periodo (LP), Tremor Volcánico (TR), Hı́bridos

(HY) y Explosiones (EX). Esta clasificación se basa en el análisis de la señal en el dominio

del tiempo y de la frecuencia. Cada una de ellas estará asociada con un proceso determinado,

aśı los VT están asociados a procesos de ruptura, los eventos LP suelen interpretarse como

transitorios de presión en un fluido o fracturas controladas por fluidos, los TR son estados

continuados de estos transitorios de presión, los HY son señales combinadas de VT y LP y,

las explosiones son bruscas liberaciones de gas en un ĺıquido.

En general se ha podido comprobar que en muchos volcanes antes de la ocurrencia de una

erupción se tiene un incremento de sismicidad con cambios en sus caracteŕısticas dominantes.

Aśı, por ejemplo Lahr et al. (1994) observaron que antes de la erupción del volcán Redoubt

(Alaska) se produjo un gran incremento de la actividad de LP y de HY. Ibáñez et al. (2003)

encontraron un incremento de la sismicidad LP en la Isla Decepción (Antártida) asociada a

procesos hidrotermales, Patané et al. (2002) observaron un incremento de los VT previo a la

erupción del Etna del año 2001. También ocurrió esto en los volcanes St. Helens (EE.UU) y

Galeras (Colombia), entre otros.

Para obtener información de las señales sismo-volcánicas se requiere realizar una localiza-

ción espacial. Para ello en general, se utilizan redes śısmicas convencionales que pueden ser

a nivel global o local; o para estudios más localizados se utilizan arrays śısmicos, como es

el caso de este trabajo. Una red śısmica está compuesta por un número determinado de

estaciones śısmicas que se encuentran instaladas en grandes extensiones, de centenares de

kilómetros cuadrados. Estas redes son útiles para estudiar sismos volcano-tectónicos pero

son limitadas en el estudio de otro tipo de señales volcánicas. Sin embargo, como alterna-

tiva a este tipo de instrumentación se utiliza el array o antena śısmica. El array śısmico

es un conjunto de sismómetros centralizados en un sistema de registro único, ubicados en

un área de menos de un kilómetro cuadrado, en la cual se pueden desplegar de entre 5 a

20, o más sismómetros. Esta instrumentación permite determinar la posición de la fuente
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que genera las señales śısmicas y la caracterización de las mismas (Almendros et al., 2004).

Lo interesante de la técnica de array respecto a otras técnicas de registro en sismoloǵıa, es

la alta relación señal/ruido que se obtiene, lo que es muy favorable en volcanoloǵıa ya que

facilita enormemente la identificación de los eventos locales, algunos de los cuales de muy

baja intensidad como suele ocurrir con los sismos de origen volcánico. El estudio combinado

de antenas śısmicas y sismicidad volcánica no es un hecho aislado y en la actualidad, exis-

ten numerosos volcanes que están siendo controlados por este tipo de instrumentación. Los

arrays han sido utilizados en varios volcanes, uno de ellos es el Monte Vesubio en Nápoles,

Italia. Scarpa et al. (2002) aplicaron esta técnica mediante un array de pequeña apertura

y obtuvieron los parámetros hipocentrales de terremotos locales. Saccorotti et al. (2001)

analizaron las propiedades del ruido śısmico usando datos obtenidos a partir de un array

(con sismómetros de corto periodo) para investigar señales con alta correlación. Las cuales

podŕıan ser atribuidas a la actividad magmática y/o hidrotermal sub-superficial (generando

señales de tremor volcánico) en el volcán Vesubio. También estos autores analizaron datos

śısmicos de 1998-1999 obtenidos a partir de dos arrays śısmicos conformados por sensores

de corto periodo en el volcán Isla Decepción, Antártida. Estos autores mencionan que la

principal ventaja de usar arrays śısmicos con respecto a las redes śısmicas clásicas es que la

estimación del vector de lentitud (inversa de la velocidad) permite la localización de la fuente

śısmica aún para señales, como el tremor volcánico o los eventos de largo periodo, donde la

identificación de los arribos de las ondas internas es muy dif́ıcil. Esta premisa está basada

en que los arrays pueden determinar precisamente la dirección de incidencia de las ondas

śısmicas y aśı el lugar de la fuente origen de estas ondas.

Otra técnica muy utilizada en sismoloǵıa volcánica y que se aplicará en este trabajo de tesis,

es la técnica de multipletes o “familias”. Esta técnica trata de encontrar sismos similares,

según sus formas de ondas y caracteŕısticas espectrales, para la identificación de grupos o

familias de eventos que comparten una misma fuente. Con esta técnica es posible identificar

variaciones en el tiempo y/o en el espacio de las fuentes śısmicas que actúan en un sistema

volcánico y aśı poder entender e interpretar cambios en éste. Por ejemplo, en la sismicidad del

volcán Fogo (Isla San Miguel, Azores- Portugal) se han observado la ocurrencias de familias

de eventos śısmicos, donde su origen fue atribuido al mismo mecanismo-fuente (Martini et

al., 2009). Estos autores identificaron dobletes/multipletes de eventos volcano-tectónicos de

pequeña magnitud (usualmente � 3) los cuales pudieron haber estado relacionados con la

interacción entre las lluvias estacionales y el campo geotermal del volcán. En el Monte Usu

(Japón) se identificaron familias de terremotos, individuos que exhib́ıan formas de onda

similares y se localizaban en un solo sector, revelando la ocurrencia de deslizamientos que

se produćıa repetidamente, en el plano del domo y el cuerpo magmático en profundidad

(Okada et al., 1981). En el Monte Unzen (Japón) un gran número de terremotos ocurrieron

en las partes someras del domo de lava donde su desarrollo y posterior colapso generó flujos

piroclásticos desde 1991 a 1995 (Nishimura e Iguchi, 2011), por lo cual Umakoshi et al. (2002)

pudieron identificar gran cantidad de familias a partir de estos eventos. Además analizaron
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las correlaciones entre las formas de onda entre el mismo grupo y sus variaciones y destacaron

que cuánto más altos eran los valores de correlación, menor era el periodo de recurrencia y

que con el tiempo la correlación disminúıa. También observaron que las magnitudes de los

terremotos en una misma familia cambiaban con el tiempo. Entonces, estos autores sugirieron

que entre episodios de terremotos repetidos, las ubicaciones hipocentrales variaban sútilmente

con el tiempo y de esta manera también los mecanismos-fuente.

El estudio en este trabajo de tesis se sitúa en el volcán Copahue (37� 51’ 21,27”S; 71� 09’37,38”O,

2997 m). Este es un estratovolcán activo localizado en la Zona Volcánica Sur de los Andes

(ZVS), en el ĺımite entre Argentina y Chile. El edificio volcánico forma parte de una gran de-

presión y el único cráter activo del volcán se ubica en el extremo oriental de una ĺınea N60� E

de nueve cráteres. Presenta la particularidad de contener un lago ácido y vertientes calientes

ácidas que emergen del flanco E del volcán, las cuales conforman una de las expresiones

superficiales del sistema magmático/hidrotermal. Numerosas erupciones han sido reportadas

en los últimos años (1750, 1759, 1867, 1937, 1944, 1960, 1961, 1992, 1993, 1994, 1995, 2000

y 2012), que con la excepción del año 2000, todas han sido de baja magnitud y mayormente

de carácter freático (Delpino y Bermúdez 2002; Naranjo y Polanco 2004). En la erupción

del año 2000 se observó un cambio drástico en el estilo eruptivo, comenzando por erupcio-

nes freáticas y freatomagmáticas (con la desaparición del lago cratérico) y que culminaron

con erupciones t́ıpicamente estrombolianas, las cuales afectaron a las localidades cercanas de

Caviahue y Copahue, provincia de Neuquén, Argentina (Delpino y Bermúdez 2002). Varios

estudios enfocados en el control estructural de esta zona volcánica fueron realizados recien-

temente. Se destacan los trabajos de Folguera y Ramos (2000), los cuales propusieron para

la depresión del sistema volcánico un origen tectónico transtensional, el cual fue también

reconocido por Melnick y Folguera (2001), atribuyéndolo a movimientos transcurrentes dex-

trales en la zona de falla Liquiñe-Ofqui (ZFLO), otorgándole un origen de tipo pull apart. La

actividad neotectónica de la zona fue caracterizada por Folguera y Ramos (2000) basándose

en observaciones de fisuras holocenas relacionadas a emisiones lávicas. Las mismas afectadas

por el fallamiento a medida que los materiales eran extruidos. Melnick et al. (2006) realiza-

ron un estudio sobre el control estructural en el arco volcánico Plio-Cuaternario, aportando

nuevos datos sobre los rasgos estructurales de la región y hacia el sector chileno del Com-

plejo Caviahue-Copahue. Estos autores proponen que el patrón de esfuerzos registrado en

la región se encuentra relacionado con el lineamiento volcano-tectónico Callaqui-Copahue-

Mandolegüe. Este lineamiento es reconocido como una discontinuidad de escala cortical que

acomoda la deformación entre el sector norte de la Zona de Falla transcurrente de Liquiñe-

Ofqui y el sector sur del sistema compresivo Copahue-Antiñir. La existencia de esta zona

de acomodación es considerada la causa por la cual la zona de estudio es el único lugar que

presenta actividad volcánica desde el Pleistoceno hasta el Holoceno en un sector de arco

volcánico fósil, a aproximadamente 30 km al este del arco volcánico actual.
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1.1. Objetivos del trabajo de tesis

El objetivo principal de este trabajo de tesis doctoral es realizar el estudio de la dinámica

tectono-volcánica de la zona del volcán Copahue en Cordillera Neuquina. Esta se pretende

realizar mediante el análisis de la sismicidad volcano-tectónica junto con el análisis geológico,

geof́ısico y geoqúımico existente para el área. Dicho análisis permite caracterizar el estado de

actividad del volcán, el cual ha tenido numerosos episodios eruptivos en los últimos años e

inclusive actualmente presenta importantes manifestaciones. En este sentido, se intentará de-

terminar precursores śısmicos que puedan ser utilizados como elementos de alerta temprana

ante erupciones volcánicas, determinar variaciones en los parámetros de onda y direcciones

de procedencia de las señales, localizaciones de las fuentes sismo-volcánicas y variaciones que

puedan existir en estas.

El estudio sismológico se realizó mediante el uso de arrays śısmicos conformados por sismóme-

tros de corto peŕıodo, lo que no solo permitirá estudiar los sismos volcano-tectónicos sino

también otro tipo de señales śısmicas, como son los eventos de Largo Periodo y/o tremor

volcánico. Esta técnica de arrays permite caracterizar las zonas fuentes que generan los

diferentes tipos de señales, tales como áreas geotermales, conductos magmáticos, zonas con-

troladas por fluidos, fracturas locales o regionales, etcétera. Muchos de estos eventos están

estrechamente relacionados al movimiento de fluidos y a la dinámica de los sistemas volcáni-

cos.

El objetivo a mediano-largo plazo que se pretende con esta investigación es la evaluación de

la peligrosidad volcánica de la región, con el fin de posibilitar una adecuada planificación del

territorio y una correcta gestión del riesgo volcánico. Esto contribuye a minimizar los daños

tanto humanos como materiales asociados a la actividad volcánica.

Por lo tanto, a modo general, se pretende realizar la caracterización y cuantificación de la

actividad śısmica registrada en la zona para obtener un mayor conocimiento del sistema

volcánico-hidrotermal reinante en el volcán en estudio. Los datos śısmicos analizados en

este trabajo corresponden al periodo comprendido entre noviembre de 2003 y abril de 2010,

obtenidos a partir de tres arrays śısmicos que fueron instalados en áreas cercanas al cráter

y zonas geotermales. Además de poder caracterizar la actividad śısmica local presente en

el área de estudio, se pretende relacionar a esta sismicidad con los rasgos estructurales de

la zona, actividad tectónica regional, para poder determinar los procesos que ocurren en el

sistema geodinámico del volcán Copahue.

Cabe destacar que la presente investigación formó parte de un estudio multidisciplinario

(Grupo de Estudio y Seguimiento de Volcanes Activos- Dpto. Ciencias Geológicas- Univer-

sidad de Buenos Aires) que se desarrolló en el volcán Copahue y que permitirá analizar los

eventos śısmicos con los datos geológico-estructurales, como aśı también geoqúımicos (de

fluidos volcánicos) y de deformación (InSar) realizados en el área.
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Los objetivos espećıficos son:

1) Instalación de equipos śısmicos adicionales al ya instalado en la zona, necesarios para la

realización de esta tesis doctoral.

2) Registro de la actividad śısmica de la zona del volcán Copahue, periodo comprendido

entre noviembre de 2003 y abril de 2010.

3) Visualización e identificación de los eventos sismo-volcánicos registrados.

4) Caracterización de la actividad śısmica local. Utilización de diferentes técnicas: cálculo

del contenido espectral: espectro y espectrograma de cada evento. En caso de los sismos

volcano-tectónicos, determinación de los tiempos de arribo de las ondas P y S a través de

la utilización de programas computacionales espećıficos.

5) Clasificación de los eventos sismo-volcánicos en función de los grupos VT, LP, TR, HY,

EX u otras.

6) Localización de los distintos tipos de eventos volcano-tectónicos. Para ello se emplean

técnicas en el dominio del tiempo (ZLCC). Estos estudios se realizan en tres bandas de

frecuencias, bajas, intermedias y altas, a fin de poder caracterizar cada una de las señales

y obtener los parámetros de onda para cada señal. Localización espacial mediante la

aplicación de un modelo de velocidad para el trazado inverso del rayo según los parámetros

de onda determinados.

7) Relación de los eventos śısmicos con el sistema volcánico y determinación de los posibles

procesos actuantes. Delimitación de la zona fuente y seguimiento de la misma, a partir

de uno o más arrays.

8) Relación de la sismicidad con otras disciplinas estudiadas en la zona, geoloǵıa, geof́ısica y

geoqúımica. Asociación de los eventos śısmicos con las estructuras presentes en la zona.

9) Análisis espacio-temporal de la sismicidad. En el caso de los VT se realiza un estudio

de las similitudes entre eventos y un análisis de la distribución espacio-temporal de los

mismos usando la técnica de multipletes o familias. Para el resto de las señales se hace

un seguimiento del cambio de la dirección de procedencia y de la velocidad aparente a lo

largo del tiempo. Esto posibilitará hacer un seguimiento de las fuentes actuantes.

10) Análisis de la actividad śısmica en el marco geológico regional. Actividad śısmica local

disparada por terremotos regionales grandes ocurridos en el periodo de estudio. Efectos

y correlación espacio-temporal con dichos eventos.
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1.2. Zona de estudio

El volcán Copahue (37o51’ 21,27”S; 71o09’37,38”O, 2997 m) se encuentra en la cordillera de

los Andes, en el ĺımite internacional Argentina- Chile, del lado argentino en el oeste de la

provincia de Neuquén (Fig. 1.1) a 360 km aproximadamente de la ciudad de Neuquén y a 1600

km de la ciudad de Buenos Aires. Este volcán pertenece al Complejo Volcánico Caviahue-

Copahue (CVCC), el cual está compuesto por el edificio volcánico Copahue emplazado en el

borde occidental de la gran depresión volcano-tectónica del Agrio. Este sistema se ubica en

la zona de retroarco, a 30 km al E del arco volcánico actual. El volcán Copahue corresponde

a un estratovolcano de composición basáltico-andeśıtico a andeśıtico. Su cráter activo se

encuentra alineado con ocho cráteres más, con dirección NE-SO (Naranjo y Polanco, 2004).

Es un volcán activo el cual ha tenido sus últimas manifestaciones eruptivas en la década del

’90, en el año 2000 con la emisión de una gran columna de ceniza y participación de material

juvenil (Naranjo y Polanco, 2004) y en el 2012 hasta la actualidad, en el transcurso de un

nuevo ciclo eruptivo.

En la zona del volcán Copahue se encuentra la localidad de Caviahue (1500 msnm) a aproxi-

madamente 9,7 km al E del cráter activo, a orillas del lago Caviahue (Fig. 1.2). Su población

es de alrededor de 500 habitantes aunque aumenta considerablemente debido al gran movi-

miento de turismo, especialmente en epoca invernal por visitas a su centro de esqúı y a las

termas en verano. A unos pocos kilómetros de esta localidad, se ubica la villa de Copahue

(1980 msnm) a aproximadamente 6,6 km al NE del cráter activo. La villa de Copahue es de

carácter estacional, ya que en invierno es imposible su acceso porque permanece cubierta de

nieve (Fig. 1.2). En esta última localidad y varios puntos cercanos, se encuentras manifesta-

ciones del sistema geotermal como cráter El Agrio y sus vertientes en la ladera E del volcán,

Copahue, Anfiteatro, Las Máquinas, Las Maquinitas y Chancho-Có en el sector chileno (Fig.

1.2). En el sector chileno, se encuentran numerosas comunidades, una de las más cercanas es

la comunidad mapuche, en el sector de Trapa-Trapa, a aproximadamente 14 km al NNO del

cráter activo, cercanos al sector de Chancho-Có.

Figura 1.1: Mapa de ubicación de la zona de estudio del volcán Copahue. El volcán Copahue
se encuentra en la provincia de Neuquén- Argentina, en el ĺımite con Chile. Foto: vista ESE

del volcán Copahue.
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Figura 1.2: Referencias de los lugares de la zona del volcán Copahue nombrados en el presente trabajo, cráter el Agrio, Lago Caviahue, Lago El Barco,
Valles de Caviahue, Lagunas Las Mellizas, localidad de Caviahue y puntos geotermales, Chancho-Có, Anfiteatro, Termas de Copahue, Las Máquinas, Las

Maquinitas. También se indican posición de los equipos śısmicos AA-ACV y ACM (coordenadas en Gauss-Kruger, metros).
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Existen numerosos trabajos realizados en este volcán en el ámbito de la geoloǵıa y de la geof́ısi-

ca. Recientemente se publicaron trabajos sobre estudios geoqúımicos y de deformación los

cuales han brindado resultados claves para el conocimiento del sistema volcánico-hidrotermal

del volcán Copahue. Trabajos que involucran la zona de subducción entre la placa de Nazca

y Sudamericana, estructuras regionales importantes como son la Zona de Falla de Liquiñe-

Ofqui al sur del volcán y la Zona de Falla de Antiñir-Copahue al norte. También a nivel

local existen diversos trabajos que brindan información de las caracteŕısticas geoqúımicas,

geof́ısicas y geológicas que serán presentadas en el caṕıtulo 2 de este trabajo de tesis.

1.3. Estructura de tesis

En esta sesión se presentarán los contenidos del presente trabajo de tesis y sus correspon-

dientes caṕıtulos, con una breve descripción de cada uno.

Caṕıtulo 1: Introducción. Se verá el tipo de instrumentación y la aplicación de los

métodos utilizados en este trabajo de tesis y en otros volcanes con los resultados e in-

terpretaciones obtenidas, los cuales son de gran importancia para este trabajo, aśı como

también, los objetivos generales y espećıficos y una breve descripción introductoria de

la zona de estudio.

Caṕıtulo 2: Marco geológico, geodinámico, volcanológico y geof́ısico. Este caṕıtulo tra-

ta sobre el marco geológico regional y local, estructuras geológicas involucradas en la

zona de estudio. Antecedentes de otras disciplinas como es la geoqúımica y la geof́ısica

en el volcán Copahue.

Caṕıtulo 3: Śısmoloǵıa volcánica. Este caṕıtulo tratará sobre la sismoloǵıa volcánica

en general, conceptos y tipos de eventos śısmicos que ocurren en una zona volcánica,

caracterización y procesos involucrados.

Caṕıtulo 4: Metodoloǵıa e Instrumentación. Trata de los métodos utilizados en este

trabajo de tesis doctoral. Diferentes técnicas aplicadas como técnicas de array, técnicas

de Zero Lag Cross Correlation, modelos de velocidad para el trazado inverso del rayo.

Técnica de multipletes. Instrumentación utilizada, caracteŕısticas de cada uno de los

equipos instalados para este trabajo.

Caṕıtulo 5: Datos. Los datos śısmicos obtenidos para este trabajo, caracteŕısticas y

tratamiento de las señales śısmicas para cada uno de los tipos de equipos utilizados.

Caṕıtulo 6: Actividad śısmica regional. Actividad śısmica regional ocurrida durante

el peŕıodo de estudio y posiblemente relacionada con la actividad local. Terremotos

regionales ocurridos en 2006 y 2010.
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Caṕıtulo 7: Caracterización de la actividad śısmica local en el Volcán Copahue. Carac-

teŕısticas espectrales, formas de onda, fases y magnitudes de las señales volcánicas re-

gistradas en el volcán Copahue. Caracterización de la actividad sismo-volcánica durante

el periodo de estudio, 2003-2010.

Caṕıtulo 8: Análisis en bajas frecuencias. Este caṕıtulo trata sobre el análisis de las

señales śısmicas registradas en la banda de frecuencias entre 1 y 4 Hz, a partir de los

arrays A, CV y CM.

Caṕıtulo 9: Análisis en frecuencias intermedias. Este caṕıtulo trata sobre el análisis de

las señales śısmicas registradas en la banda de frecuencias entre 4 y 8 Hz, a partir de

los arrays A, CV y CM.

Caṕıtulo 10: Análisis en altas frecuencias. Este caṕıtulo trata sobre el análisis de las

señales śısmicas registradas en la banda de frecuencias entre 8 y 12 Hz. Localización

de los sismos VT registrados según tres modelos de velocidad, COP, FUM y ARR.

Determinación de familias de terremotos.

Caṕıtulo 11: Sismicidad local asociada al terremoto 27F. Análisis de toda la actividad

śısmica local ocurrida entre noviembre de 2003 y abril de 2010, principalmente la sismi-

cidad local asociada al terremoto ocurrido en Chile el 27 de Febrero de 2010. Estudio

previo y posterior al terremoto 27F y estudio de esta sismicidad por zonas de interés,

zonas geotermales, edificio volcánico y valles de Caviahue.

Caṕıtulo 12: Discusión y conclusiones. Presentación de las diferentes discusiones y con-

clusiones a las que se han arribado mediante la caracterización y análisis en las distintas

bandas de frecuencias de las señales sismo-volcánicas registradas en la zona de estudio

entre los años 2003 y 2010. Relación de la actividad local y regional. Conclusiones del

trabajo de tesis, técnicas y cient́ıficas.
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Marco geológico, geodinámico,

volcanológico y geof́ısico

El volcán Copahue (37� 51’21,27”S, 71� 9’37,38”O, 2997 m) está ubicado en la Cordillera

de los Andes precisamente en la Cordillera Neuquina en el ĺımite fronterizo de Argentina-

Chile. Es un estratovolcán de composición andeśıtico-basáltico a andeśıtico (Hildreth y Moor-

bath, 1988) localizado en el borde SO de la depresión volcano-tectónica del Agrio o caldera

Caviahue. El edificio volcánico Copahue y la depresión del Agrio, conforman el Complejo

Volcánico Caviahue-Copahue (CVCC) (Muñoz y Stern, 1989; Pesce 1989; Linares et al.,

1999; Folguera y Ramos, 2000; Melnick y Folguera, 2001; Melnick et al., 2006). El edificio

volcánico presenta una forma elongada de 22 x 8 km con nueve cráteres alineados en su cima,

con dirección N60� E, siendo el más oriental, el cráter activo, llamado El Agrio. Este cráter

presenta un diámetro de aproximadamente 500 m, un lago ácido y un glaciar en su borde

occidental. Este complejo volcánico se encuentra a 30 km al E del arco volcánico actual y

está situado dentro de la Zona Volcánica Sur de los Andes Centrales (Muñoz y Stern, 1989;

Stern, 1989; López Escobar et al., 1993; López Escobar y Moreno, 1994; Melnick et al., 2006).

Este sector se ubica en el ĺımite de placas convergentes, en el cual se produce la subducción de

la placa de Nazca bajo la placa Sudamericana con un ángulo de 30 � de subducción (Bohm et

al., 2002) y una convergencia de las placas oblicua con un ángulo 79� (Angermann et al., 1999;

Folguera y Ramos, 2000). Esta convergencia oblicua genera una zona de acomodación de la

deformación paralela al arco volcánico, la cual es traducida en movimientos transcurrentes

en la zona del arco volcánico en respuesta a la geometŕıa de la zona Wadati-Benioff. Folguera

et al. (2004) reconocen a la depresión del Agrio y a la estructura del Cerro Chancho-Có,

como posibles estructuras de transferencia entre los dos sistemas de fallas imperantes en

la zona: Zona de Falla de Liquiñe-Ofqui (ZFLO) al sur del CVCC, en el arco y el sistema

Antiñir-Copahue al norte del complejo, en el retro-arco.

11
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Numerosos autores han trabajado en la región y han presentado un escenario geológico

complejo a la altura de la zona del volcán Copahue, presentando sus elementos tectóni-

cos y volcánicos como también las relaciones existentes entre ellos. En la cordillera neuquina

existe cierta recurrencia en el desarrollo de cuencas de intraarco y orogenias. Folguera et

al. (2003) definen cuatro frentes volcánicos en el PALEOCENO-EOCENO, OLIGOCENO

SUPERIOR-MIOCENO INFERIOR, PLIOCENO INFERIOR, PLIOCENO SUPERIOR -

CUATERNARIO, los cuales anteceden o coexisten con tres cuencas de intraarco documenta-

das: OLIGOCENA SUPERIOR-MIOCENA INFERIOR, PLIOCENA INFERIOR y CUA-

TERNARIA. Estos autores atribuyen las diferentes posiciones del arco y las cuencas extensio-

nales desarrolladas, a la existencia de pulsos discretos de incremento del ángulo de subducción

de la placa de Nazca, los cuales habŕıan generado los sucesivos frentes de deshidratación de

la placa subductada hacia la trinchera y los consecuentes colapsos documentados por pérdida

de sustentación de la litósfera continental. En la zona de retro-arco entre los 37� y 40� S se

presentan cuencas de extensión (Muñoz y Stern, 1988) asociados con atenuación litosférica

(Kind et al., 2002) y actividad volcánica activa desde el Plioceno temprano (Ramos y Folgue-

ra, 1999, 2005; Melnick et al., 2003). El origen de esta extensión habŕıa estado relacionado

con el empinamiento de la placa oceánica subductada (Muñoz y Stern, 1988; Stern, 2004;

Ramos y Folguera, 2005) evidenciado por el movimiento hacia el oeste y angostamiento del

arco volcánico en los últimos 5 Ma (Folguera et al., 2005). Al norte de los 37� S el retro-arco

interno está siendo levantado por fallas de desplazamiento de rumbo transpresional dextral

correspondiendo al extremo norte de la ZFLO desarrollado en el sector E de los Andes (Fol-

guera et al., 2004, 2005) y se reconoce como la prolongación de este sistema de fallas, en el

territorio argentino, al sistema de fallas Antiñir-Copahue (Folguera et al. (2005)). Melnick

et al. (2006) relacionan al Complejo Caviahue-Copahue con la intersección de tres sistemas

estructurales regionales, el lineamiento Callaqui-Copahue-Mandolegüe, Zona de Falla de Li-

quiñe-Ofqui y el sistema de Antiñir-Copahue. El volcanismo regional está controlado por el

campo de esfuerzos regional impuesto por la convergencia de placas y una zona de debilidad

a escala cortical, lo cual explicaŕıa la permanencia de la actividad volcánica en esta zona

desde el Pleistoceno tard́ıo al Holoceno. Sin embargo, las efusiones magmáticas e hidroter-

males están controladas por estructuras locales, dónde el magma asciende por planos NE-SO,

perpendiculares al esfuerzo principal horizontal mı́nimo y la actividad hidrotermal en planos

NO-SE, perpendiculares al esfuerzo principal horizontal máximo. Estos autores plantean una

evolución del Complejo Caviahue-Copahue en cinco estad́ıos,

Primer estad��o

Apertura de la estructura de pull-apart de la caldera de Caviahue.

Segundo estad��o

Establecimiento del volcán Las Mellizas con su subsecuente colapso y generación de

flujos ignimbŕıticos.
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Tercer estad��o

Establecimiento del volcán Copahue andeśıtico (1,2 Ma). Reactivación de la caldera

pull-apart Caviahue, con la generación de dos grábenes de intracaldera (1,6 y 0,8 Ma).

Emplazamiento de domos rioĺıticos Cerro Bayo (0,6 Ma) y Pucon Mahuida (1 Ma).

Transpresión y levantamiento de bloque Chancho-Có.

Cuarto estad��o

Efusión de lavas subglaciales andeśıticas-daćıticas en el flanco SE del volcán Copahue.

Quinto estad��o

Efusión lavas basalto-andeśıticas y flujos piroclásticos desde los cráteres de la cima,

fisuras laterales y conos alineados. Reactivación de fallamiento inverso y plegamiento del

bloque Chancho-Có, deformación extensional en la zona del lago El Barco y transtensión

en falla Lomı́n.

Bohm et al. (2002) mediante una red śısmica temporal entre los 36� y 40� S y 68� -74� O

identificaron la zona de Wadati-Benioff desde los 20 km hasta los 150 km con sismicidad

somera restringida al arco magmático y un espesor cortical de alrededor de 40 km a los 39�

de latitud sur.

La actividad eruptiva del volcán Copahue consta de una serie de erupciones en los últimos

tiempos, la más recientes ocurrieron en 1992-1995, 2000 y 2012 hasta la actualidad (Delpino

y Bermudez, 1993, Naranjo y Polanco, 2004, Caselli et al., 2013, entre otros). Estas manifes-

taciones fueron del tipo freático-freatomagmático con Indice de Explosividad Volcánica (VEI

en inglés) alrededor de 2.

A continuación se detallará las principales estructuras de la zona y del Complejo Volcánico

Caviahue-Copahue, en acuerdo a lo planteado por Melnick et al. (2006).

2.1. Principales estructuras geológicas de la zona

Como se mencionó anteriormente, en esta zona existieron diversos procesos tectónicos que

dieron lugar al escenario que hoy se presenta, resultante de la influencia de las variaciones en

la geometŕıa de Wadati-Benioff, transtensión regional y anomaĺıa en la cuña astenósferica, el

ángulo de incidencia de la convergencia de la placa de Nazca y su consecuente deformación

tanto en la zona de intra-arco como retro-arco, generando grandes sistemas de fallas y zonas

de transferencia y actividad volcánica.

El CVCC se encuentra en el lineamiento volcánico NE, Plio-Cuaternario, Callaqui-Copahue-

Mandolegüe (38� S) de 90 km de longitud, el cual marca la mayor transición a lo largo de los

altos Andes en términos cinemáticos y estilos estructurales (Folguera et al., 2002; Melnick

et al., 2006b; Melnick et al., 2008). Este sistema está comprendido desde oeste a este por el

volcán Callaqui, el complejo CVCC, el centro volcánico Trolón y la Cordillera de Mandolegüe.
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2.1.1. Zona de Falla de Liquiñe-Ofqui (ZFLO)

La deformación del cuaternario en los Andes del Sur está localizada en la zona de intra-

arco con su máxima expresión en la Zona de Falla de Liquiñe-Ofqui (LOFZ, Liquiñe-Ofqui

Fault Zone) paralela al arco volcánico (Fig. 2.1). La falla de Liquiñe-Ofqui corresponde a

una falla de deslizamiento de rumbo dextral, de alrededor de 1200 km de longitud, debido a

la subducción oblicua, lo que ha generado el desacople de la zona de antearco al menos desde

el Plioceno (por ej., Hervé, 1976; Hervé, 1994; Nelson et al., 1994; Cembrano et al., 1996,

2000, 2002; Lavenu y Cembrano, 1999; Rosenau, 2004; Rosenau et al., 2006). La Zona de

Falla de Liquiñe-Ofqui es una de las caracteŕısticas tectónicas más importantes de la Zona

Volcánica de los Andes Sur. Esta zona de falla fue descubierta por Steffen (1944) presenta

movimientos transcurrentes (Hervé, 1976) y posee una extensión de 1000 a 1200 km de

longitud con una orientación N10oE, entre los paralelos 39o y 46o30’S (López-Escobar et al.,

1995, Cembrano et al., 1996, 2000; Lavenu y Cembrano, 1999, Stern, 2004) desde el Istmo

de Ofqui hasta Liquiñe (Chile). Los eventos teleśısmicos son distribúıdos en el norte y sur

de la zona de falla Liquiñe-Ofqui mientras que en el segmento central no hay disponibilidad

de mecanismos focales (Lange et al., 2008). Todos los mecanismos focales de los telesismos

muestran un movimiento de desplazamiento de rumbo y son congruentes con un movimiento

lateral derecho de la falla. Ugarte (2010) realizó un estudio gravimétrico en una transecta

E-O de la Zona de Falla de Liquiñe-Ofqui, a aproximadamente a 51 km al SO del volcán

Copahue y determinó para esta zona un ancho de falla de 1180 m y para el relleno del sistema,

un espesor máximo de 1510 metros.

La historia de esta falla no es conocida en detalle (Islam, 2009) pero a lo largo de esta

estructura se observan lineamientos NE-SO y NO-SE y zonas de cizalla dúctil que siguen

la dirección de arcos magmáticos Miocenos y actual (Lavenu y Cembrano, 1999). Se ha

reconocido su cinemática como de cizalla dúctil dextral a dextral-inversa durante el Mioceno

tard́ıo y parte del Plioceno (Cembrano, 1992; Cembrano y Hervé, 1993; López et al., 1997;

Arancibia et al., 1997; Cembrano et al., 1997; Cembrano 1998, Lavenu y Cembrano, 1999)

que controlan la ubicación de grandes estratovolcanes y cientos de conos monogenéticos

menores (Lara y Folguera, 2006; Lange et al., 2008; Cembrano y Lara, 2009). La mayoŕıa de

los estratovolcanes están directamente emplazados sobre la traza principal de la ZFLO o en

estructuras secundarias paralelas al arco o dispuestas en forma oblicua al arco. La morfoloǵıa

de estos volcanes es generalmente elongada en dirección NE como por ejemplo los volcanes

Callaqui y Lonquimay (Chile) en respuesta a esfuerzos tectónicos máximos horizontales.

Además presentan fisuras en la cima o en sus flancos, poligenéticos y conos parásitos asociados

(Nakamura, 1977; López Escobar et al., 1995; Melnick et al., 2006). A lo largo de su extensión,

esta zona de falla muestra diferentes estilos de deformación y cinemática (Melnick et al.,

2006), en el segmento sur (47� 30’-42� S), transpresivo (Lavenu y Cembrano, 1999); segmento

central (42� -39� S), principlamente con deformación de desplazamiento de rumbo (Lavenu y

Cembrano, 1999, Cembrano et al., 2000; Rosenau, 2004) y el segmento norte (39� -37� 50’S),
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deformación transtensional caracterizada por ramificación de fallas, formación de gráben y

estructura tipo cola de caballo (referencias en Melnick et al., 2006)

Figura 2.1: Mapa geológico-estructural presentado por Melnick et al. (2006). Se pueden
observar las grandes estructuras en la zona del CVCC y aquellas que se encuentra dentro

del complejo volcánico mencionadas en el texto.

2.1.2. Sistema “El Barco”

El lago “El Barco” es una depresión elongada NS, con dimensiones de 4 x 1 km, ubicado al SO

del volcán Copahue, en territorio chileno. Esta área está constituida por lavas basálticas del

Plioceno tard́ıo, subhorizontales, pertenecientes a la secuencia volcánica Las Mellizas (Mel-

nick et al., 2006). Se encuentra en el sector norte y final de la Zona de Falla de Liquiñe-Ofqui

(Fig. 2.1), formando un sistema transtensional, llamado El Barco (Fig. 2.2). Corresponde a

una depresión posglacial (Melnick y Folguera, 2001; Folguera et al., 2004) con sedimentos

fluviales cuaternarios que hunden 40oE en la falla extensional y los cuales han sido desplaza-

dos 300 metros. Estas escarpas extensionales forman una estructura en dominó, que hunden

principalmente al E (Folguera et al., 2004). Melnick et al. (2006) sostienen que el lago del

Barco fue formado en el cuaternario tard́ıo y con extensión en sentido E-O. Además estos

autores interpretan una falla normal en el sector este con escarpa de falla de hasta 35 m en

la parte central decreciendo hacia el norte.

Folguera et al. (2003) mencionan la superposición de cuencas de intraarco con inversiones

tectónicas entre episodios extensionales. En la zona del volcán Copahue existiŕıa en un primer

evento de extensión la Cuenca Cura Mallin (25-12 Ma, Oligoceno-Mioceno inferior a medio)

luego ocurrió una inversión tectónica generando un orógeno (12 – 8 Ma, Mioceno superior)

y posteriormente, el segundo ciclo de extensión generó la cuenca Cola de Zorro (Fig. 2.3).
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Figura 2.2: Sistema El Barco (Melnick et al., 2006). Fallamiento normal Holoceno en A se
observa la interpretación estructural realizada por los autores Melnick et al. (2006) y en B

los autores muestran las escarpas de fallas cóncavas alrededor del lago.

Figura 2.3: Esquema de los sistemas extensionales neógenos-cuaternarios presentado por
Folguera et al. (2003) donde se observa el sistema extensional del Barco entre otros.

2.1.3. Falla y gráben Lomı́n

Falla con dirección NE, paralela al Ŕıo Lomı́n de 25 km finalizando en el SO de la depresión

del Agrio. Melnick et al. (2006) consideran esta falla como la principal de la estructura de

cola de caballo en el extremo N de LOFZ (Fig. 2.1 ) que afecta lavas holocenas del volcán

Copahue (Melnick, 2000). El gráben se encuentra en el valle Lomı́n, en el extremo norte de la

Zona de Falla de Liquiñe-Ofqui. Es una cuenca extensional con orientación N60oE, ubicada

en el sector E del sistema de “El Barco”.

2.1.4. Depresión volcano-tectónica del Agrio

La depresión volcano-tetónica del Agrio, denominación sugerida por Sruoga y Consoli (2004,

2011a, y 2011b), o también llamada Caldera del Agrio por Polanco, 1998, 2003; Folguera et
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al., 2002 y Polanco et al., 2006; Caldera Copahue (Muñoz y Stern, 1988); Caldera Caviahue-

Copahue (Pesce, 1989) o caldera Caviahue (Melnick et al., 2006) es una gran depresión

de 15 x 20 km (Pesce, 1989; Delpino y Bermúdez, 1993) la cual se encuentra en el centro

del lineamiento Callaqui-Copahue-Mondelegue (Fig. 2.1). Esta depresión fue interpretada

con diferentes oŕıgenes, 1) de carácter fluvial y posteriormente englazada (Groeber, 1925),

2) de origen volcánico con actividad volcánica resurgente posglaciaria por Gonzalez Ferrán

(1970, 1994), por hundimiento del techo de cámaras magmáticas (Mazzoni y Licitra, 2000)

y 3) como depocentro transtensivo por Ramos y Folguera (1999). Folguera y Ramos (2000)

sugieren que la subsidencia de la caldera Caviahue ocurrió por esfuerzos transtensionales

asociados al movimiento de deslizamiento de rumbo de las fallas en el sector Copahue-Pino

Hachado. Sin embargo, Pesce (1989), Delpino y Bermúdez (1993), Linares et al. (1999)

mencionan que el colapso de la caldera ocurrió después de la erupción de Riscos Bayos. Sruoga

y Consoli (2004) descartan un origen de colapso. En ella se han reconocido estructuras de

grábenes, graben de Trolope con orientaciones O-NO y de Caviahue (Folguera et al., 2004;

Rojas Vera et al., 2009). También son descriptas estructuras de flor positiva en la zona

de Chancho-Co (Chile) y en la zona de Lomı́n y El Barco al suroeste (SO) del edificio

volcánico de Copahue. Stern (1989) presenta, entre los 38o y 39oS, dataciones del interior

de la depresión explicando la migración del arco. Delpino y Bermudez (1993) describen la

estratigraf́ıa, introduciendo periodos eruptivos. Linares et al. (1999) realizaron dataciones

de las sucesiones volcánicas según la estratigraf́ıa de Pesce (1989). Rojas Vera et al. (2009)

describe a la depresión Caviahue como una estructura de caldera. Un depocentro romboidal

de 15 x 20 km asociado a una rama oriental del sistema de fallas de Liquiñe-Ofqui (Lavenu y

Cembrano, 1999; Folguera y Ramos, 2000). Evolucionando a una cuenca de pull-apart desde

el Plioceno Superior hasta el peŕıodo postglaciario, con desplazamientos dextrales (Folguera

y Ramos, 2000). Estructuras extensionales que afectan secuencias desde el Mioceno Inferior

hasta el Pleistoceno.

Rovere (2008) considera a la depresión del Agrio, una caldera que se formó a partir de

erupciones explosivas que desarrollaron fracturas normales y circunferenciales dando a lugar

a la compensación por vaciamiento debido a los grandes volúmenes de magma eruptado

generando subsidencia. Este colapso habŕıa sido generado por sucesivos pulsos explosivos

en distintos sectores y de variada intensidad dando a la irregularidad y asimetŕıa de la

depresión. Rovere (2008) también atribuye una componente angular a la asimetŕıa de la

depresión, debido al desarrollo del volcán Copahue durante el inicio de la subsidencia.
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Figura 2.4: Depresión volcano-tectónica del Agrio, vista desde el cráter del volcán hacia el E. Se observan el borde de la depresión, Cerro Bayo, Laguna
Trolope, Lagunas Las Mellizas y Lago Caviahue.
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Los controles estructurales en el CVCC se encuentran dados por dos juegos de fallas N70� O

y N30� E (Folguera y Ramos, 2000), con grábenes de orientación N70� O y pliegues y fallas

inversas, N30� E. Además se destacan una serie de rasgos estructurales como las escarpas de

hasta dos metros de altura sobre las coladas fisurales de la ladera norte del volcán Copahue,

con orientación N60� E a EO, la importante escarpa de falla con dirección N40� O desde el

cerro Chancho-Có hasta las lagunas Las Mellizas, perteneciendo al basamento de la cuenca

de intraarco (Folguera y Ramos, 2000) y la estructura N60� E y vergencia al SE en el Cerro

Chancho-Có, de edad pliocena, que forma una faja plegada de 4 km de ancho y fallas so-

breimpuestas, resultante de un campo de esfuerzos local. Depresiones termales (Copahue, El

Anfiteatro, Las Máquinas y Las Maquinitas) que presentan un origen transtensional.

2.1.5. Caldera Las Mellizas

Melnick et al. (2006), en acuerdo con lo planteado por Pesce (1989), reconocen un centro de

emisión Las Mellizas donde ahora se ubica el volcán Copahue (y Cerro Las Máquinas para

Pesce, 1989) dónde se pueden observar los restos de un edificio erodado y el borde de la cal-

dera, por aproximadamente 4 km de diámetro de escarpa circular y con zonas de alteración

hidrotermal adyacentes, preservado en el paso copahue y rio Saltillo (Fig. 2.1). Pesce (1989)

describe al centro efusivo Las Mellizas como intercalaciones de lavas, piroclastitas finas y

aglomerados volcánicos de composición andeśıtica y daćıtica potásicas. El desarrollo de es-

te centro habŕıa estado favorecido por las dislocaciones profundas del borde de la caldera,

donde sus derrames cubrieron todo el fondo lateral oeste de la misma formando un estrato-

volcan asimétrico con fuertes pendientes de oeste a este. Razón por la cual existen espesores

diferentes de 1800 m, en la zona del ĺımite con Chile y cientos de metros en su parte más

distal. Melnick et al. (2006) proponen que las ignimbritas que conforman las paredes de esta

caldera representaŕıan el colapso del estratovolcán Las Mellizas y no estaŕıan restringidas al

interior de la caldera como fue planteado por Mazzoni y Licitra (2000), quienes asociaron

estas ignimbritas con flujos de intracaldera relacionados al colapso de la depresión del Agrio.

Esta caldera, también es reconocida por Gonzalez Ferrán (1994) con el nombre de caldera

Trapa-Trapa (Fig. 2.5) como remanentes de una estructura de colapso, con un diámetro de

aproximadamente 7 km, afectadas intensamente por la erosión glaciaria. Polanco (2003) la

llama caldera Copahue, asociándola a una estructura de colapso.
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Figura 2.5: Esquema de la caldera de Trapa-Trapa (o Las Mellizas) presentada por
Gonzalez-Ferrán (1994). También se puede observar la depresión del Agrio.

2.1.6. Grábenes Caviahue y Trolope

Melnick et al. (2006) describen una serie de fallas normales alrededor del lago Caviahue

(Fig. 2.1). Este lago posee una forma similar a una herradura con una longitud de 10 y 4

km de ancho para cada brazo del lago delimitado por su parte central. Las fallas normales

forman una estructura de graben y horst que controla la morfoloǵıa de herradura del lago,

conformando el horst la parte central del lago.

En el sector norte de la depresión del Agrio, existen fallas normales que forman una estructura

de hemi-graben donde la principal falla, es la falla Trolope (Melnick et al., 2006) y fallas

secundarias a lo largo del borde norte de la depresión, en el piso del valle. La falla Trolope

(Fig. 2.1) posee dirección E-O, con un mı́nimo de desplazamiento vertical estimado en 200

m, para los últimos 2,6 Ma. Estos autores observan que el rumbo de los grábenes Trolope

y Caviahue son paralelos al eje mayor de la depresión. Siendo que el eje de extensión de

los grábenes NNE-SSO es compatible con la apertura de la estructura de pull-apart y con

el campo de esfuerzos local dentro de la depresión. Por lo tanto, estos autores interpretan

que estos grábenes son generados por reactivaciones de esta estructura mayor durante el

Plioceno-Pleistoceno y en respuesta al cizallamiento dextral de la ZFLO.

2.1.7. Cerro Chancho-Có

El Cerro Chancho-Có se ubica al N del edificio volcánico Copahue, en el Paso fronterizo Co-

pahue (Fig. 2.1). Comprende una estructura de flor positiva con dirección N60oE, siendo una

estructura asimétrica con una marcada vergencia hacia el SE (Folguera et al., 2004). Com-

puesta por fallas inversas que propagan dos anticlinales en sus respectivos bloques colgantes

(Folguera y Ramos, 2000; Melnick et al., 2006), los cuales hunden hacia el NE coincidente con
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el rechazo de las fallas que disminuye en esta dirección. Estos autores reconocen que la es-

tructura de Chancho-Có fue activa durante el Pleistoceno y Holoceno. Estas fallas controlan

los principales conductos del sistema geotermal, en Copahue, Anfiteatro y Las Maquinitas,

en un arreglo en echelón (Fig. 2.7). Melnick et al. (2006) consideran que esta estructura

de Chancho-Có podŕıa corresponder a un t́ıpico domo resurgente aunque pareciera ser de

origen tectónico o con un fuerte control estructural en la resurgencia. Formado por brechas

y lavas de la formación Cola de Zorro, ignimbritas de la formación Las Mellizas y depósitos

cuaternarios. Según Rojas Vera et al. (2009) el desarrollo de este cerro está asociado a una

serie de cabalgamientos de dirección NE que generan un abanico imbricado con vergencia

SE, relacionado al plegamiento de secuencias pliocenas superiores agrupadas en la Formación

Las Mellizas. Estos autores también destacan el quiebre topográfico dentro de este abanico,

coincidente con el desarrollo de la falla Copahue. Este cabalgamiento levanta unidades plio-

cenas sobre depósitos cuaternarios coluviales y fluviales. Rojas Vera et al. (2009) proponen

un control en el levantamiento de este cerro, ejercido por fallas pertenecientes a la cuenca de

Cura Mallin, invertidas en subsuelo y afectando en superficie a la Formación Las Mellizas.

Estas fallas delimitaŕıan un bloque con dirección NE y controlaŕıan el desarrollo del campo

geotérmico Copahue-Las Máquinas y Las Maquinitas. Folguera et al. (2004) interpretan a la

depresión del Agrio y al cerro Chancho-Có, como estructuras de transferencia entre el sistema

de falla de Liquiñe-Ofqui en el frente volcánico y el sistema de falla de Copahue-Antiñir en

el retroarco interno (Fig. 2.6).
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Figura 2.6: Mapa presentado por Folguera et al. (2004) donde se observan estructuras de
grabenes Caviahue, Trolope, El Barco y Lomin, zonas de falla de Liquiñe Ofqui y Copahue-

Antiñir; caldera Del Agrio, volcán Copahue.

Figura 2.7: Mapa presentado por Melnick et al. (2006) donde se observan estructuras en
sector del Cerro Chancho-Có y áreas geotermales.
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2.1.8. Zona de falla de Antiñir- Copahue

La zona de falla de Antiñir-Copahue fue definida por Folguera et al. (2004) como una zona

de falla del frente orogénico de los Andes entre las latitudes 37� S y 38� S formada por fallas

transpesivas y transtensivas dextrales de alto ángulo, con vergencia hacia el E. Esta zona fue

divida en tres segmentos, uno norte con transpresión dextral; otro central con transtensión

dextral, fallas transpresivas subordinadas y otro sur, con una serie de fallas de transferencia,

también fallas transpresivas menores y depocentros transtensivos mayores, desarrollados en-

tre la zona sur de Antiñir-Copahue y el norte de la zona de Liquiñe-Ofqui (Folguera et al.,

2004).

Figura 2.8: Mapa geológico modificado por Radic (2010) destacando la neotectónica general
y block-diagrama: relación entre el basamento, volcanismo cuaternario y neotectónica. ZLFO:
Zona de falla Liquiñe-Ofqui; CVCC: Complejo volcánico Copahue-Callaqui; ZACC: Zona de
acomodación Copahue-Callaqui. 1. Vn. Callaqui; 2. Vn. Copahue; 3. Vn. Tolón-Cordillera

de Mandolegue.

Radic (2010) mediante un estudio tectono-estratigráfico de las cuencas cenozoicas en la Cor-

dillera Principal de los Andes entre los 36� y 39� S reconoció una relación entre las estructuras

de primer orden de las cuencas y la distribución del volcanismo plio-pleistoceno. Este autor

menciona que las zonas de acomodación estructural constituyeron zonas de debilidad que

favorecieron el desarrollo del volcanismo en los complejos volcánicos Nevados de Chillán y

Copahue-Callaqui. Cada uno de estos complejos volcánicos se caracteriza por una orienta-

ción de sus centros de emisión, morfoloǵıa y depósitos volcánicos en forma subparalela a la

orientación de las zonas de acomodación estructural inmediatamente por debajo (Fig. 2.8).
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2.2. Volcano-estratigrafia

La volcanoestratigraf́ıa del Complejo Volcánico Copahue-Caviahue está conformada por una

serie de formaciones las cuales son descriptas por numerosos autores. Melnick et al. (2006)

las presenta como:

1) Formación Cola de Zorro. Secuencia de lavas basálticas a andeśıticas subhorizontales,

brechas volcánicas y estratos sedimentarios en menor medida. Edades entre 5 y 1 Ma.

2) Secuencia volcánica Las Mellizas, esta secuencia se encuentra dentro de la depresión de

Caviahue y en ella se identificaron tres litofacies: lavas inferiores basálticas a andeśıticas

interestratificadas con depósitos sedimetarios, ignimbritas de composición andeśıtica a

daćıtica, con textura eutax́ıtica, pseudo bandamiento fluido y una completa homogenei-

zación de textura glassy; y lavas superiores, predominantemente de composición andeśıtica

que alcanzan espesores de hasta 200 metros.

3) Ignimbrita Riscos Bayos con espesores de hasta 250 m, con dataciones K-Ar en biotita

ignimbritas rioĺıticas fuera de la depresión de 1,1 � 0,5 Ma (Muñoz y Stern, 1988) y de

2,05 � 0,1 Ma (Linares et al., 1999). Las ignimbritas de Riscos Bayos han sido relaciona-

das con el colapso de la caldera de Caviahue (Muñoz y Stern, 1988; Pesce, 1989; JICA,

1992; Mazzoni y Licitra, 2000), sin embargo, no concuerda la edad que debeŕıa ser según

observaciones de campo para la secuencia volcánica de Las Mellizas (Melnick et al., 2006);

4) Flujos de lavas Trolope, lavas andeśıticas y brechas de hasta 200 m de espesor con edades

K-Ar entre 1,63 � 0,1 Ma a 0,8 � 0,16 Ma (Linares et al., 1999).

5) Secuencia volcán Copahue puede ser dividida en tres estadios, pre-glaciar con la presencia

de lavas v́ıtreas y flujos piroclásticos que conforman el edificio volcánico, edades isotópicas

de construcción del edificio de 1,23 � 0,18 Ma y 0,76 � 0,14 Ma (Linares et al., 1999).

Estadio sin-glaciar representado por bajos volúmenes de lavas generados en conductos,

de composición andeśıtica-daćıtica y presentando caracteŕısticas t́ıpicas de interacción

magma-agua y por último un estadio post-glaciar caracterizado por emisiones explosivas

de bajos volúmenes de lavas y flujos piroclásticos desde el cráter, fisuras laterales, conos

piroclásticos monogenéticos y conductos.

6) Domo Pucón Mahuida, constituido por lavas rioĺıticas y rocas intrusivas subvolcánicas

rioĺıticas. Este domo se encuentra en la pendiente SE del volcán Copahue sobre el valle del

rio Lomı́n (Fig. 2.1). Presenta dos litofacies, lavas rioĺıticas (Melnick et al., 2006, Cecioni

et al., 2000) y rocas instrusivas subvolcánicas rioĺıticas. Las rocas intrusivas quedaron

expuestas por la erosión glaciar. Sills se desarrollaron del cuerpo principal del domo e

intruyeron las lavas andeśıticas del edificio volcánico Copahue aunque en la parte superior

las lavas cubren el domo (Fig. 2.9). Las edades del domo Pucón-Mahuida según dataciones

K-Ar son de 0,9 � 0,14 Ma y 1,1 � 0,18 Ma (Linares et al., 1999) y 1,23 � 0,18 Ma a
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0,76 � 0,14 Ma (Muñoz y Stern,1988; Linares et al., 1999). La falla del rio Lomı́n pone

en contacto a las lavas rioĺıticas del domo con las ignimbritas de la secuencia volcánica

Las Mellizas en el paso Pucón Mahuida (Melnick et al., 2006).
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aṕ

ıtu
lo

2
.M

a
rco

geo
l�o

gico
,

geod
in

�a
m

ico
,

vo
lca

n
o
l�o

gico
y

geo
f��sico

26

Figura 2.9: Domo Pucón Mahuida en el sector SE del edificio volcánico Copahue.
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7) Domo Cerro Bayo, localizado en el borde N de la caldera del Agrio (Pesce, 1989; Melnick

et al., 2006; Fig. 2.1), compuesto por lavas rioĺıticas a daćıticas y tobas. Presenta un área

de 20 km2 y está aproximadamente a 1200 km respecto al borde de la caldera. Linares et

al. (1999) determinó una edad K-Ar de 0,6�0,12 Ma para las lavas rioĺıticas. Su conducto

principal cruza las fallas normales del borde de la caldera del Agrio y una falla NNE la

cual limita la parte oeste del domo y se corresponde con la parte más sur de la Zona de

Falla Antiñir-Copahue (Melnick et al., 2006). Cabe destacar que su principal conducto

se encuentra en la intersección de fallas normales de la depresión Caviahue y una falla

dirección N-NE perteneciente al sistema Antiñir-Copahue.

Linares et al. (1999) mencionan que la evolución del complejo efusivo Copahue está dominado

por procesos de cristalización fraccionada a bajas presiones según las caracteŕısticas isotópicas

del contenido del elemento estroncio. También hacen alusión a la presencia de una sola fuente

actuante en el manto superior, que ha tenido distintos grados de evolución, evidenciados en

las variaciones geoqúımicas.

2.3. Historia eruptiva

La actividad histórica del volcán Copahue comprende una serie de actividades eruptivas con

Índices de Explosividad volcánica bajos. En la literatura se describen varias erupciones aun-

que las más antiguas son inciertas. Petit-Breuilh (2004) describe la cronoloǵıa histórica del

volcán Copahue teniendo en cuenta las caracteŕısticas principales de la actividad eruptiva,

ruidos asociados, eyección de piroclastos, explosiones columna de gases y ceniza y su altu-

ra, erupción fisural, flujo de lava, lahares, erupción freática, subglacial, flujo piroclástico,

actividad en más de un cráter, aumento de caudal de ŕıos, derrumbes y VEI (Fig. 2.10).

Petit-Breuilh desarrolla importantes trabajos de investigación y recopila registros históricos

presentando una descripción que abarca desde el siglo XVII. La figura 2.10 muestra el cuadro

cronológico desarrollado por esta autora con las caracteŕısticas de las erupciones registradas y

sus correspondientes fechas. Según relatos de cronistas, el cráter El Agrio se encuentra activo

desde los siglos XVII y XVIII. Existen registros de erupciones explosivas en 1750 y 1759. En

1867 y en 1876 se señala una posible erupción. En 1937 la autora menciona que la actividad

está registrada pero no se dan detalles de ésta. Entre 1900 y 1920 se reportaron fumarolas

disminuyendo con respecto a años anteriores y en los años 1940 y 1945 se observó un notable

incremento en la temperatura del cráter del Agrio, en 1940, 52� C en la orilla y alrededor de

100� C en el centro. En junio de 1944 se midió una temperatura de 90� C coincidiendo con

un aumento de la acidez del lago y un descenso de su nivel de 40 m aproximadamente. La

temperatura fue disminuyendo a partir de 1945 y en 1976 las temperaturas eran de 37� C

y 43� C. En los años 1961 y 1962 existen fotograf́ıas e informaciones orales que confirman

explosiones en el cráter El Agrio.
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Figura 2.10: Cronoloǵıa eruptiva histórica del volcán Copahue (Petit-Breuilh, 2004). RS:
ruidos subterráneos, SV: sismos volcánicos, Epb: Eyección de piroclastos baĺısticos, EX:
explosiones, CG: columna de gases y ceniza, EF: erupción fisural, FL: flujo de lava (colada
de lava), LH: lahares, EcF: erupción con componente freática, ES: erupción subglacial, FP:
flujo piroclástico, A2: actividad en los dos cráteres, AR: aumento del caudal de los ŕıos,
DR: derrumbes, AC (metros): altura de la columna eruptiva, IEV: Índice de explosividad
volcánica. X: la caracteŕıstica se cita claramente en las fuentes consultadas, ?: la caracteŕıstica
puede deducirse por el tipo de actividad y -: la caracteŕıstica no aparece citada en las fuentes

de referencia.

En 1992, del 22 al 31 de julio, comenzó un ciclo eruptivo de mediana a baja intensidad siendo

la actividad eruptiva mas importante del siglo XX. Luego, la autora detalla explosiones

en noviembre de 1993, diciembre de 1994 y entre julio y agosto de 2001 (existe un error

en esta ultima fecha ya que esta erupción fue en el año 2000). Se reconocen alrededor 12

erupciones en los últimos 250 años, en 1750, 1759, 1867, 1937, 1944, 1960, 1961, 1962, 1992-

1995, 2000 y 2012 (Klohn, 1946; Moreno, H., 1992; Delpino y Bermúdez, 1993; Petit-Breuilh,

M.E., 1996; Martini et al., 1997; Naranjo y Polanco, 2004; Bonali et al., 2013). Polanco et

al. (2000) mencionan que según evidencias geológicas, las mayores erupciones han afectado

a Argentina, alcanzando un VEI probable de 3 con un periodo de recurrencia estimado

para eventos explosivos entre 650 y 700 años. Las últimas erupciones de este volcán se han

caracterizado por ser de baja intensidad, tipo freáticas y presentando VEI entre 1 y 2,

fundamentalmente emisiones de cenizas. Los depósitos de cáıda descriptos por Polanco et al.

(2000) corresponden a composición andeśıtica con alto contenido de potasio. En este último

periodo se estableció un ciclo eruptivo que comenzó en julio de 2012, teniendo su mayor

manifestación el d́ıa 22 de diciembre de 2012 (Caselli et al., 2013; Caselli et al., 2015). El

ciclo se mantiene hasta la actualidad con manifestaciones superficiales y actividad śısmica.
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En base a lo documentado por Petit-Breuilh (2004) y otros trabajos desarrollados en la zona,

se realizó un cuadro resumen presentando las erupciones del volcán Copahue desde el 1700

hasta la actualidad.

Figura 2.11: Cuadro resumen erupciones volcán Copahue desde Bulletin of Smithsonian-
GVP (http : ==www:volcano:si:edu=world=volcano), Petit-Breuilh, 1992, Naranjo y Polan-

co, 2004, entre otros.
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2.3.1. Erupción de los años 1992- 1995

En 1992-1995 ocurrieron erupciones freáticas y freatomagmáticas desde el cráter activo (Del-

pino y Bermudez, 1993), con Índices de Explosividad Volcánica 1 y 2. La erupción de 1992

comenzó el 31 de Julio de ese año con una serie de explosiones y emisiones de cenizas, gene-

rando depósitos de cáıda. Emisiones de azufre piroclástico (T� mı́nima de 115� C-130� C, tal

vez 200� C), fragmentos tamaño lapilli fino a 20 km del cráter y flujos de lodo que alcanzaron

una distancia de más de 4,5 km al E del volcán. Delpino y Bermudez (1993) reconocen tres

fases eruptivas en el peŕıodo julio-octubre:

La primera fase (31 julio) con una altura de columna inferior a 300 m y VEI de 1;

Una segunda fase (02 agosto) la cual presentó una altura de columna menor a 1400

m y un VEI de 2. Con sismos sentidos en las localidades de Caviahue y Copahue (y

sonido de explosiones).

La tercera fase (06 agosto) con una altura de columna máxima de 700 m y un VEI de

1 (Fig. 2.12).

El peŕıodo de explosividad continuó por pocos meses, con la disminución en el tamaño de las

explosiones en el tiempo. Se registró cierta sismicidad la cual estuvo representada por sismos

tipo volcano-tectónicos, eventos de Largo Periodo y tremor armónico intenso (Fuentealba y

Peña, 1994; Bulletin of GVN, 17:07, 17:10). A final de octubre de 1992 la actividad śısmica

decreció, finalizando la erupción a inicios de 1993 y finalmente, en el año 1995 se registraron

explosiones freáticas aisladas (Petit-Breuilh, 1996; Martini et al. 1997, Naranjo y Polanco,

2004) llegando el ciclo eruptivo a su fin en septiembre de 1995 (Naranjo y Polanco, 2004).

Una caracteŕıstica particular de este volcán fue la presencia de azufre, aún en condiciones

normales, donde el azufre se encuentra en grietas, paredes del cráter y en depósitos del

fondo del lago cratérico. Delpino y Bermudez (1993) plantean como posibles causas de la

presencia de esta importante cantidad de azufre: a) re-movilización y precipitación de los

depósitos fumarólicos previos, b) separación como fundido primario directamente desde la

cámara magmática y c) como producto de un proceso indirecto de desgasificación del cuerpo

magmático por reacción entre gases ricos en azufre (SO2 y SH2). Además cabe destacar que

este volcán es catalogado como aquellos que liberan azufre en exceso teniendo en cuenta su

contenido de azufre en el magma y el volumen de material eruptivo. Andres et al. (1991)

explica esta particularidad, en volcanes Lonquimay y Lascar (Chile), como el resultado de

procesos de intrusión de magma basáltico en cámaras magmáticas con mayor contenido de

śılice, donde una vez finalizada la intrusión, el basalto se enfŕıa y libera sus volátiles al magma

que ha sido intruido, generando el azufre en exceso. Algunos autores atribuyen a este exceso

de azufre producto de exsoluciones por convección en la cámara magmática o intrusiones
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Figura 2.12: Depósitos de cáıda y lahares relacionados a las 3 explosiones más importantes
(Delpino y Bermudez, 1993).

someras sin erupción. Por otro lado, Anderson (1974) menciona que existen procesos de

destilación en los cuales algunas especies pueden ser llevadas hacia la superficie por especies

más solubles. El exceso de azufre podŕıa deberse a este proceso de destilación.

2.3.2. Erupción del año 2000

La erupción del año 2000 se caracterizó por ser de tipo freatomagmática con VEI entre

1 y 2. Comenzando el 1� de julio con emisiones de bombas, piroclastos tamaño lapilli y

cenizas. Algunas de estas bombas, de 13 cm de diámetro, fueron encontradas a 8 km del

cráter. Se registraron más de 50 explosiones en 5 d́ıas, con emisiones de material piroclástico

incandescente fluyendo desde el cono. Como en el periodo eruptivo anterior, 1992-1995, la

actividad śısmica fue intensa y con algunos terremotos sentidos por la población cercana y

acompañados por la actividad explosiva (informes GVN 25:6, Naranjo y Polanco, 2004). El

d́ıa 6 de julio las explosiones freáticas se transformaron en explosiones estrombolianas, ya con

emisiones de cenizas moderadas, hasta el menos seis semanas después. Eventos tipo Largo

Periodo (23 de septiembre) y tremor ocurridos fueron correlacionados con las emisiones de

cenizas posteriores (Bulletin of GVN, 25:9). Por lo que existiŕıa una cercana correlación entre

mencionados eventos śısmicos y las emisiones de cenizas.

06/07: erupción estromboliana, explosiones cada 1 a 2 horas.

07/07: explosiones menores y cenizas (color blanco, freática)

10/07: cenizas hacia la zona del volcán Callaqui.
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12/07: explosiones intermitentes entre 1 y 3 minutos. Emisión de material fino hasta 500 m

de altura sobre el cráter y dispersión de la pluma hacia el NNE a más de 250 km. VEI=1.

Depósitos de cáıda en la villa Copahue de 1-2 mm de espesor. Explosión con sonido percibido

en villa Caviahue.

13/07: dispersión de ceniza hasta 20 km de distancia. Columna de 200-300 m. Se observa nu-

be con fuerte olor a azufre en valle del Agrio por 10 km de distancia. Explosión con columna

eruptiva de 1000 m sobre el cráter de explosión. Emisión de fragmentos incandescentes sobre

el flanco E del volcán hasta 1 km desde el cráter.

14/07: Explosión con una altura de columna de 3000-5000 m sobre el cráter. Pluma hacia el

NE, color pardo rojizo.

16/07: explosiones pequeñas con microsismicidad asociada a explosiones en el cráter.

17/07: registro de eventos explosivos en sismógrafo instalado en Caviahue. Emisión principal-

mente de vapor de agua. Explosiones cada 3 minutos. Eyección de bloques ĺıticos accesorios

de hasta 50 cm. Material tamaño ceniza, 90 % juvenil y 10 % accesorio. Emisión de material

oscuro alcanzando alturas de 1500-2000 m sobre el cráter distribuida hacia el N –NNE.

18/07: Altura de columna de 500-1000 m ancho de hasta 10 km.

19/07: explosiones, columna de cenizas y vapor hasta 500-1000 m sobre el cráter.

20/07: pluma hacia el NNE. Ceniza y olor azufre en Caviahue.

21/07: Explosiones durante una hora, cada 2 a 5 minutos. Instalación de estación śısmica

portátil por dos d́ıas, a 12 km al N-NO del cráter, registro de 15 horas. En este registro

śısmico se observaron eventos que podŕıan estar relacionados con la actividad eruptiva es-

tromboliana de enerǵıa intermedia y a posibles explosiones en la parte alta del conducto

volcánico.

22/07: Explosiones asociadas a emisión de cenizas.

23/07: explosiones moderadas de baja intensidad (acompañadas con sonidos leves). Emisión

de cenizas y gases.

24/07: Explosiones y emisión de material particulado (gris oscuro).

25/07: Fuerte olor a azufre a aproximadamente 2000 m de altura. Dispersión a 250 km al

O-SO del volcán, 165 m de espesor y ancho de 10-15 km.

04/08: instalación de estación portátil en rio Quenco (16 km desde el volcán). Se detectó sis-

mo de fractura probablemente con origen en el volcán. 09/08: aumento de actividad śısmica

y visual. Altura de columna de 1500 m sobre el cráter. Incandescencia.

10/08: incandescencia.

16/08: incandescencia. Fragmentos de bombas (alrededor de 7 cm) eyectados durante ex-

plosiones cáıan dentro del cráter. Alternancia de emisiones de vapor de agua (blancas) con

color gris oscuro a negro, enriquecidas en cenizas. Fuertes sonidos sin vibraciones en el borde

del cráter. Entre eventos explosivos se percibe un zumbido constante como “soplete”. La

periodicidad de las explosiones se mantiene cada 4 -5 min.

17/08: incandescencia intermitente seguida de sonidos similares a truenos provenientes del

cráter con intervalos de 5 minutos (condiciones climáticas y de visibilidad del cráter óptimas).
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18/08: instalación de equipos en Trapa-Trapa a 16 km al NNO del volcán (15 horas de re-

gistro).

19/08: nivel de sismicidad bajo. Detección de un evento de Largo Periodo de 34 segundos

asociado al volcán, explosión fuerte sentida en Copahue. Ausencia total de sismos de alta

frecuencia. Incandescencia.

20/08: explosiones con sonidos fuertes (ondas expansivas) cada 8-10 s y fuertes ecos. Emisio-

nes espasmódicas de cenizas (negras) sin sonido, con alturas de columna menores a 300 m.

21/08: Explosiones sin ruido, emisión de cenizas.

22/08: intensas emisiones de gases, principalmente vapor de agua, dispersos 5 km hacia el N

y S del cráter. Explosiones cada pocos minutos. Altura de columna menor a 500 m sobre el

cráter.

23/08: fuertes explosiones con emisiones oscuras de cenizas y gases. Altura de columna menor

a 500 m sobre el cráter.

01/09: explosiones internas dentro del cráter.

02/09: pluma se desplaza hacia el N. Altura de columna de 700-1000 m sobre el cráter.

Figura 2.13: Resumen de los eventos registrados por estación MEQ-800, sensor de corto
periodo L4C instalada a 7 km del cráter por INPRES entre el 11/08 y el 04/09 del año 2000,

GVN bulletin, 25:9.

Por lo tanto, se destaca que la sismicidad pudo ser correlacionada con la actividad en el

volcán. La ocurrencia de series de episodios śısmicos (enjambres de eventos de Largo Periodo)

pudieron ser correlacionados con explosiones y emisiones de cenizas. También la microsismi-

cidad (sismicidad relacionada al volcán) estuvo asociada a explosiones.
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2.3.3. Ciclo eruptivo 2012

En julio 2012 ocurrieron eventos freáticos en el volcán Copahue, los cuales consitieron en

explosiones con emisión de azufre piroclástico desde depósitos de la base del lago cratérico

(Caselli et al., 2013). Las manifestaciones freáticas consistieron en desgasificaciones continuas

hasta diciembre de 2012. El 22 de diciembre ocurrió una erupción de tipo freática y luego

freatomagmatica, vaporizando el lago del cráter y sistema hidrotermal en pocos minutos.

Se generó una nube convectiva y emisiones de bloques y bombas. También se observaron

flujos piroclásticos diluidos e incandescencia en el cráter. Por último, comenzó una fase

de tipo estromboliana con emisiones de bombas, material solidificado en forma elongada

de hasta 1,5 m de longitud (Caselli etal., 2013). Este ciclo continua con fluctuaciones en

la actividad eruptiva. Abajo se hace una descripción detallada de la erupción del 22 de

Diciembre (informes OVDAS-SERNAGEOMIN; Petrinovic et al., 2014).

22 de Diciembre de 2012

A partir de las 10:45 HL (14:45 GMT), se registro eventos de tremor en las estaciones insta-

ladas alrededor del volcán Copahue, con dominio en bajas frecuencias (0,35 y 1,9 Hz) la cual

alcanzó DR máximos de 49 cm2 calculados con ondas superficiales, valor considerado alto.

La señal de tremor se correlacionó con un incremento en la columna de gases, la cual se ob-

servó de color negro debido a la presencia de cenizas, con una altura de 1500 m dirigida a 13

km hacia el sureste. Por lo tanto esta erupción se consideró freática menor, que afectó prin-

cipalmente las zonas cercanas al cráter y con cáıda de cenizas las zonas aledañas. En base

a esta actividad el OVDAS decidió cambiar la alerta a Nivel NARANJA (REAV-22dic-12,

14:30 HL, SERNAGEOMIN). La sismicidad siguió caracterizada por el registro de tremor

continuo, sin la ocurrencia de eventos discretos fácilmente identificables. La intensidad de

dicha señal se mantuvo en un nivel alto con DR iguales a 35 cm2, aproximadamente hasta las

16 horas cuando presentó un descenso paulatino para estabilizarse nuevamente en valores del

orden de 12 cm2, igualmente considerados altos. La señal de tremor ha estado correlacionada

con la columna eruptiva, la cual ha variado en las últimas horas entre color blanco funda-

mentalmente de vapor de agua y color oscuro, por contenido de cenizas, asociados con la

intermitencia en la señal de tremor entre descensos e incrementos con caracteŕısticas explosi-

vas. A las 21:43 HL se registró una señal de tremor armónico con una frecuencia dominante

igual 1,36 Hz y una intensidad intermedia con un DR igual a 8,8 cm2. La señal de tremor que

dominaba anteriormente los registros decreció a valores de 4 -5 cm2. Inmediatamente des-

pués de este episodio que duró alrededor de 5 minutos se registraron dos explosiones donde

se observó claramente la onda acústica, una de ellas con DR igual a 20 cm2 y al menos dos

(2) episodios de tremor armónico de menor duración (30-40 s). Se observó incandescencia.

Además, estas explosiones se correlacionaron con un aumento de la incandescencia y de la

columna de gases. Altura de columna entre 1000-1500 m sobre el cráter. Se cambió el nivel

de alerta a ROJO.
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23 de Diciembre de 2012

Se registraron 57 eventos śısmicos, de los cuales 55 fueron explosiones correlacionadas con

cambios en la incandescencia y/o la columna eruptiva. Emisiones de gases estuvieron aso-

ciadas eventos de tipo tremor hasta decrecer su amplitud con DR desde de 11 cm2 hasta

valores del orden de 0,5 cm2. Nivel que presentaba antes del inicio de la crisis, con predo-

minio de frecuencias bajas (0,5 - 1,7 Hz) . Se registraron tres episodios de tremor armónico

con DR bajos (3 cm2). La actividad fue evolucionando hacia una actividad caracterizada por

el registro de sismos tipo LP, la mayoŕıa de ellos asociados con la ocurrencia de explosiones

con una clara onda acústica con DR iguales 9 cm2, equivalente a una magnitud local (ML )

igual a 1,6. Se registró un sismo VT con magnitud local (ML ) igual a 1,3, localizado en

inmediaciones del cráter con una profundidad de 4,5 km a las 13:34 HL (16:34 GMT). Se

observó incandescencia en el cráter, la cual se incrementó con la ocurrencia de las explosiones

mencionadas hasta alturas de 450 metros, viéndose claramente en algunas de ellas los bloques

incandescentes caracteŕısticos de actividad tipo estromboliana. La mayoŕıa de las explosiones

tuvieron relación con sismos tipo LP. La columna eruptiva no sobrepasó los 1000 m de altura

con predominio de color blanco, y aumentando el contenido de cenizas con la ocurrencia de

las explosiones, con dirección sureste. Además, a través de las imágenes provistas por MOD-

VOLC de la Universidad de Hawaii se observó una anomaĺıa térmica en el cráter del volcán

Copahue.

24 de Diciembre de 2012

Se registraron 12 eventos tipo LP, de los cuales 9 fueron explosiones que estuvieron correla-

cionados con cambios en la incandescencia y/o la columna eruptiva. El tremor asociado con la

emisión de gases disminuyó su amplitud y presentando DR de 7 cm2 hasta valores del orden

de 1,5 cm2, con predominio de bajas frecuencias (0,5- 1,7 Hz). No se registraron Episodios

de tremor armónico ni sismos tipo VT. La actividad siguió caracterizada por el registro de

sismos tipo LP, la mayoŕıa de ellos asociados con la ocurrencia de explosiones con una clara

onda acústica en los registros con DR igual 21,6 cm2, equivalente a una magnitud local (ML )

igual a 1,4. Se observó incandescencia en el cráter, aumentando su intensidad a medida que

aumentaba el numero de explosiones con alturas de 200 m, con eyección de bloques incandes-

centes caracteŕısticos de la fase estromboliana. La altura de la columna eruptiva fue inferior a

300 m con predominio de color blanco, aumentando su contenido de cenizas con la ocurrencia

de las sucesivas explosiones, dispersándose hacia el sureste. Además, a través de las imágenes

provistas por MODVOLC de la Universidad de Hawaii se observó una anomaĺıa térmica en

el cráter del volcán Copahue. Se cambió el nivel de alerta a NARANJA (SERNAGEOMIN).

25 de Diciembre de 2012

Se registró un (1) evento tipo LP, con un DR igual 7 cm2, y una Magnitud local de 1,2. La

señal śısmica de tremor asociado con la salida de gases decreció, hasta valores considerados

bajos, con desplazamientos reducidos del orden de 1.5 cm2, con predominio de frecuencias
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Figura 2.14: Anomaĺıa térmica del volcán Copahue de los d́ıas 22, 23 y 24 de Diciembre
de 2012. Universidad de Hawaii (HIGP)- MODVOLC (Near real time thermal monitoring

of global hot-spots) (http://modis.higp.hawaii.edu/cgi-bin/modis/modisnew.cgi)

bajas (0,5 - 1,7 Hz) . No se registraron episodios de tremor armónico ni sismos tipo VT. La

pluma se observó por medio del satélite MODIS de la NASA, siendo poco densa, dirigida

hacia el SE por aproximadamente 70 km.

26 de Diciembre de 2012

En este d́ıa existió un aumento en la sismicidad registrada, con 33 eventos volcano-tectónicos

cuya magnitud máxima fue de ML =1,7, aparentemente de origen superficial. Los dos (2)

eventos tipo LP presentaron un DR máximo e igual a 11,6 cm2, y una ML =1,2 y frecuencia

dominante igual a 0,78 Hz. La señal śısmica de tremor decreció, hasta valores considerados

muy bajos, con DR del orden de 0,5 cm2, con predominio de frecuencias bajas (0,5- 1,7 Hz).

La columna de gases fue de color blanco y con una altura máxima de 800 m, cambiando su

dirección hacia el NE hasta aproximadamente 16 km. Se reportó una anomaĺıa térmica en el

cráter del volcán Copahue, con una temperatura y extensión menores que en d́ıas anteriores.

27 de Diciembre de 2012

Disminuyó el número de sismos, alcanzando tres (3) eventos VT cuya magnitud máxima

fue de ML =1,3, aparentemente de origen superficial y diez (10) eventos tipo LP con un DR

máximo igual a 3.9 cm2 con frecuencias dominantes entre 0,7 y 1,7 Hz. La señal śısmica de

tremor continuó estable, en nivel muy bajo, con DR del orden de 0,5-0,8 cm2, con predominio

de frecuencias bajas (0,5- 1,7 Hz).

Este ciclo eruptivo iniciado en julio de 2012 todavia continua. La actividad volcánica de

Copahue presenta niveles variables con manifestaciones superficiales importantes que se han

presentado en forma esporádica durante estos tres últimos años.

2.4. Geoqúımica

El campo geotérmico de Copahue está ubicado al NE del cráter El Agrio (Fig. 2.15), com-

puesto por numerosas manifestaciones termales laguna cratérica, vertientes en el flanco E del
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edificio volcánico, Las Máquinas, Las Maquinitas, Villa Copahue, Anfiteatro y Chancho-Có,

éste último en territorio chileno. Esta zona fue inicialmente estudiada mediante un proyecto

geotérmico llevado a cabo por JICA (Japan International Cooperation Agency) y EPEN

(Ente Provincial de Enerǵıa del Neuquén), el cuál incluyó estudios de geoloǵıa, geoqúımica

de fluidos y geof́ısica (sondeos eléctricos verticales). Este proyecto incluyó cuatro perforacio-

nes en la zona de las lagunas de Las Mellizas (Mas, 2006) a partir de las cuales se obtuvo

valiosa información del reservorio geotérmico, como la presencia de minerales de alteración,

ceolitas cálcicas, entre otros (Mas et al, 1995). Este estudio determinó un reservorio empla-

zado predominantemente en zonas con permeabilidad secundaria, en lavas calcoalcalinas y

rocas piroclásticas de la Formación Las Mellizas, es de tipo vapor dominado a partir de los

0,8 km de profundidad, es decir 1,2 km snm aproximadamente. Determinaron variaciones del

grado de alteración con la profundidad, entre los 2 y 1,4 km snm la alteración de la roca es

débil, con fuerte alteración de montmorillonita y clorita. Por debajo de los 1,4 km snm, la

alteración es mucho más fuerte con grietas rellenas de epidoto y cloritización. Por debajo de

los 1,2 km snm, la alteración presenta fuerte cloritización alcanzando casi el total de la roca,

con minerales de silicato-Ca, como epidoto, prehnita, granate y tremolita, principalmente en

grietas y como reemplazo, Wairakita, cristalizada en venas con cuarzo y/o prehnita y epido-

to. Este proyecto identificó, principalmente, lavas andeśıticas y basalto-andeśıticas y menor

cantidad de rocas piroclásticas. La roca madre en profundidad es una andesita fuertemente

alterada como se mencionó anteriormente. Mas et al. (1995) identificaron una zonación con

la profundidad, esta zonación de minerales secundarios de zeolitas-Ca, dependientes de la

temperatura. Las temperaturas de formación seŕıan entre 200 y 300 � C.

En cuanto a las aguas termales encontradas en profundidad, son calientes y neutras a leve-

mente alcalinas. Nakanishi et al. (1995) mencionan un sistema geotermal con temperaturas

entre los 230-240� C. El gas no condensado en el reservorio consiste fundamentalmente de

CO2. Este gas alcanza la superficie mediante las zonas de fracturas y forma los campos fu-

marólicos. Por otro lado, en las termas de Copahue aparece el HCO3 en las vertientes calientes

originado por la interacción de los gases con el acúıfero, el cual es alimentado por aguas me-

teóricas a poca profundidad (informe JICA). Además, las vertientes calientes con contenido

de SO4 se presentan en tres zonas geotermales, Las Máquinas, Las Maquinitas y el Anfiteatro.

Pesce (1989) presenta una breve evolución geotérmica de la zona de Copahue. Este autor

elaboran modelos geotérmicos para indicar los parámetros y menciona que el complejo es-

taŕıa integrado por un grupo de centros efusivos vinculados a tres cámaras magmáticas que

evolucionan independientemente en un periodo desde el Plioceno y que habŕıa evolucionado

al Holoceno. Una caracteŕıstica de este campo geotérmico es que presenta un fuerte control

estructural (Mas et al., 2000; Mas, 2006) dominado por fallas geológicas con rumbo N55� O y

sus asociadas N55� E, EO y N40� O. Además, Mas (2006) destaca una fuerte correlación entre

el flujo de calor con los mayores lineamientos estructurales de la zona. Nakanishi et al. (1995)

presenta un modelo en profundidad en base a datos obtenidos en el campo y mediciones de
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Figura 2.15: Mapa de las áreas geotermales activas en el volcán Copahue y zonas aledañas.

pozo (perfil desde el cráter al borde norte de la depresión del Agrio, Fig. 2.16) por el cual la

distribución de temperaturas inferidas desde las mediciones indican altas temperaturas en la

zona del horst alcanzando los 230� C a una profundidad de 600-800 m.

Figura 2.16: Modelo hidrogeológico del campo geotérmico Copahue presentado por Naka-
nishi et al. (1995).

Varekamp (2008) menciona que las aguas del lago Caviahue evolucionaron con el tiempo,

mostrando un incremento de las concentraciones de elementos mayoritarios desde 1997 a

1999, alcanzando su máximo justo antes de la erupción del año 2000. Seguido por una cáıda

en las concentraciones de Al, K, Fe, SO4, Cl, F y un incremento de las concentraciones de

Na, Mg y Ca. Las variaciones en las concentraciones de los elementos estaŕıan posiblemente

relacionadas a la actividad śısmica en el sistema hidrotermal, donde se generaŕıan fracturas

aumentando la permeabilidad lo cual alcanza tasas de flujos más altas en las vertientes

calientes y nuevas superficies de ataque ácido. Este autor plantea que el incremento de flujos
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podŕıa estar indicando una intrusión magmática que no llego a desarrollar una actividad

eruptiva.

Figura 2.17: Pozo geotérmico abierto ubicado en la zona de Las Máquinas.

A partir del seguimiento geoqúımico realizado en el sistema volcánico-hidrológico de Copahue,

Agusto et al. (2012), identificaron un patrón de comportamiento estacional en las concentra-

ciones del ŕıo Agrio superior, sensiblemente afectado durante el periodo de anomaĺıa térmica

(AT) registrado en el cráter, a mediados del año 2004, por un marcado descenso de la tem-

peratura y congelamiento de la laguna cratérica. Los autores atribuyeron a esta anomaĺıa

térmica, una obturación (efecto sello parcial o total?) del sistema de fracturas que alimenta

la laguna cratérica por procesos de sobresaturación y precipitación de minerales secundarios,

como consecuencia del arribo de fluidos profundos hiperconcentrados y consideraron que este

mecanismo seŕıa el responsable de los eventos freáticos del volcán durante la década del ’90.

Mediante un estudio geoqúımico e isotópico de fumarolas y gases burbujeantes de aguas

termales, Agusto et al. (2013), para los años 2006, 2007 y 2012, indicaron un ajuste de arco

no clásico, relacionado a un régimen extensional sometido a un adelgazamiento astenosférico

y una fuente magmática afectada significativamente, por la contaminación de los sedimentos

de subducción. Según la geotermometŕıa de los gases existiŕıa una separación de fase vapor a

los 200-220� C y en interacciones roca-fluido, el proceso de deshidrogenización ocurriŕıa entre

los 250-300� C dentro del sistema hidrotermal. Estos autores determinan que las variaciones

isotópicas y composicionales del sistema entre 2006-2007 y 2012 (bajos valores de N2/He y

N2/Ar y valores altos de R/Ra en 2006-2007 con respecto al 2012), podŕıan estar relacionadas
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a una inyección de magma máfico asociado a la erupción del año 2000 y que posiblemente se

han podido observar con posterioridad debido a la presencia del sistema hidrotermal.

Historia termal del volcán Copahue

Como se mencionó anteriormente, este estratovolcán, posee un lago en su cráter (Fig. 2.18),

el cual presentó en su fondo, azufre ĺıquido durante las erupciones de 1992-1995. El lago fue

rápidamente restablecido después de cada erupción siendo alimentado por agua de deshielo

del glaciar, presente en su cima, y fluidos hidrotermales del sistema. Las temperaturas del

lago se encuentran entre 21–54� C, presentando en general mezcla aunque podŕıa estar ter-

malmente estratificado durante los meses de verano (Varekamp et al., 2001; Siebert y Simkin,

2002; Naranjo y Polanco, 2004).

Varekamp et al. (2001) registró un incremento de las temperaturas del agua del lago cratérico

en forma previa a la erupción desde 21� C en enero de 1999 y hasta 33� C en noviembre. El

principal precursor de la erupción del 1� Julio de 2000 fue el incremento del flujo de Mg en

las nacientes del ŕıo Agrio, semanas previas a la erupción por una fuente de magma cercana

a la superficie (Varekamp et al., 2001; Smithsonian Institution, 2005d). Entre enero de 2001

y principios de 2005 las temperaturas del lago fueron alrededor de 34� C y 55,6 � C.

Estos autores mencionan que las temperaturas del lago cratérico son útiles para el monitoreo

de la actividad volcánica junto a otras técnicas.
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Figura 2.18: Cráter El Agrio, vista desde el E, 08-04-2006, se observa lago cratérico y glaciar en pared occidental del cráter (A), lago cratérico, note
manchas amarillas en la superficie del lago, azufre en suspensión y escala 1 persona, 08-04-2006 (B), vertiente en ladera E del volcán, 08-04-2006 (C) y

vista cráter El Agrio desde Cerro Mesa, sector NE, 13-11-2007.
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Uno de los últimos estudios geoqúımicos realizados en el sistema de Copahue, fue presentado

por Chiodini et al. (2015). Estos autores informan sobre los resultados de las mediciones

geoqúımicas en las puntos geotérmicos de El Anfiteatro, Copahue, Las Máquinas y Las Ma-

quinitas, en marzo de 2014. A partir de las cuales, proponen una intrusión magmática activa

en sectores sub-superficiales de las zonas geotermales mencionadas.

2.5. Geof́ısica

2.5.1. Gravimetŕıa y Magnetotelúrica

En 1975, Yacimientos Petroĺıferos Fiscales realizó una exploración gravimétrica en la zo-

na, cubriendo un área de 180 km2 con 285 puntos medidos aunque lamentablemente, esta

información no está publicada (Mamańı et al., 2000). De este estudio se obtuvo un mapa

de anomaĺıa de Bouguer con una anomaĺıa negativa al N del lago Caviahue (Fig. 2.19) lo

cual, según mencionados autores, indicaŕıa la posición de una cámara magmática somera

localizada en la corteza superior.

Figura 2.19: Anomaĺıa de Bouguer (ĺınea discontinua) dentro de la depresión en mgals.
Ĺıneas continuas topograf́ıa, metros sobre el nivel del mar (modificado de Mamańı et al.,

2000).

Mamańı et al. (2000) realizaron cuatro sondeos magnetotelúricos en 1993, tres dentro de la

depresión del Agrio y uno fuera de ésta, exactamente en la zona del cajón Hualcupén. Estos

autores obtuvieron zonas de bajas resistividades, ubicadas debajo del lago Agrio (Caviahue),

indicado en la figura 2.20. Por lo que sugirieron, fusiones parciales en las rocas con valores

de hasta 40-50 % de roca fundida y temperaturas mayores a 700� C, entre los 9 y 20 km

de profundidad. Por otro lado, estos autores, sugieren que el magma de Copahue podŕıa

estar contaminado, debido a la presencia de material sulfuro-carbonoso como es observado

en algunas erupciones, y esto favoreceŕıa la conductividad eléctrica y contribuiŕıa, junto con
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la fusión parcial, a la obtención de las zonas de bajas resistividad obtenidas en el sector.

Además, mencionan la existencia de agua mineralizadas calientes que ascienden hacia su-

perficie mediante las fallas dentro de la depresión del Agrio, reconociendo una zona caliente

debajo del lago Agrio (Caviahue).

Figura 2.20: Perfil O-E, volcán Copahue-Lago Agrio. Note valores de baja resistividad
(Mamańı et al., 2000). Zona sombreada: anomaĺıa de Bouguer negativa.
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2.6. Deformación

En la zona se han realizado estudios de deformación mediante la técnica de Interferometŕıa

Radar. Uno de los trabajos fue desarrollado por Euillades et al. (2008), estos autores tra-

bajaron con 16 imágenes Envisat en forma ascendente entre diciembre de 2002 y abril de

2006, y determinaron un proceso de subsidencia en la zona, a una velocidad de 2 cm por año.

Otro de los trabajos fue presentado por Fournier et al. (2010), los cuales confirmaron sus

resultados con los mencionados datos ascendentes de Euillades et al. (2008). Además estos

autores utilizaron una vista descendente de los datos de Envisat obteniendo una tasa similar

de deformación a la anterior mencionada, hasta enero de 2008 (fig. 2.21). El interferograma

correspondiente a un año de imágenes del satélite ALOS (Figura 2.21Ad) no muestra ningu-

na señal discernible, lo más probable porque la tasa de deformación es demasiado baja para

este corto peŕıodo de tiempo. Además, estos autores proveen un modelo para estos resultados

(figuras 2.21Ab y 2.21Ac) con una fuente isótropa representada por un ćırculo negro. Los

modelos de los dos interferogramas indican una tasa de contracción relativamente constante

de aproximadamente 0,001 km3/año y una profundidad para la fuente de 4 km. Esta poca

profundidad es consistente con la profundidad esperada para la actividad hidrotermal. Para

Fournier (2006) la ubicación de la fuente según los datos analizados entre febrero de 2004 y

enero de 2008 se encuentra al NE del edificio volcánico (Fig. 2.21Ae).
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Figura 2.21: A) Interferogramas y modelos propuestos por Fournier et al. (2010) para la subsidencia en el volcán Copahue entre diciembre 2002 y febrero
2008. El ćırculo color negro corresponde a la ubicación de la fuente en el modelo presentado por estos autores para datos entre febrero 2004-enero 2008. B)
Modelo de deformación según fuente elipsoidal presentado por Velez et al. (2011) para la subsidencia en el volcán Copahue entre 2002 y 2007. C) Imágen

de interferograma por DinSAR y tasa de deformación, volcán Copahue 2011-2013 (Samsonov y Czarnogorska, 2013).
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Posteriormente Velez et al. (2011) presenta resultados de subsidencia para esta zona con

datos analizados mediante técnicas de DInSAR (Differential Synthetic Aperture Radar) con

imágenes radar Envisat entre diciembre 2002-noviembre de 2007 para el complejo volcánico

Copahue-Caviahue. Estos autores calculan una deformación por deflación de 2 cm/año loca-

lizada en el flanco NE del volcán (Fig. 2.21B). Además, estos autores, proponen una fuente

localizada debajo del edificio volcánico a 4 km de profundidad que presenta una variación de

volumen de 0,0015 km/año y relacionan este proceso de deflación, con una despresurización

del sistema por liberación de fluidos magmáticos en el ĺımite frágil-dúctil.

A partir del análisis de series temporales de Interferometŕıa diferencial de radar de apertura

sintética, entre el 2011 y 2013, Samsonov y Czarnogorska (2013), describen un proceso infla-

cionario en el volcán Copahue. En la figura 2.21C, los autores muestran el desplazamiento

en la ĺınea entre satélite y terreno y series de tiempo entre el 08 de mayo de 2011 y el 01 de

agosto de 2013. La deformación estaŕıa ubicada al nor-noreste del cráter del volcán, con una

tasa de deformación entre 2 a 5 cm/año a una velocidad elevada. Este proceso inflacionario

habŕıa comenzado en noviembre-diciembre de 2011 (Caselli et al., 2013.).
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2.7. Śısmica

Los antecedentes que existen en materia de sismoloǵıa en la zona del volcán Copahue se

reducen a la sismicidad de la actividad eruptiva en 1992 y 2000. Fuentealba y Peña (1994)

indicaron la instalación de dos sensores śısmicos por 5 d́ıas, en agosto de 1992, en la zona

de Caviahue, mediante los cuales identificaron eventos śısmicos de Largo Periodo, tremor

armónico y eventos de alta frecuencia. Además, estos autores, destacaron que los eventos LP

preced́ıan a las explosiones freáticas y el incremento de actividad fumarólica coincid́ıa con

disminuciones de la actividad śısmica registrada. Luego, en marzo de 1998 hasta marzo de

1999, el Observatorio Volcanológico de los Andes del Sur (OVDAS)perteneciente al Servicio

Nacional de Geoloǵıa y Mineŕıa (SERNAGEOMIN) de Chile instaló un sensor śısmico, tipo

Mark L4C y un sistema analógico-digital de 16 bits, en las cercańıas de la laguna “El Barco”

a una distancia de 11,5 km al SO del cráter activo de Copahue (Naranjo y Polanco, 2004).

Cabe destacar que durante los ciclos eruptivos de 1992-1995 y 2000 se registró actividad

śısmica relacionada a las explosiones y fracturación, aunque lamentablemente, no hubo un

monitoreo completo durante toda el ciclo eruptivo.

Existe información sobre el monitoreo realizado por el Instituto Nacional de Prevención Śısmi-

ca (INPRES) ubicado en la provincia de San Juan, Argentina y el OVDAS-SERNAGEOMIN

para el momento de la erupción del volcán Copahue en Julio- Octubre de 2000. Estas institu-

ciones llevaron a cabo el seguimiento śısmico aunque desafortunadamente, en forma disconti-

nua. El INPRES obtuvo 25 d́ıas de registro continuo, desde el 11 de agosto al 4 de septiembre

del año 2000. Ellos registraron sismos y tremors asociados con emisiones de ceniza y eventos

de Largo Periodo, sugiriendo que estos, posiblemente, estaban asociados a las emisiones de

ceniza más significativas (Naranjo y Polanco, 2004).

También en el año 2000, el OVDAS-SERNAGEOMIN llevo a cabo el monitoreo en tres

oportunidades, 22-23 de Julio, 18-19 de agosto y 26-27 de septiembre desde Trapa Trapa

(Chile) a 13 km al NO del cráter activo y desde Copahue a 7,5 km al NE del cráter. El 22

de julio obtuvieron eventos asociados a explosiones estrombolianas de enerǵıa media. Para el

19 de agosto un evento śısmico fue asociado a una explosión, aunque no registraron eventos

de alta frecuencia. Finalmente, para el d́ıa 26 de septiembre, identificaron eventos de corto

periodo y eventos relacionados a pequeñas explosiones dentro del cráter. Uno de los eventos

de Largo Periodo pudo ser correlacionado con una pequeña emisión de ceniza (Naranjo y

Polanco, 2004).

Naranjo y Polanco (2004), describen la erupción del año 2000 en cinco estad́ıos, en los cuales

mencionan las caracteŕısticas de la erupción para cada uno de ellos. En el cuarto estad́ıo

mencionan la aparición de enjambres śısmicos, previos a la presencia de burbujeo observados

en el interior del cráter, con 109 eventos y 108 eventos el 12 y 14 de agosto, respectivamente

(Fig. 2.22). Estos autores, asocian a estos eventos con tremores, relacionándolos a una desga-

sificación dentro del conducto a muy baja profundidad (McNutt, 1996). Luego, registran la
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mayor actividad śısmica durante dicho ciclo, con incremento del tremor volcánico, aumento

de incandescencia en el cráter y una mayor altura de la columna de ceniza.

Figura 2.22: Actividad eruptiva del volcán Copahue julio-octubre 2000. Principales carac-
teŕısticas en los cinco estad́ıos: altura de la columna eruptiva, eventos śısmicos, lluvia ácida,

incandescencia, explosiones, olor a azufre (modificado de Naranjo y Polanco, 2004).
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Sismoloǵıa volcánica

La sismoloǵıa volcánica es una disciplina que ha sido desarrollada en las últimas décadas. Es

una herramienta muy útil para conocer la actividad śısmica de una zona volcánica y de esta

manera, obtener un mayor conocimiento del estado actual de un volcán activo y de cómo

funciona su sistema. Consiste en el estudio del campo de ondas śısmicas, generadas por una

fuente sismo-volcánica. Uno de los principales objetivos consiste en entender la naturaleza y

dinámica de las fuentes śısmicas asociadas a la inyección y transporte de magma y también al

movimiento de fluidos hidrotermales, entender la dinámica de los sistemas magmáticos acti-

vos, determinar las propiedades f́ısicas de dichos sistemas y mapear la extensión y evolución

de las regiones fuente (Chouet 1996a).

La sismoloǵıa en volcanes presentó un gran cambio a finales de los años 70 con los trabajos

de Aki y Lee (1976), Aki et al. (1976), Husebye et al. (1976), Aki (1977) y Aki et al. (1977a).

Los cuales presentaron el desarrollo de métodos para la determinación tridimensional de la

estructura śısmica de la litósfera. Estas imágenes consist́ıan en la inversión de tiempos de

viaje de las ondas śısmicas para obtener, imágenes tridimensionales del subsuelo llamadas

tomograf́ıas śısmicas. Éstas, dan gran información del subsuelo y en este caso, de las áreas

debajo de los sistemas volcánicos, permitiendo entender mejor la dinámica volcánica y en

particular, cada sistema en estudio. Posteriormente, surgen varios trabajos, que explican los

procesos que generan las señales śısmicas en los volcanes. Por ejemplo, Aki et al., (1977b)

propone modelos para explicar el mecanismo de transporte de magma basado en el movi-

miento de fluidos, los cuales rellenan grietas y ejercen presión en las paredes del conducto,

generando señales śısmicas, como es el tremor volcánico.

Mediante modelos y avances, tanto instrumentales como metodológicos, se ha logrado tener

un mayor conocimiento de los sistemas volcánicos y aśı poder aplicar varias técnicas en una

zona de estudio. La sismoloǵıa volcánica se ha convertido en una herramienta muy importante

a la hora de determinar alertas tempranas en un volcán, ya que los cambios en la actividad

śısmica registrada en un volcán activo puede utilizarse como elementos precursores ante la

ocurrencia de un evento eruptivo futuro. Como es el caso presentado por Chouet et al. (1994)

49
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donde el Observatorio Volcanológico de Alaska (AVO) emitió alertas tempranas de erupciones

de tefra en base a cambios en la actividad śısmica del volcán Redoubt (Alaska) en diciembre

de 1989 a abril 1990, relacionados a la ocurrencia de enjambres de eventos de Largo Periodo.

Luego con la reactivación de este volcán, en diciembre de 2003, también fue precedida por

una actividad gradual pero repetitiva de los mismos eventos śısmicos LP. Nuevamente el

AVO pudo reconocer pequeños enjambres de LP antes de que se generaran seis fracturas en

el domo que posteriormente, produjo plumas de ceniza volcánica. Estos casos demuestran

que la identificación de este tipo de precursores es cŕıtica para predecir cualquier tipo de

actividad volcánica como en este caso las erupciones de tefra.

Es importante conocer algunas de las caracteŕısticas que se deben tener en cuenta al estudiar

los eventos śısmicos en los volcanes. Existen gran cantidad de eventos que son el resultado de

diferentes procesos que ocurren en estos sistemas, pero cabe destacar que uno de ellos es muy

similar al terremoto tectónico. Por lo cual, antes de interiorizar en la sismoloǵıa volcánica y

los diferentes tipos de eventos que aparecen en los volcanes, se hará una breve introducción

y presentación de los parámetros a tener en cuenta cuando se habla de un terremoto.

3.1. Caracteŕısticas y parámetros de los terremotos

El término terremoto es ampliamente usado para referirse a los sismos que ocurren por el

movimiento de placas. Un terremoto se define como la liberación brusca de enerǵıa que genera

ondas śısmicas. El Foco o hipocentro del terremoto consiste en el punto en profundidad en el

cual se inicia la radiación de las ondas śısmicas. Y su proyección en superficie es el epicentro

del terremoto. Los terremotos son generados por el movimiento de una falla, algunas veces

referidos como “terremotos tectónicos” para diferenciarlos de los “terremotos volcánicos”.

Los terremotos volcánicos resultan de la actividad volcánica ya sea directa o indirectamente,

por la acción del magma y otros fluidos volcánicos en la corteza terrestre. Por ejemplo, cuando

el magma asciende genera presión en las rocas y produce diferentes procesos, dando lugar a

una serie de eventos śısmicos.

En un terremoto existen dos tipos de ondas śısmicas, las ondas internas o de cuerpo (Pri-

marias y Secundarias) y las ondas superficiales (Love y Rayleigh). Las ondas Primarias (P)

son ondas compresionales con cambios volumétricos, movimiento longitudinal, es decir, se

mueven en forma compresiva y dilatacionalmente, en su dirección de propagación y son las

que poseen mayor velocidad. Por esto su nombre P (primary) primarias, las primeras en

llegar (Fig. 3.1). Las ondas S (secondary) secundarias tienen menor velocidad que las ondas

P, son ondas de cizalla, se mueven en forma perpendicular a su dirección de propagación,

no comprenden cambios de volumen y no se transmiten en fluidos (Fig. 3.1). Las ondas su-

perficiales, arriban después de las ondas P y S. Concentran su enerǵıa cerca de la superficie

terrestre (Stein y Wysession, 2003). Entre ellas se encuentran las ondas Love, que resultan
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de ondas SH ’atrapadas’ cerca de la superficie y donde su desplazamiento es paralelo al eje y,

mientras que las ondas Rayleigh resultan de una combinación de movimientos P y SV y su

desplazamiento es en el plano x-z. Por lo tanto, en el registro de un terremoto representado

en un sismograma, se pueden identificar el arribo de ondas P, S y ondas superficiales. Final-

mente, se considera que la coda o cola de un terremoto a la parte final del terremoto (Fig.

3.1), producto de la enerǵıa dispersada, que decae con una duración de segundos o minutos

(Stein y Wysession, 2003). Esta enerǵıa dispersada arriba desde diferentes direcciones, sin

mostrar una dirección preferencial de arribo.

Figura 3.1: Terremoto volcano tectónico (VT) registrado en Isla Decepción (Antártida). Se
observan las ondas P y S y la onda de coda en las componentes vertical, N-S y E-O (Ibañez

y Carmona, 2000).

En cuanto al tamaño de un terremoto tectónico se debe tener en cuenta, su magnitud o desde

una medida más indirecta, cualitativa y subjetiva, su intensidad. La intensidad es la medida

de los efectos que produce el terremoto, es decir se consideran tanto los daños materiales como

humanos generados por un evento. Es la fuerza con que se siente en un punto determinado

de la superficie de la tierra y se mide por sus efectos destructivos, en edificios y estructuras

construidas por el hombre o por sus consecuencias sobre el terreno. Las primeras escalas de

la intensidad sentida en un punto, fue la escala Rossi-Forel de 1883, que consist́ıa en diez

grados de intensidad (Ud́ıas y Mezcua, 1996). Luego, G. Mercalli en 1902, propuso una escala

del I a X grados ampliada, a lo que posteriormente Cancani la amplió a XII. En América la



Caṕıtulo 3. Sismolog��a volc�anica 52

más conocida es la Escala de Mercalli modificada (MM- 1931) propuesta por H. Wood y F.

Newmann en 1931 y en 1956 por C.F, Richter.

Ud́ıas y Mezcua (1996) plantean que la intensidad como medida del daño producido depende

no sólo de la aceleración del suelo sino también de la frecuencia de la vibración, la duración,

la dirección, etc.

También el tamaño de un terremoto se puede medir en cuanto a su magnitud. La magnitud

de un terremoto da idea de la enerǵıa que es liberada en un terremoto. Fue la primera medida

introducida para cuantificar el tamaño de un terremoto. La magnitud se basa en la amplitud

de las ondas registradas (Stein y Wysession, 2003). Se fundamenta en que la amplitud de

las ondas śısmicas es una medida de la enerǵıa liberada en el foco. Richter propuso en 1935

una escala de magnitud para los terremotos de California- EE. UU., escala de magnitud local

(ML) basada en su amplitud máxima, calculada para un cierto tipo de instrumentos llamados

de Wood-Anderson. Existen varios tipos de magnitud, dependiendo, fundamentalmente, de

las ondas que se midan:

Magnitud local (ML), “Escala de Richter” (1935) (Stein y Wysession, 2003)

ML = logA+ 2; 76log4�2; 48

A: Amplitud de la señal (para instrumentos Wood-Anderson) 4 distancia fuente-receptor

A partir de 1945 se determinaron magnitudes “absolutas” es decir, que no depend́ıan del tipo

de instrumentos y la magnitud era calculada en el lugar origen del terremoto. Se determinaron

las magnitudes de ondas internas (mb) medidas a partir del inicio del tren de ondas internas,

usualmente la onda P y magnitudes de ondas superficiales (ms) a partir de la mayor amplitud

(cero a pico) de las ondas superficiales.

Magnitud de ondas internas (mb) (Stein y Wysession, 2003)

mb = log(A=T )–Q(h;4)

T: peŕıodo A: amplitud de P o S Q: término emṕırico que depende de la distancia (4) y

profundidad focal (h).

Magnitud de ondas super�ciales: (Stein y Wysession, 2003)

A: amplitud de ondas superficiales

Ms = log(A=T ) + 1; 66log4+3; 3

T: peŕıodo 4: distancia epicentral
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La magnitud momento (Mw) surgió a partir de varios problemas, por ejemplo el efecto lla-

mado saturación de la magnitud, cuando los terremotos eran más grandes que los calculados

para la escala, que aparećıan con las anteriores magnitudes. Esta magnitud se basa en el

momento śısmico.

Magnitud Momento (Mw), según Kanamori (1977) (Stein y Wysession, 2003)

Mw = logMo=1; 5–10; 73

Mo: momento śısmico (Mo=uDS, u=rigidez, D, desplazamiento de la falla, S=área de la

falla)

También existe la magnitud calculada en base a la duración del registro del terremoto en el

sismograma, midiendo el tiempo de inicio del terremoto (onda P) hasta el final del mismo,

fin de la coda.

Magnitud Duraci�on (Md) considera la duración del registro de la señal del sismo

Md = a+ blog(t) + clog(t2) + d4

t: duración del sismo (s) 4 : distancia epicentral (km) a,b,c constantes de cada estación

Magnitud energ��a (Me): se obtiene a partir del valor de la enerǵıa śısmica irradiada

Me = (2=3)log(Es)–2; 9

La enerǵıa total liberada por un sismo es dif́ıcil de calcular con precisión debido a que ella

es la suma de la enerǵıa disipada en forma térmica por la deformación en la zona de ruptura

y la enerǵıa emitida como ondas śısmicas (calculada a partir del registro del terremoto).

La enerǵıa śısmica puede ser estimada desde el espectro de enerǵıa según la metodoloǵıa

desarrollada por Boatwright y Choy (1986) y a partir de la magnitud de los sismos (Mb, Ms,

Mw) según las siguientes relaciones:

LogE = 5; 8 + 2; 4mb

LogE = 11; 8 + 1; 5Ms(oMw)

Existe un ejemplo presentado por Minakami (1960) en el volcán Asama-yama -Japón, según

la velocidad de los elementos eyectados en la erupción como las bombas volcánicas, donde

relaciona la máxima amplitud del movimiento horizontal del terremoto de explosión con la

enerǵıa eruptiva.
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Habiendo hecho esta aclaración en referencia a las caracteŕısticas y parámetros de los terre-

motos, en la siguiente sección, se verán los tipos de eventos sismo-volcánicos.

3.2. Tipos de eventos sismo-volcánicos

Los tipos de eventos que se encuentran en una zona volcánica han sido presentados y des-

criptos por varios autores (ver cuadro resumen, Fig. 3.2 ) como Seikei Sekiya en 1888, Omori

(1912), Sasha (1935, 1936), Shima (1958), Minakami (1960, 1969), Kubotera (1964, 1974),

Latter (1979), Lahr (1994), Chouet et al. (1994), Chouet (2003), McNutt (2005), entre otros.

Las regiones volcánicas tienen gran actividad śısmica debido a la dinámica que presentan

estos sistemas. La elevada cantidad de procesos que ocurren en estas zonas generan un gran

número de señales sea cual fuere el estado del volcán. Ya sea por movimiento de fluidos o

directamente por procesos de fracturación. Cabe destacar que los eventos śısmicos son iden-

tificados y clasificados según las caracteŕısticas propias que presentan como su contenido

espectral, forma de onda, duración, etc. Los eventos śısmicos presentes en una zona volcáni-

ca dependerán de varios factores. Uno puede ser el estado en el que se encuentra el sistema

volcánico aunque no es determinante para cierto tipo de eventos. Otro, los procesos que estén

ocurriendo, es decir, cada evento responde a un proceso determinado en la dinámica del sis-

tema. También es importante destacar que estas señales estarán condicionadas por el tipo de

instrumento que se esté utilizando para registrarlas. Existen fundamentalmente dos tipos de

sensores śısmicos para detectar las señales śısmicas, sismómetros de corto peŕıodo y de Banda

Ancha. Los sismómetros de Banda Ancha son instrumentos relativamente nuevos y poseen

un amplio rango de frecuencias en su registro a diferencia de los de corto peŕıodo y han per-

mitido grandes avances, posibilitando, la identificación de nuevas señales sismo-volcánicas,

como se detallará más adelante.
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Figura 3.2: Cuadro comparativo de los diferentes tipos de eventos sismo-volcánicos que han sido planteados por diversos autores.
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Las bases que se han utilizado para las clasificaciones de los eventos a lo largo de la historia

de la sismoloǵıa volcánica han ido cambiando, estos criterios son:

Espectro:

� Frecuencia (o periodo) dominante, frecuencia (o periodo) caracteŕıstica

� Altas frecuencias (> 5 Hz), bajas frecuencias (0,5 – 5 Hz).

� Largo periodo (0,5- 5 s), Muy Largo Periodo (5- 50 s), Ultra Largo Periodo

(> 50 s)

� Estructura del espectro lineal

� Armónico (picos espectrales en intervalos de tiempo múltiples enteros)

� Monocromático (un único pico espectral)

Localización hipocentral

� Profundidad de ocurrencia: superficiales (< 2 km), someros (2- 5 km), intermedios

(5- 20 km) y profundos (> 20 km).

� Caracteŕısticas de la forma de onda (frecuencia dominante, forma de onda).

� Asociación con fenómenos eruptivos. Correlación con explosiones, terremotos,

desarrollo de domos y colapso.

� Mecanismo fuente. Doble-cupla, No doble-cupla.

� Patrones de actividad.

En un principio los criterios utilizados fueron la localización hipocentral, es decir donde eran

generados los eventos, si eran someros o profundos y la forma de onda que presentaban en

el sismograma (dibujo de la traza śısmica o sea, su amplitud en el tiempo). En 1888, Seikei

Sekiya, uno de los pioneros de la sismoloǵıa en Japón, fue el primero que realizó observaciones

sobre los terremotos volcánicos de Japón en el colapso del edificio del Mt. Bandai (Nishimura

e Iguchi, 2011). En 1910, Omori de la Universidad Imperial de Tokio detectó en el Mt Usu

sismos volcánicos y tremor, por primera vez en Japón y en 1912, clasificó los terremotos

volcánicos del volcán Asama-Yama (Japón) en dos categoŕıas A) eventos que no ocurŕıan

en forma simultánea a las erupciones y B) aquellos que eran simultáneos a las erupciones.

Sasha (1935, 1936) de la Universidad de Kyoto, clasificó al tremor volcánico del volcán Aso

en cuatro tipos, según los peŕıodos que presentaban, tipo I a IV, planteando las relaciones

entre las caracteŕısticas de onda del tremor y la actividad volcánica. Shima (1958) y Kubotera

(1964, 1974) propusieron un modelo de fuente para estos tipos de tremor. También, Minakami

(1960), muestra una clasificación un poco más amplia para los eventos volcánicos, según la

forma de onda de los terremotos volcánicos del Mt. Asama (Japón), identificando al tipo

de evento según su forma de onda y considerando las profundidades a las que se produćıan,
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Evento Caracteŕısticas

Terremotos tipo A se distinguen ondas P y S claramente.
someros de 1 a 10 km de profundidad aunque a ve-
ces pueden tener profundidades de 20 km con altas
frecuencias

Terremotos tipo B se presentan en enjambres y someros, profundidades
menores a 1 km y no se pueden identificar ondas P y
S.

Terremotos generados
por explosiones

por erupciones vulcanianas

Tremor volcánico microterremotos asociados a erupciones estrombolia-
nas.

Cuadro 3.1: Clasificación presentada por Minakami (1960), tipos de eventos śısmicos.

Figura 3.3: (a) Sismograma del terremoto tipo A del volcán Usu (b) Sismograma del
terremoto tipo B que aparecieron un mes antes de la actividad de Asama en 1958 (c) Sis-
mograma del terremoto por explosión en Asama (d) Sismograma de tremor volcánico en

Oo-sima (Minakami, 1960).

tipo A, tipo B, de explosión y tremor volcánico (cuadro 3.1, Fig. 3.3). Mencionando las

caracteŕısticas de cada uno y los procesos que dominaban en la actividad eruptiva.

Posteriormente, Kikuchi (1962, 1964) y Wada y Ono (1963), presentan un tremor que se

caracteriza por su contenido espectral entre 2 y 5 Hz. Luego, Minakami (1974), nuevamente

clasificó en cuatro tipos de eventos: tipo A o de alta frecuencia, tipo B o de baja frecuencia,

terremotos de explosiones y tremor volcánico y Hamada et al. (1976), determinó los terre-

motos tipo B de Omori, en tipo B y tipo T (eventos con arribo de P emergentes, seguidos

de oscilaciones cuasi-monocromáticas de larga duración).
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En volcanes de Nueva Zelanda, Latter (1979) identificó cinco tipos de eventos (cuadro 3.2),

similares a los ya reconocidos por Omori (1912) y Minakami (1960).

Evento Caracteŕısticas

Tectónicos (tipo A) terremotos volcano-tectónicos (falla de rumbo o de do-
ble cupla), claros arribos de fases P y S.

Volcánicos (tipo B) no poseen claros arribos de las fases S. Se definen por
tener profundidades someras y generalmente poseen
bajas frecuencias a causa de su fuente y/o camino.

Media Frecuencia (tipo
C)

caracteŕısticas de ambos, tectónicos y volcánicos, po-
seen llegadas en altas frecuencias y codas en bajas fre-
cuencias, también llamados h́ıbridos.

Explosión volcánica (ti-
po E)

acompaña las explosiones, la amplitud está relaciona-
da con la liberación de enerǵıa, fase P compresiva en
todas las estaciones y onda de acople aire-tierra.

Tremor volcánico señal semi-continua con armónicos o forma sinusoidal
irregular, dominado por ondas superficiales.

Cuadro 3.2: Tipos de eventos según Latter (1979).

Con el paso de los años estas clasificaciones fueron mejoradas y se comenzó a tener en cuenta

también el origen de cada evento y caracteŕısticas más precisas para cada una de las clases

de eventos. Esto se debió al avance en el conocimiento de los procesos que tienen lugar en

los sistemas volcánicos, además de la mejora en la instrumentación utilizada. Por ejemplo

McNutt (1986), en base a estudios del volcán Pavlof (Alaska), clasificó terremotos tipo B,

de explosión y tremor volcánico. Shimorzuru y Kagiyama (1989) dividieron a los terremotos

tipo B en altas frecuencias (BH) y bajas frecuencias (BL) y terremotos tipo N. Estos últimos

presentan inicio emergente seguido por oscilaciones en bajas frecuencias con duraciones de

entre 20 s y 10 minutos. A los eventos BH, Ishihara e Iguchi (1989) los asocian a procesos

de deformación por inflación y a los terremotos BL a procesos de deflación (Fig. 3.2). Ya en

la década del ’90, Power et al. (1994) y Chouet et al. (1994) con datos del volcán Redoubt

(Alaska) determinaron: terremotos volcano-tectónicos (VT), eventos de Largo Periodo (LP),

eventos producidos por erupciones de tefra, terremotos tectónicos regionales, telesismos, tre-

mor volcánico y eventos h́ıbridos. Lahr et al. (1994) también en el volcán Redoubt divide

a los terremotos VT en someros y profundos, presentando diferencias tanto de su espectro

como en su forma de onda. También Sawada (1994) en el volcán Asama (Japón) determina

terremotos tipo A, tipo B (BH y BL), tipo T (tipo N), terremoto por explosiones y tremor.

Estos eventos ocurren en enjambres de eventos tipo BH y BL y enjambres de eventos tipo T

(Fig. 3.2).

Finalmente, las clasificaciones presentadas por McNutt (1996) y Zobin (2003) en las cuales

identifican terremotos de alta frecuencia o VT, Eventos de Baja Frecuencia (LF), terremotos
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por explosiones y tremor volcánico, al cual lo dividen en dos tipos, espasmódico y armónico.

McNutt (2005) realiza una śıntesis de cada evento enfocada principalmente al origen de cada

uno a través del tiempo (cuadro 3.3).

Evento Caracteŕısticas

Terremotos de Alta Fre-
cuencia (HF -high fre-
quency) o VT (volcano-
tectónicos)

claros arribos de ondas P y S. Igual al tipo A pero
no condiciona el intervalo de profundidad debajo del
edificio volcánico.

Hı́bridos altas y bajas frecuencias. Usualmente tienen altas fre-
cuencias al inicio y luego bajas. Algunos autores como
ya lo menciona Latter et al. (1979) los identifican co-
mo h́ıbridos por tener mezcla de frecuencias (Chouet
et al., 1994). Primeros movimientos compresionales y
dilatacionales. Podŕıan representrar pequeños VT que
disparan LPs.

Eventos de Bajas Fre-
cuencias (LF- Low Fre-
quency)

no se identifica arribo claro de fase S, bajas frecuencias
(0,5 - 4 Hz) a causa de la fuente o camino, similar a
eventos de tipo B pero no especifica la profundidad.
Incluye terremotos de largo periodo, los cuales ocurren
a cualquier profundidad dentro de la corteza.

Eventos de Muy Bajas
Frecuencias (VLF- Very
Low Frequency)

Eventos con peŕıodos entre 3 y 100 s o más. Con origen
en procesos hidrotermales, ascenso de gas, pulsos de
flujos de magma.

Tremor El tremor está caracterizado por un acotado rango de
frecuencias y mayores duraciones que los terremotos.

Terremotos por explo-
siones

Pueden ser someras o presentar profundidades de unos
pocos cientos de metros.

Cuadro 3.3: Tipos de eventos según McNutt (2005).

Además de los eventos ya mencionados existen aquellos eventos que vaŕıan dentro de esta

clasificación, según condiciones particulares de cada volcán como es el caso de los eventos

Tornillo en el volcán Galeras por ejemplo. También existen los llamados eventos Gas Pistón.

Estos eventos fueron descriptos por Ferrazini y Aki (1992) a partir de un estudio realizado

en el volcán Kilauea (Hawaii). Están caracterizados junto con los eventos de Largo Periodo

y tremors por picos espectrales agudos. Estos autores determinan que estos picos son el

resultado de efectos de fuente. También encontraron que el movimiento de burbujas juega un

rol importante en la excitación de los eventos de gas-pistón y posiblemente también en los

eventos de Largo Periodo, a causa de su gran similitud en sus rasgos espectrales entre ellos

y se proponen modelos de fuente basados en las grietas rellenas por fluidos-gas.

A partir de las clasificaciones mencionadas, se ha adoptado en este trabajo, la siguiente

clasificación y teniendo en cuenta las siguientes caracteŕısticas para cada uno de los eventos:
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Sismos volcano-tectónicos (VT)

Eventos asociados a explosiones

Eventos de Largo Periodo (LP)

Tremor volcánico (Tr)

Eventos Hı́bridos (HY)

Sismos volcano-tect�onicos (VT)

Un sismo volcano-tectónico es un terremoto que ocurre en zonas volcánicas, indistin-

tamente, sean éstas activas o no. Se caracterizan por presentar fases P y S, es decir

se puede observar en el sismograma la llegada de la onda P y de la onda S, aunque

a veces no sea posible identificarlas. La duración en el tiempo de un VT es variable,

puede ser entre algunos segundos a algo más de un minuto. En cuanto a su contenido

espectral posee un amplio rango, este puede encontrarse entre 1 y 30 Hz. Estos valores

se consideran altos respecto a otros eventos como se podrá ver más adelante. Algunos

autores, también los llaman eventos de alta frecuencia (High Frequency events, HF)

como se observa en la figura 3.2. Los sismos VT ocurren por procesos de fracturación,

son atribuidos a fracturación frágil en respuesta a cambios de esfuerzos, asociados con

la actividad magmática (Lahr et al., 1994). Son fácilmente distinguibles de los even-

tos LF o LP para las fuentes someras, a unos pocos kilómetros de profundidad. Estos

autores comparan los espectros y espectrogramas de un VT profundo y otro somero,

destacando que el VT somero genera ondas superficiales más fuertes que uno profundo.

Además, los VT someros presentan arribos claros de ondas P y S y con dominio en altas

frecuencias, frecuencias dominantes alrededor de 5 Hz mientras que los VT profundos

fases P y S claras también, pero una coda con corta duración y picos de frecuencias

entre 6 y 8 Hz.

Además este tipo de eventos suelen darse en forma de enjambres o disparo śısmico,

caracteŕısticos de las zonas volcánicas. Los enjambres o disparos, consisten en la ocu-

rrencia de cierto número de eventos en un corto peŕıodo de tiempo y espacio. Cabe

destacar que esta modalidad puede estar presente en cualquier estado en el que el

volcán se encuentre. Según el Servicio Geológico de Estados Unidos los enjambres de

terremotos se definen generalmente como grupos de terremotos muy próximos en el

tiempo y en el espacio, los cuales no presentan un sismo principal. La definición de la

longitud de tiempo de un enjambre śısmico es a menudo dif́ıcil y hay muchos traba-

jos que discuten métodos comúnmente utilizados (por ejemplo Waite y Smith, 2002).

Cuando se habla de disparo śısmico, se refiere a un menor número de eventos en el tiem-

po que el enjambre. Mogi (1963), plantea tres patrones de distribución de terremotos,

las cuales están relacionadas al estado estructural de los materiales y las distribuciones

espaciales de la aplicación de esfuerzos. Uno de los patrones es tipo enjambre y aparece
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Figura 3.4: Sismo volcano tectónico (VT) registrado en Isla Decepción, Antártida. (a)
componentes vertical, N-S y E-O. Se observan llegadas de ondas P y S y coda. (b) traza y

espectrograma, se observan frecuencias > 25 Hz. (Ibañez y Carmona, 2000).

en regiones muy fracturadas, heterógeneas y esfuerzos muy concentrados, como por

ejemplo el esfuerzo que produce la intrusión de un magma viscoso. Estos enjambre son

comunes en áreas volcánicas aunque también pueden darse en zonas no volcánicas.

Eventos asociados a explosiones

La mayoŕıa de los eventos que ocurren en un volcán están asociados directamente con el

fenómeno eruptivo y esto es evidente con los terremotos asociados a explosiones. Estos

terremotos han sido identificados en numerosos volcanes, por ejemplo en tres volcanes

japoneses a causa de las erupciones vulcanianas, en el Mt. Asama en la década de 1930,

en el volcán Sakurajima desde 1974 y en el Mt. Tokachi entre 1988-1989 (Nishimura e

Iguchi, 2011). Minakami (1960), los presenta como terremotos que acompañan explo-

siones en erupciones vulcanianas. En general, estos eventos son de gran escala con un

predominio en bajas frecuencias y están caracterizados por presentar la onda de choque

en sus sismogramas. Esto se da porque existe una partición de la enerǵıa en la fuente:

parte de la enerǵıa viaja a través del terreno como onda śısmica y otra parte, a través

del aire como ondas acústicas y cuando se acopla con el terreno es detectada por el

sismómetro (Garcés y Hansen, 1998). También Power et al. (1994) los caracteriza con

un inicio emergente, codas de gran amplitud, extensas y frecuencias dominantes alre-

dedor de 2 Hz, en general, asociados a erupciones de tefra. También fueron llamados

terremotos de explosión por Minakami (1974) en otros volcanes, eventos de erupción

(Endo et al., 1981), steam o eventos de avalancha (Malone et al., 1983) y eventos de

explosión (Nieto et al., 1990). Y como es el caso del volcán Redoubt, estos eventos,

fueron asociados directamente con la generación de plumas de cenizas (Power et al.,

1994). En el volcán Stromboli (Italia), La Rocca et al. (2000), caracterizaron a los te-

rremotos por explosiones, con un inicio emergente dominado por frecuencias entre 1 y 2
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Hz, mientras que el contenido espectral de las fases sucesivas del evento está dominado

por frecuencias mayores a 5-7 Hz. Garcés et al. (1998) realizaron estudios en el volcán

Arenal (Costa Rica) y mencionan que las explosiones volcánicas generan ondas śısmicas

y acústicas con arribos claros y un amplio espectro de frecuencias.

Eventos de Largo Periodo (LP)

Los eventos de Largo Periodo han sido utilizados como precursores de numerosas erup-

ciones en el mundo, como por ejemplo el Volcán Asama (Japón), Meakan-dake (Japón),

El Chichón (México- Havskov et al., 1983), Redoubt (Alaska- Chouet et al., 1994), Mon-

te Pinatubo (Filipinas, Harlow et al., 1997) en este último caso, pudieron ser detectados

a una distancia de 300 km y en el volcán Galeras (Colombia- Gil Cruz y Chouet, 1997).

En todos estos volcanes se han podido detectar altas tasas de eventos LP asociadas

a un comportamiento pre-eruptivo. Estos eventos LP aún siendo del mismo tipo de

evento y t́ıpicos para cada uno de los volcanes mencionados, han sido observados con

diferentes caracteŕısticas, propios de cada sistema (Fig. 3.5).

Figura 3.5: T́ıpicos eventos de Largo periodo observados en los volcanes de Kusatsu-
Shirane, Galeras, Kilauea y Redoubt. Obsérvese que los eventos están caracterizados por
un inicio dominado por altas frecuencias y una coda armónica (Kumagai y Chouet, 1999).

St. Lawrence y Qamar (1979) mencionaron la gran similitud de estos eventos con los

producidos por la fracturación del hielo y postularon que estaŕıan relacionados al movi-

miento de fluidos y conductos rellenos por fluidos, bajo los volcanes y glaciares. Fehler

y Chouet (1982), encontraron que los eventos LP del Mt. St. Helens mostraban fre-

cuencias dominantes entre 1,7 y 2,3 Hz y que la amplitud del pico espectral dominante
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era un orden de magnitud más grande que la amplitud para las frecuencias de 5 Hz.

Koyanagi et al. (1987) realizaron un gran estudio de la actividad śısmica del volcán

Kilauea (Hawaii) y mostraron que los eventos LP estaban asociados al transporte de

magma. También Bame y Fehler (1986) encontraron evidencias que los primeros even-

tos que ocurren durante la fracturación hidráulica de una roca no fracturada son los

eventos de Largo Peŕıodo.

La sismicidad de Largo Peŕıodo (Fig. 7.7), incluye a eventos LP propiamente dichos,

VLP y tremor volcánico (Chouet, 2003). La forma de onda del evento LP está caracte-

rizada por oscilaciones armónicas que decaen hacia el final del evento. Las frecuencias

t́ıpicas observadas en eventos LP se encuentran en el rango de 0,5-5 Hz (Chouet, 1996b).

También este tipo de eventos se han discriminado en Eventos de Largo Periodo pro-

fundos (DLP: Deep Long Period- McNutt, 1994; White, 1996; Hill, 1996; Julian et al.,

1998; Dragert et al., 2001; Obara, 2002; Power et al., 2004; McNutt, 2005) localizados

a profundidades entre los 20 y 40 km.

Figura 3.6: Eventos de Largo periodo registrados en Isla Decepción, Antártida con iguales
instrumentos (Ibañez y Carmona, 2000).

Los eventos LP son particularmente importantes en la cuantificación de los procesos

volcánicos e hidrotermales, ya que las propiedades de un sistema en resonancia se pue-

den inferir desde el análisis de frecuencias correspondientes a las oscilaciones armónicas

que decaen en la coda del sismograma (Chouet, 2003).

Este tipo de eventos se encuentra asociado a procesos de movimientos de fluidos, ya

sea magma o agua, en estado ĺıquido o vapor y procesos de desgasificación del magma.

Numerosos autores han atribuido al origen de estos eventos un efecto de resonancia de

las grietas rellenas de fluidos o conductos que inducen presiones transitorias en el fluido
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(Aki et al., 1977b, Koyanagi et al. 1987, Chouet, 1985, 1986, 1988, 1992, 1996ab). El

primero en plantear este modelo fue Aki et al. (1977b) y ha continuado Chouet (1986,

1988, 1992) usando una descripción más detallada del acoplamiento entre el fluido y

el sólido. Este autor demostró que si se tiene una grieta rectangular con longitud L,

ancho W y apertura d, conteniendo un fluido con velocidad acústica a y densidad �f

(Fig. 3.7) genera una onda muy lenta que se propaga en la pared de la grieta, la cual

es llamada, “onda de grieta”. Este modelo, a diferencias de otros planteados con un

resonador esférico (Crosson y Bame, 1985; Fujita et al ., 1995), parece llegar a mejores

estimaciones, cercanas a la realidad que el resto, ya que la estimación del tamaño del

resonador es más acertada.

Figura 3.7: T́ıpicos eventos de Largo periodo observados en los volcanes de Kusatsu-
Shirane, Galeras, Kilauea y Redoubt. Obsérvese que los eventos están caracterizados por
un inicio dominado por altas frecuencias y una coda armónica (Kumagai y Chouet, 1999).

En este modelo, la grieta es excitada en resonancia por una presión transitoria aplicada

simétricamente sobre pequeñas áreas de las paredes de la grieta cerca del centro de

la grieta (Chouet, 2003). Este autor, logró determinar la composición de los fluidos

involucrados según los tipos de eventos LP observados (Kumagai y Chouet, 1999)

en cuatro volcanes, ya que las variaciones espaciales y temporales de las frecuencias

observadas en los eventos LP brindan información importante sobre el tipo de fluido

debajo de los volcanes.

Aunque estos eventos son muy comunes en los registros śısmicos de las zonas volcáni-

cas, a veces ocurren eventos LP con caracteŕısticas y formas de onda particulares y

propias de un volcán como ocurrió con los famosos eventos Tornillo generados en el

volcán Galeras. Este tipo de eventos fueron muy importantes ya que se reconocieron

como precursores antes de la erupción del volcán Galeras en enero de 1993 (Narvaez et

al., 1997, Gil Cruz y Chouet, 1997).
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Eventos de Largo Periodo profundos (DLP)

Estos eventos se caracterizan por localizarse en profundidades entre 10 y 40 km a ni-

veles de la corteza inferior-media, fases emergentes y codas extendidas. Sus frecuencias

dominantes se encuentran entre 2 y 4 Hz (Power et al., 2002; Nichols et al., 2011).

En general se presentan en forma de enjambres y ocasionalmente están asociados a

señales de altas frecuencias. Los eventos DLP precedieron muchas erupciones, como

es el caso del Monte Spurr (1992), los cuales estuvieron asociados a despresurización

del flujo magmático, el Mammoth Mountain en 1989, Monte Pinatubo en 1991 donde

fueron relacionados a movimiento de magma basáltico, volcanes aleutianos donde se

asociaron a sismicidad de fondo, volcán Shishaldin en 1999, donde aparecieron nueve

meses antes de la erupción y en el volcán Fuji donde se los observó como un incremento

abrupto en forma de enjambres después de ocurrir una intrusión de magma en profun-

didad (Ukawa, 2005). También existen registros donde muchos de estos eventos fueron

asociados al ascenso de magmas máficos desde la corteza inferior-media (Power et al.,

2002), otros fueron asociados a flujos de calor y reǵımenes compresionales donde ocurre

gran resistencia al ascenso del magma y favorece las condiciones para la generación de

estos eventos DLP, como es el caso de los volcanes de Washington, EE.UU. (Nichols

et al., 2011). Sin embargo, en volcanes de Oregón existen menor cantidad de estos

eventos ya que el magma asciende sin resistencia por estructuras de fallas profundas

en condiciones extensionales.

Eventos de Muy Largo Periodo (VLP)

Últimamente con el uso de sismómetros de Banda Ancha (BB, BroadBand) se han

podido identificar y obtener una mayor resolución y ancho de banda de frecuencia en

los datos śısmicos registrados. Con estos avances se han identificado y caracterizado

los eventos llamados de Muy Largo Periodo (V ery Large Period Events- VLP). Estas

señales presentan un peŕıodo de entre 3 y 100 s, o más (McNutt, 2005). Es posible que

respondan a un fenómeno nuevo antes desconocido o que sean el resultado de tener

una mayor resolución o escala de los procesos que existen, es decir, que sean ondas de

procesos conocidos que no se pod́ıan observar antes de la aparición de los BB. Según

McNutt (2005) a partir de la gran variedad de señales que se están registrando en los

últimos años, es posible que se puedan interpretar más procesos que estén ocurriendo

en los volcanes activos que en el pasado. Este autor basa su análisis en los numerosos

ejemplos que existen sobre estas señales en el mundo: señales VLP generadas por proce-

sos hidrotermales en el volcán Aso (Japón) interpretadas y modeladas por Kawakatsu

et al. (1994), Kaneshima et al. (1996) y Yamamoto et al. (1999). En este volcán, las

señales presentaban periodos entre 10 y 15 s y eran producidas en una pequeña región

fuente (� 1 km), la cual correspondeŕıa al drenaje de una grieta saturada en agua que

actuaba como conducto desde escasa profundidad. En el volcán Stromboli, las señales

VLP, son producto de pequeñas erupciones explosivas con duración de varios segundos

y que han sido interpretadas como movimientos de gas hacia la superficie, previos a la
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erupción (Neuberg et al., 1994). También, los eventos de explosión producen señales

de corto peŕıodo. Los eventos VLP, en el volcán Kilauea, han sido interpretados como

pulsos de magma a través de grietas (Ohminato et al., 1998). Cada pulso corresponde a

un flujo de 700 m3 de magma que asciende a superficie. En el volcán Iwate, Nishimura

et al. (2000) han modelado una fuente de 4 km de longitud, con procesos de expansión y

contracción en la región hipocentral, para explicar el origen de estas señales. Nishimura

(2002) caracteriza a los eventos VLP como señales de muy corto periodo, seguido por

señales de largo periodo que oscilan varias veces en el Monte Bandai (Japón).

Nishimura et al. (2002) mencionan que estos eventos están localizados en la misma

región fuente que el tremor volcánico; en un gap entre dos grupos de eventos VT. Por

lo que sugieren, que los procesos de fuente de los VLP, son similares a los del tremor

volcánico.

Tremor volc�anico (Tr)

El tremor volcánico es un tipo de sismicidad asociada a volcanes activos (McNutt,

1992). La primera observación de eventos tipo tremor, en volcanes de Japón, fue rea-

lizada en 1910 en el Volcán Usu por el sismólogo japonés Omori (McNutt, 1992; Nis-

himura e Iguchi, 2011). También durante el periodo eruptivo 1929-1933 en el Mt Aso

(Japón) por Sassa en 1936.

El tremor volcánico es una señal continua que puede tener una duración en el tiempo

de minutos, d́ıas, semanas y hasta meses. Su apariencia t́ıpica es una señal sinusoi-

dal irregular con una gran duración en el tiempo respecto a terremotos de su misma

amplitud (Mc Nutt, 1992). Han sido observadas en forma previa y durante la activi-

dad magmática y es muy importante como elemento precursor (por ej. Chouet 1996a,

1996b). Las frecuencias dominantes de este evento se encuentran entre 1 y 5 Hz (en ge-

neral, 2-3 Hz), similares a los eventos de Largo Peŕıodo, o 1-9 Hz para Mc Nutt (1992).

Es un indicador del movimiento de magma y actividad eruptiva (Koyanagi et al. 1987).

Está estrechamente relacionado a eventos de Largo Peŕıodo y refleja la respuesta, de

los conductos rellenos de fluidos, a fluctuaciones de presión sostenida (Chouet 1996a,

1996b) por desgasificación del magma o roca fundida (McNutt, 1992). En el Puu Oo

(Hawaii), el espectro del tremor, está caracterizado por muchos picos espectrales bien

diferenciados, entre 0 y 20 Hz (Chouet y Shaw, 1991).

Si el tremor es continuo o no, depende parcialmente de la fuente, ya que las fuen-

tes, como lo son las producidas por el hombre (explosiones) pueden producir largos

sismogramas. Esto se debe a que se producen diferentes ondas que viajan a distintas

velocidades y atraviesan múltiples caminos, incluyendo reflexiones y refracciones. Mu-

chos autores engloban al tremor con los eventos tipo LP porque comparten las mismas

caracteŕısticas espectrales, aunque probablemente las fuerzas que controlan a ambos

tipos de eventos sean diferentes. Latter (1979) consideró a un tren de eventos LP como
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tremor volcánico, Chouet et al. (1994), realizaron observaciones sobre la cercana rela-

ción entre los eventos LP y tremor. Fehler (1983) y Malone et al (1983), mencionaron

la gran similitud entre los eventos LP y tremors en el Mt. St. Helens (EE.UU) y su-

girieron que el tremor está compuesto de una secuencia sostenida de eventos de Largo

Peŕıodo. Fehler (1983) concluye que el espectro y la forma de onda del tremor del Mt.

St. Helens son similares a los de los eventos de Largo Periodo, por lo que determina

que los episodios de tremor están compuestos continuamente de eventos Largo periodo

recurrentes.

Martinelli (1990) en un análisis de los patrones śısmicos de 1985, en el volcán Nevado

del Ruiz (Colombia), dividió las señales en varias categoŕıas: eventos de LP, tremor,

episodios de tremor ćıclico y fuerte actividad śısmica. También mencionó que las fuen-

tes de estas señales en el Nevado del Ruiz, ocurren en el interior del edificio volcánico

y que sus caracteŕısticas indican una fuente relacionada a interacciones de fase fluida

más que a una fracturación de componentes sólidos. Este autor correlacionó la amplitud

del tremor con las emisiones de vapor. También en el volcán Etna (Italia), numerosos

autores como Riuscetti et al. (1977), Schick (1988), Ereditato y Luongo (1994) corre-

lacionaron la actividad volcánica con la intensidad del tremor. McNutt (1992) señala

que los valores de amplitud más pequeños están asociados a la actividad hidrotermal

mientras que los valores más grandes están asociados a erupciones plinianas.

Los eventos de LP y tremor, pueden ser interpretados como eventos en los cuales, la

participación de fluidos es activa en los procesos de fuente (Chouet, 1992). Estas fuentes

incluyen varios tipos de cavidades rellenas de fluidos (grietas, chimeneas y otros tipos

de conductos volcánicos) en las cuales una presión sostenida o transitoria de cualquier

origen (como flujo unsteady, desgasificación, fracturación de la roca, etc) controlan la

resonancia de la cavidad. Observaciones en los volcanes de Kilauea, Nevado del Ruiz y

otros indican que los eventos de largo periodo y tremor están relacionados a actividad

magmáticas e hidrotermales (McKee et al., 1981; Kieffer 1984; Gil Cruz et al., 1987;

Koyanagi et al., 1987).

Fuentes de tremor

Existen varios modelos para explicar las caracteŕısticas generales del tremor, resonancia

del cuerpo magmático bajo la superficie (Ej. Crosson y Bame, 1985; Chouet, 1986,

1996a), movimientos de fluidos en conductos volcánicos o canales (Ej. Ferrick et al.,

1982; Honda y Yomogida, 1993), desarrollo y colapso de burbujas en magma o agua

(Ej. Leet, 1988) y excitaciones no lineares causadas por el flujo de magma (Ej. Julian,

1994). Para el modelo de grieta rellena de fluido, existen tres geometŕıas, las cuales

han sido investigadas teóricamente para analizar la resonancia y radiación elástica de

un cuerpo relleno de fluido en un volcán (Gil Cruz y Chouet, 1997). Estas geometŕıas

son una esfera rellena de fluido (Crosson y Bame, 1985), un tubo relleno de fluido
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(Chouet, 1985) y una grieta rellena de fluido (Aki et al., 1977b, Chouet, 1986, 1988,

1992). Chouet (1986) encontró que los periodos de resonancia de una grieta rellena de

fluido son mucho más largos que los esperados para la resonancia acústica por lo que

sugirió la presencia de una onda lenta a la cual llamó “onda de grieta”.

Nishimura et al. (1995) estudiaron los mecanismos fuente del tremor volcánico y even-

tos de Largo Periodo en el Monte Tokachi (Japón). Estos autores encontraron que

ambos eventos están asociados a emisiones de cenizas del cráter activo y mostraron

similares caracteŕısticas espectrales entre ellos, indicando similares mecanismos fuente

y profundidades focales.

Cabe destacar que existen muchos análisis de ruido śısmico de los cuales se ha podido

observar que aparece un “ruido śısmico coherente”, el cual ha sido atribuido a tre-

mor volcánico o eventos de largo periodo como es el caso del volcán Teide y Copahue

(Almendros et al., 2000; Ibañez et al., 2008).

Los análisis espectrales de ambas señales muestran pequeñas variaciones de las frecuen-

cias dominantes con la estación (por ej. Aki y Koyanagi, 1981); cambios temporales en

el espectro del tremor correlacionados con cambios temporales en la actividad volcáni-

ca, comportamiento que no ha sido atribuido a efectos de camino (Kamo et al. 1977;

Aki y Koyanagi, 1981; Koyanagi et al., 1987); la amplitud de la señal está determina-

da por la fuerza de generación de la señal más que por el tamaño de la región fuente

(Fehler y Chouet, 1982; Koyanagi et al., 1987). Por lo tanto, las caracteŕısticas espec-

trales y localizaciones comunes para ambos tipo de eventos sugieren una fuente común

(Koyanagi et al., 1987).

Además este tipo de eventos han sido de gran utilidad como elementos precursores. En

las erupciones del Mt. Unzen en 1991, el Mt. Usu y el volcán Miyakejima (Japón) en el

año 2000, fueron predichas por intensificación del tremor (Nishimura e Iguchi, 2011).

Almendros et al. (1997) encontraron la relación entre el tremor y los eventos h́ıbridos en

la Isla Decepción (Antártida). Estos autores encuentran que, ambos tipos de eventos,

comparten una misma región fuente y mecanismo, ya que presentan espectros similares,

el mismo patrón de polarización, la misma distribución de direcciones de procedencia,

tanto en bajas como en altas frecuencias y los mismos valores de lentitud aparente.

Tipos de tremores

Chouet (1992) reconoce que existe un tremor ćıclico que aparece como señal sostenida

en cuatro bandas de frecuencia con un espaciado de 4 Hz a intervalos regulares en el

registro del Nevado del Ruiz (Colombia). Este tipo de tremor es comúnmente asociado

con la actividad de sistemas hidrotermales somero en los volcanes (McKee et al., 1981,

Gil Cruz et al., 1987) y géiseres (Kieffer, 1984). Gil Cruz y Chouet (1997) encontraron

eventos tipo tremor volcánico en el volcán Galeras y los identificaron en dos tipos, tre-

mor sostenido y espasmódico. El tremor sostenido o monocromático está representado
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por una señal continua con amplitud y frecuencias estables a través del tiempo mientras

que el tremor espasmódico presenta una amplitud variable como la sucesión de varios

eventos de Largo Periodo.

1) Tremor Bandeado

Este tipo de tremor ocurre en explosiones periódicas regulares separadas por pe-

riodos de quietud uniformes, lo que hace que se observen bandas en el sismograma

(Mc Nutt, 1992). La periodicidad vaŕıa entre 3 minutos o más, por ejemplo 6 hs

como es el caso del volcán Klyuchevskoy en Kamchatka. La mayoŕıa de estos even-

tos en los volcanes de Alaska, han sido registrados durante actividad hidrotermal

sugiriendo que el tremor bandeado podŕıa estar siendo generado por el relleno de

fluidos en las cavidades a una tasa uniforme y luego alcanzando su ebullición. En el

caso magmático, el fluido se moveŕıa a una tasa uniforme a un cuerpo magmático

somero que alcanza la erupción cuando supera la capacidad cŕıtica de la cámara

magmática o excede la resistencia en ella (Mc Nutt, 1992). Este tipo de even-

to ha ocurrido en volcanes como Karkar (Ruiz, Pavlof, Kilauea, Suwanose-jima

(Japón), Ulawun (Papua, Nueva Guinea), Klyuchevskoy (Kamchatka), Oshima

(Japon), Old Faithful geyser (Wyoming), entre otros.

2) Tremor espasmódico

Este tipo de tremor consiste en pulsos, con contenidos de alta frecuencia, usual-

mente entre 5-10 Hz (McNutt, 1992). En algunos casos, los pulsos son sismos

discretos con fases P y S claramente identificables, sin embargo, en otros casos no

se observan fases. La señal es continua ya que antes que termine la coda de un

evento ocurre el siguiente. El tremor espasmódico no ha sido observado en áreas

que no sean volcánicas. Se debe a la presencia de fluidos que podŕıan incremen-

tar la presión poral y lubricar las superficies de fallas (McNutt, 1992). Este tipo

de tremor ha sido registrado en Kilauea, Monte St. Helens, Klyuchevskoy, Ve-

subio, caldera Long Valley (California), Mammoth Mountain (California), Fuego

(Guatemala), entre otros.

3) Tremor profundo

Los tremors profundos se originan a profundidades entre 30- 60 km a diferencia

de la mayoŕıa de los tremors que son superficiales, entre 0-5 km. Son conocidos

en Izu-Ooshima (Japón) como un tremor ocurrido a 30 km de un solo tono (una

sola frecuencia dominante). En Lassen Peak (California) con profundidades entre

16-22 km, en Mammoth Mountain con profundidades de 18 km (Mc Nutt, 1992).

4) Tremor Armónico

Una de las caracteŕısticas de este tipo de tremor es que sean armónicos como su

nombre lo indica. El espectro de este tipo de tremor tiene picos espectrales en su

frecuencia fundamental y múltiplos de ésta (Nishimura e Iguchi, 2011). McNutt

(1989) muestra al tremor armónico en varios volcanes del mundo y menciona que
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estos múltiples picos espectrales son atribuidos a reflexiones (reverberation) den-

tro del estrato volcánico sólido o a la resonancia de los conductos magmáticos

(Chouet, 1996a). Chouet (1992) menciona que los picos espectrales agudos de los

eventos de largo periodo y tremor armónico pueden ser explicados por la reso-

nancia de una grieta rellena de fluido, tridimensional inducida con una presión

transitoria aplicada en una pequeña área de la pared de la grieta. La resonancia

de la grieta es sostenida por la onda de grieta mencionada anteriormente. Gil

Cruz y Chouet (1997) observaron eventos de tremor espasmódicos y sostenidos

en el tiempo, en el volcán Galeras. Los eventos de tremor sostenidos están re-

presentados por una señal continua con amplitudes y frecuencias estables en el

tiempo, mientras que los eventos de tipo espasmódicos están representados por

una serie de eventos tipo LP sucesivos, en una señal continua con disminuciones

en su amplitud.

Garcés et al. (1998) en el volcán Arenal (Costa Rica) mencionan que el tremor

armónico es una vibración del terreno sostenida en bajas frecuencias (Fig. 3.8).

El cual en su espectro exhibe picos espaciados y aparecen entre explosiones por lo

que Garcés et al. (1998) sugieren que estas se deben a procesos de desgasificación.

Figura 3.8: a) sismograma y espectrograma de una hora de registro śısmico vertical en
el volcán Arenal- Costa Rica. b) registro acústico aéreo del mismo periodo que (a) y su

espectrograma (Garcés et al., 1998). Se observan explosiones y tremor armónico.

Otros tipos de eventos de Largo Peŕıodo

Dentro de los eventos de Largo Periodo existen otros tipos de eventos que aparecen

en ciertos volcanes, como es el caso del volcán Kilauea con los eventos de Gas Pistón

(Swanson et al., 1979). Estos eventos aparecen junto con el tremor sostenido y ocurre

cuando la presión de gases volcánicos, en la cámara magmática, es alta y los gases
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alcanzan el conducto volcánico y se expanden, explotando en la superficie acompañada

con actividad de fuentes de lava. La observación visual de la actividad en el cráter Puu

Oo permitió tener una idea del mecanismo de estos eventos, relacionado al campo de

burbujas. Más tarde demostraron que estos eventos son similares a la excitación del

tremor a profundidades someras debajo del volcán Kilauea (Chouet y Shaw, 1991).

Estos eventos ocurren repetidamente en intervalos de tiempo regulares, entre 10 y 20

minutos, durante varias horas y tienen una única firma śısmica con una envolvente de

amplitud en pico de frecuencia de 80 segundos (Dietel et al., 1989; Ferrazini et al.,

1991).

Figura 3.9: Evento Gas-Pistón en el cráter Puu Oo en el volcán Kilauea- Hawaii, EE.UU.
(Ferrazini et al., 1991). Señales registradas por sismógrafos de componente vertical corres-

pondientes a un array semicircular.

Para los autores Ferrazini et al. (1991) y Ferrazini y Aki (1992), estos eventos compar-

ten la misma fuente que el tremor volcánico, debido a la gran similitud que entre ellos

presentan y que ocurren en forma conjunta. En definitiva estos autores mencionan que

los eventos de Gas Pistón son generados por el aumento y explosión de burbujas en

el cráter del Puu Oo y que el tremor seŕıa la representación del modo continuo de la

desgasificación pero con menor intensidad.
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Eventos H��bridos (HY)

Los eventos h́ıbridos son una combinación de dos tipos de eventos, presentan los pri-

meros movimientos caracteŕısticos de los eventos volcano-tectónicos, es decir, un inicio

más pronunciado en altas frecuencias (Lahr et al., 1994) y continua señales de baja

frecuencia, LP (Fig. 3.10). Sus codas están dominadas por un tren de ondas armónicas

no-dispersivas, caracteŕıstico de los eventos de Largo periodo, mostrando los espectro-

gramas de la coda del h́ıbrido y del LP similares. Lahr et al. (1994) sugieren que los

eventos Hy podŕıan estar generados por procesos de fracturación en zonas de debilidad

que interceptan grietas rellenas de fluidos. De esta manera, la generación de este tipo

de evento śısmico involucra procesos de ambos tipos de fuentes, fuentes de doble-cupla

(fracturación) y volumen (movimientos de fluidos). Power et al. (1994) mencionan que

los eventos h́ıbridos registrados en el volcán Redoubt (Alaska-EE.UU), ocurren en en-

jambres por un reajuste de esfuerzos en las áreas de grietas rellenas de fluidos, en las

porciones superiores del conducto durante diciembre de 1989.

Figura 3.10: Eventos tipo h́ıbrido registrados en la Isla Decepción, Antartida (Ibañez y
Carmona, 2000)
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Metodoloǵıa e instrumentación

4.1. Metodoloǵıa

La metodoloǵıa utilizada en el estudio de la sismicidad volcánica en la zona del volcán

Copahue ha consistido en la aplicación de técnicas de array, determinación de los parámetros

de onda mediante el método de Correlación Cruzada con retraso cero (Zero Lag Cross

Correlation- ZLCC ) y técnicas de multipletes para determinación de fuentes relativas. Las

técnicas de arrays consisten en el análisis de las señales śısmicas registradas por numerosos

sismómetros, los cuales componen una red en la que registran en simultáneo y en una misma

área de pequeñas dimensiones. Con esta técnica se pueden obtener los parámetros de onda

y en definitiva de donde provienen las señales sismo-volcánicas, entre otras caracteŕısticas.

La técnica de multipletes o familias de terremotos permite agrupar los terremotos según su

forma de onda y caracteŕısticas espectrales similares, y realizar diversos análisis en cuanto a

la fuente de estos grupos o familias de eventos.

4.1.1. Técnicas de array

Un array śısmico o antena śısmica es el arreglo de numerosos sensores śısmicos dispuestos

de una determinada manera, que registran el campo de ondas śısmico, en forma simultánea

y en una misma área, relativamente pequeña, de cientos de metros (Fig. 4.1). Es decir,

estos sensores que están separados no más de cientos de metros entre śı están conectados a

un mismo sistema de adquisición y almacenamiento de datos. Estos arrays pueden registrar

paquetes de ondas coherentes (Almendros et al., 1999). Las caracteŕısticas de los arrays están

determinadas por la naturaleza de las ondas śısmicas y la distancia a la fuente. Cuando un

frente de ondas alcanza un array, los distintos sensores van recibiendo la señal śısmica, con

muy pequeñas diferencias de tiempo, lo cual será en función de las distancias que lo separan

del foco del evento. Las pequeñas diferencias de fase que aparecen en los registros permiten

73
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determinar la dirección y distancia de la fuente. La velocidad aparente con la que se propaga

el paquete de ondas determina la profundidad del foco (Ortiz et al., 2001).

Figura 4.1: Esquema de array śısmico, sismómetros detectan la señal śısmica, proveniente
de diferentes fuentes śısmicas, como cámara magmática o campo geotérmico.

Estas técnicas se desarrollaron para la detección y control de las explosiones nucleares en

el mundo, con sistemas de gran apertura. Luego comenzaron a ser aplicados con otro fines

como es el monitoreo de la actividad śısmica en áreas volcánicas. Estas técnicas sirven para

determinar los parámetros de propagación de la onda, en definitiva la velocidad de las ondas

y la dirección de dónde provienen, que es registrada a través de una zona (Almendros et al.,

2004, Goldstein y Chouet, 1994). Los arrays śısmicos han sido utilizados frecuentemente en

regiones volcánicas y con gran éxito.

Volcán Stromboli (Italia). La Rocca et al. (2000) localización de la fuente y modelo

de velocidad somero deducido a partir de sismos por explosiones, registrados por dos

antenas śısmicas.

Volcan Teide (España). Almendros et al. (2000) utilizaron dos antenas śısmicas de

pequeña apertura para analizar la sismicidad local del volcán y poder determinar tres

áreas fuente de la enerǵıa śısmica principales en la zona. También pudieron analizar el

“ruido śısmico” detectando de esta manera, un ruido coherente es decir una señal de

tremor volcánico de baja intensidad.

Bianco et al. (2005) demostraron que esta técnica es de gran utilidad como herramienta de

monitoreo, permite observar la evolución temporal y espacial de fuentes magmáticas e hidro-

termales. Estos autores mencionan que los arrays son utilizados en sismoloǵıa para rastrear

fuentes que generan señales no impulsivas como lo es el tremor volcánico o los eventos de
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Largo Periodo. Con esta técnica se han realizado estudios de tremor volcánico en el cráter

Puu Oo del volcán Kilauea (Hawaii) por Ferrazzini et al., (1991) y Saccorotti et al. (2001a).

Las muestras de la señal del campo de ondas en el tiempo y en el espacio obtenidas a partir

de un array permite la descomposición de la señal observada en uno o más planos incidentes

de la onda, caracterizada por dos componentes horizontales del vector de lentitud aparente

(slowness). La estimación de estos dos componentes para cada paquete de ondas coherente

que componen la señal śısmica permite una definición ambigua de la velocidad aparente y el

back�azimuth (dirección de dónde proviene la onda). Esta técnica de array es una poderosa

herramienta para el seguimiento de la evolución temporal y espacial de las fuentes magmáti-

cas e hidrotermales. Estos métodos han sido aplicados en el volcán Kilauea mencionado

anteriormente, en el volcán Stromboli (Chouet et al., 1997), Isla Decepción (Ibañez et al.,

2000) y el Mt. Vesubio (Saccorotti et al., 2001b). También Chouet (2003) menciona que los

arrays de pequeña apertura son útiles para rastrear las propiedades espacio-temporales de

los terremotos de Largo Peŕıodo y tremor volcánico. Los cuales no presentan fases impulsivas

en sus registros por lo tanto, no pueden ser localizadas de manera convencional.

4.1.2. Localización: análisis de lentitud aparente (slowness) y dirección de

procedencia (back-azimuth) de las ondas

A través de las técnicas de localización de los arrays śısmicos es posible obtener los paráme-

tros de onda como es el valor de la lentitud aparente (inversa de la velocidad aparente) con

que las ondas atraviesan el área entre la fuente śısmica y el array, y la dirección de dónde

provienen las ondas, es decir, el back � azimuth respecto del array. Una vez que se han

identificado los eventos se aplica el método de correlación cruzada. En procesamiento de

señales, la correlación cruzada (o a veces denominada ”covarianza cruzada”) es una medida

de la similitud entre dos señales, frecuentemente usada para encontrar caracteŕısticas rele-

vantes en una señal desconocida por medio de la comparación con otra que śı se conoce. Las

correlaciones cruzadas son útiles para determinar el retardo del tiempo entre dos señales, por

ejemplo, para la determinación de las demoras para la propagación de las señales acústicas a

través de un conjunto de micrófonos. Después de calcular la correlación cruzada entre las dos

señales, el máximo (o mı́nimo si las señales tienen una correlación negativa) de la función de

correlación cruzada indica el punto en el tiempo donde las señales están mejor alineadas. Es

decir, el tiempo de retraso entre las dos señales es determinado por el argumento del máximo

de la correlación cruzada.

Por lo tanto, mediante el método Correlación Cruzada de Retraso Cero (Zero Lag Cross

Correlation , Frankel et al., 1991) se determina la correspondencia entre las señales para

todo azimut y velocidad posibles realizándose en el dominio del tiempo y basándose en

la evaluación de pares de señales śısmicas (Ortiz et al., 2001). Se define un coeficiente de

correlación máximo dentro del plano de lentitud aparente como correlación cruzada promedio

máxima (MACC- Maximum Average Cross Correlation). Para esto se elige una ventana
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de tiempo de análisis lo suficientemente amplia para que contenga un ciclo de la señal,

suficiente para localizar paquetes coherentes entre las señales de cada canal que compone el

array (Almendros et al., 1999). Para poder tomar esto en consideración se debe tener en

cuenta las siguientes condiciones:

1) los efectos de sitio no son diferentes en cada uno de los sensores del array,

2) las estaciones śısmicas están localizadas en un mismo plano (en lo posible horizontal),

3) los frentes de ondas que se propagan son planos (esto implica que la fuente está lo sufi-

cientemente lejos del array para que este pueda recibirlas como planas).

Por lo tanto, estas condiciones se cumplirán si el lugar donde se encuentra el array es geológi-

camente homogéneo, topograf́ıa suave y la fuente śısmica se encuentra lo suficientemente lejos

del array (entre 1 y 9 km).

Almendros et al. (1999) plantean que si el array está compuesto por N sensores, ubicados en

rj donde j = 1...N respecto al punto de referencia (Fig. 4.2) y muestrean el campo de ondas

en tiempo y espacio resultando la traza śısmica Wj (t) y donde las propiedades temporales

y espaciales del frente de ondas generados por una única fuente puede ser caracterizado por

un conjunto de parámetros independientes m �i = 1:::m :

La función de correlación cruzada está definida por:

Rjk (�) =< Wj (t)Wk(t+ �jk ) > (4.1)

Wj (t) traza śısmica en la estación j, < : > indica el tiempo promedio y � jk retraso en tiempo

entre estación j y k.

Rjk llegará al máximo cuando las trazas se desplacen un � jk . El promedio normalizado de

Rjk sobre todos los posibles pares es

R= 1
N 2

P N
j;k =1

R jk (� jk )p
R jj (0)Rkk (0)

(4.2)

Si �jk puede ser expresada como una función de � , el problema de encontrar los parámetros

será resuelto a partir de los resultados del máximo promedio resultante de la correlación

cruzada (Almendros et al., 1999).

Almendros et al. (1999) suponen que la fuente śısmica está ubicada en un semi-espacio

homogéneo tan lejos del array que se lo puede considerar un frente de ondas plano (Fig.

4.2). En estas condiciones, la fuente está en el infinito y el retraso de fase entre las estaciones

del array depende solamente del vector de lentitud aparente (slowness apparent, S), S=(Sx

,Sy). De esta manera, se obtendrá la dirección de back�azimuth a la fuente A, en el sentido

de las agujas del reloj desde el norte y la magnitud del vector de lentitud aparente, S.
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S=
p
Sx2 + Sy2; tgA = Sx=Sy

El tiempo de arribo esperado para la estación k puede ser expresado como

tk–t0 = x kSx + y kSy = �S(x k sen A + yk cos A)

t0= tiempo de arribo al origen del sistema de coordenadas

El retraso entre estaciones j y k será:

�jk = tk–tj = (xk–xj )Sx + (yk–yj )Sy = S[(xj � xk)senA+ (yj � yk)cosA]

entonces la matriz � se transforma en coordenadas cartesianas en (Sx , Sy) o a coordenadas

polares en (S, A): �� (S x , Sy) o �� (S;A)

Figura 4.2: Esquema de las ubicaciones de las estaciones del array para frentes de ondas
planos. Los tiempos de arribo dependen de las coordenadas de las estaciones del array rk,
de la lentitud aparente de las ondas S, y del back � azimuth a la fuente, A (Almendros et

al., 1999).

Para la solución del problema inverso se utiliza un método de búsqueda de grilla en el es-

pacio de los parámetros (Almendros et al., 1999). Esta búsqueda consiste en que para cada

parámetro �i es acotado entre un valor mı́nimo �im��n y un valor máximo, �im�ax , entre los

cuales está la solución. El espaciado de la grilla 4�i tiene que ser suficientemente pequeño

para ajustar lo mejor posbile la resolución del método aunque cuanto más pequeño sea au-

mentará el tiempo computacional requerido.

qi = int( �i m �ax � �i m�� n

4 � i
+ 1) i = 1:::m: (4.3)

Se trabajará en una grilla dimensional m, q1 x q2 x . . . x qm . Cada punto en la grilla

está definida por los ı́ndices (n1, n2,. . . nm ) donde

�ni
i = �im��n+ ni4 �i ni = 1:::qi ; i = 1:::m: (4.4)

Varios conjuntos de retrasos de tiempos de arribo entre N estaciones del array, f� jk , j=1...N,

k=j+1...Ng son generados para cada punto de la grilla usando las ecuaciones (4.1 ) o (4.2).

Posteriormente, los sismogramas son alineados en el tiempo y la correlación cruzada con
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retraso cero para el array es calculada. El máximo promedio de esta correlación (MACC)

corresponderá al mejor valor estimado de � y por lo tanto, ésta será la mejor solución para

la determinación de los parámetros de onda. Para una mayor descripción, ver Almendros

(1999) y Almendros et al. (1999).

Como bien menciona Almendros et al. (1999) se debe asegurar una grilla lo suficientemente

amplia que contenga la solución pero estrecha para no perder resolución. Por ejemplo, en el

caso de las coordenadas polares la grilla para el parámetro A, la cual representa la dirección de

back�azimuth, se encuentra entre 0 y 360� . Mientras que para el rango de lentitud aparente

(slowness) va a depender del tipo de onda con que se esté trabajando. Por ejemplo, en el

caso de las ondas superficiales en rocas volcánicas el rango a utilizar de lentitud aparente

seŕıa entre 0,5 y 2,5 s/km.

Figura 4.3: Ejemplo de una solución del vector de lentitud aparente y dirección de back�
azimuth en grilla en coordenadas polares (a) y en coordenadas cartesianas (b) para el array

Cerro Mesa instalado en el volcán Copahue para el presente trabajo.

Es aśı que el método de correlación cruzada brinda información sobre la velocidad aparente

de las ondas y la dirección de back�azimuth de la fuente. Una vez obtenidos los parámetros

de onda, se aplican modelos de velocidad (modelo de Tierra) para el trazado inverso del rayo

y de esta manera se obtiene la localización hipocentral, es decir, la ubicación del sismo en

profundidad y en superficie (latitud, longitud y profundidad). Este modelo se puede aplicar

para el análisis de señales correspondientes a sismos volcano-tectónicos, en los cuales es

posible identificar las fases P y S, donde según la diferencia de tiempos de estas fases, se

estima la distancia epicentral y la profundidad del evento registrado. Para el caso de los

eventos en los cuales no se pueden identificar las fases, como los eventos de baja frecuencia

o largo periodo solo se pueden obtener direcciones de procedencia de las ondas .

4.1.3. Técnica de Multipletes

Una caracteŕıstica recurrente en la sismicidad observada en regiones volcánicas es la ocu-

rrencia de clusters o familias de terremotos. Estas familias se componen de terremotos que
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presentan caracteŕıticas similares, es decir que los terremotos poseen formas de onda semejan-

tes, tiempos S-P similares y espectros similares. Según Geller y Mueller (1980) estos clusters

representan repetidas liberaciones de esfuerzos en la misma sección de una falla, para Mar-

tini, et al. 2009 se les puede atribuir un origen común en la acción repetida de mecanismos

de fuente similares en la misma área focal. Si los sismogramas son idénticos implicaŕıa que

no solo los procesos de la fuente son idénticos sino que también las propiedades del medio

por la cual las ondas se propagan, también lo son (Poupinet et al., 1984). Por lo tanto,

esta técnica es un gran aporte para identificar variaciones en los mecanismos de las fuentes

sismo-volcánicas o cambios en los medios por donde se propagan estas ondas, ayudando a

delimitar zonas fuente y posiblemente, alertar cambios en la sismicidad como puede ocurrir

ante un proceso eruptivo.

Ejemplos y resultados de la aplicación de esta técnica

Esta técnica se ha aplicado en el volcán Stromboli (Italia). En el análisis de familias

realizado por Falsaperla et al. (1998) quienes destacan la existencia de distintos estados

de actividad en el volcán Stromboli. Uno de las familias halladas por estos autores

está asociada a un periodo de actividad moderada caracterizado por bajas amplitudes

de la señal śısmica y frecuencias inferiores a 2,5 Hz, mientras que otro estado de fuerte

actividad con efusiones de lava, estaŕıa relacionado a otras dos familias, donde las

frecuencias dominantes en la señal superan los 2,5 Hz.

Lahr et al. (1994) presentaron un trabajo en el cual compararon 57 sismos volcano-

tectónicos (VT) que pudieron ser agrupados en 10 familias, definidas por sus formas de

onda idénticas y tiempos de arribo. Las correlaciones de las formas de onda les permi-

tieron identificar fases de ondas P y S con alto grado de consistencia. Y aśı identificar

familias de terremotos y asociar éstas a otro tipo de eventos sismo-volcánicos, presentes

en el sistema.

En el monte St Helens se ha aplicado esta técnica para trabajar con localizaciones

absolutas y relativas de los multipletes y determinar procesos que los estaŕıan generando

durante el periodo eruptivo de septiembre-noviembre de 2004. Las familias identificadas

en este periodo estuvieron asociadas a presurizaciones de los conductos que produjeron

fuentes estacionarias estables en el tiempo en dicho sistema (Thelen et al., 2008).

Carmona et al. (2010) presentaron familias de sismos volcano-tectónicos para el volcán

Isla Decepción (Antártida), las cuales pudieron ser asociadas a planos de fractura en

el sistema.
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4.2. Instrumentación

El estudio y seguimiento de la actividad śısmica de un volcán activo requiere la instalación

de equipos que registren el movimiento del terreno, estos instrumentos son llamados sensores

śısmicos o sismómetros. Es importante destacar que la elección de la instrumentación a

utilizar en el estudio y seguimiento de un volcán va a depender de la actividad que tenga el

volcán, es decir cuál sea su estado, si se encuentra en reposo o en un estado pre-eruptivo o

eruptivo. Las señales śısmicas en uno u otro estado serán diferentes, ya que los procesos que

están ocurriendo son diferentes. También hay que tener en cuenta la enerǵıa de las señales y

la distancia a la cual se instalen los equipos de las fuentes sismo-volcánicas.

En sismoloǵıa se han logrado grandes avances en cuanto a la instrumentación a partir de

1900 donde se comenzaron a construir sismómetros con mayor sensibilidad y mejores sistemas

para el registro de las señales śısmicas. En un principio los sensores eran muy simples con

un sistema pendular y un sistema de alarmas que daban aviso del movimiento śısmico que

ocurŕıa. A medida que pasaron los años estos sismómetros fueron perfeccionándose, siendo

más portátiles, de menor peso y tamaño, aumentando su capacidad de registro y obteniendo

mejor relación señal/ruido.

En este trabajo se utilizaron arrays śısmicos que, como se ha mencionado anterioremente,

a diferencia de la red de estaciones, presenta grandes ventajas para estudios locales. A con-

tinuación se describirán los equipos instalados en las cercańıas del volcán para el desarrollo

del presente trabajo.

4.2.1. Elementos del array śısmico

Un array śısmico con sistema digital, está compuesto por los siguientes elementos:

Sensor śısmico

Cableado

Conversor analógico- digital

Sistema de tiempo absoluto

Sistema de adquisición y almacenamiento de datos

Sistema de alimentación de enerǵıa

Sensor śısmico o sismómetro

Un sensor śısmico es un instrumento que se utiliza para medir el movimiento del terreno.

Este movimiento es registrado en forma de una variable. En los primeros sismómetros
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esta variable fue el desplazamiento de una aguja representando el movimiento del te-

rreno amplificado (Havskov y Alguacil, 2004). En los instrumentos actuales, la salida

f́ısica es siempre un voltaje. Por lo tanto, un sismómetro tiene una entrada del mo-

vimiento del suelo representado por una variable cinemática como el desplazamiento,

velocidad o aceleración, dando una señal de salida en voltaje o desplazamiento del

boĺıgrafo en equipos antiguos. El registro del movimiento del terreno en función del

tiempo obtenido a través del sismómetro es un sismograma.

La mayoŕıa de los instrumentos están basados en la inercia de una masa suspendida,

la cual tiende a permanecer estacionaria ante un movimiento externo (fig. 4.4). El

movimiento relativo entre la masa y la tierra será en función del movimiento del terreno.

Figura 4.4: Principio del sismómetro inercial (Havskov y Alguacil, 2004).

Básicamente los sismómetros transforman el movimiento del terreno en señales eléctri-

cas, las cuales pueden ser medidas y léıdas finalmente en un sistema binario. Los sen-

sores śısmicos pueden ser clasificados, principalmente, en sensores de corto peŕıodo y

de banda ancha. Los de corto peŕıodo pueden registrar señales con frecuencias entre

los 0,1 Hz a 50 Hz. En cambio los sensores de Banda Ancha extienden su ancho de

banda entre 0,01 Hz a 100 Hz. Con lo cual es posible registrar una amplia variedad

de señales y en consecuencia, eventos que con los sensores de corto peŕıodo no es po-

sible. En el estudio de la zona del volcán Copahue todos los sensores utilizados fueron

de corto periodo, espećıficamente fueron sensores Mark L25 (construidos y brindados

por el Instituto Andaluz de Geof́ısica (IAG), Universidad de Granada) con frecuencia

natural de 4,5 Hz y extendidos electrónicamente hasta 1 Hz. Estos sismómetros son de

3 componentes (componente vertical y dos horizontales, norte-sur y este-oeste) y de 1

componente (vertical), como se puede ver en la figura 4.5.



Caṕıtulo 4. Metodolog��a e instrumentaci�on 82

Figura 4.5: Esquema de sensores śısmicos, de 3 componentes: Z, NS y EO (arriba) y vertical
(abajo)

La relación entre la señal de entrada y de salida se puede representar por la función

de respuesta en frecuencia del desplazamiento, ya sea según la amplitud o en fase.

La función de respuesta del sismómetro es el movimiento de la masa en relación al

movimiento del terreno. Esta función se expresa mediante curvas de respuesta para

cada instrumento (Fig. 4.6).

Figura 4.6: Transductor de velocidad correspondiente al sensor Mark L25 ecualizado
(Ibañez et al., 2000) utilizado en este trabajo. Frecuencia propia fo= 4,5 Hz, extendida

electrónicamente a 1 Hz.

Cableado

En cuanto al cableado utilizado para la conexión entre los sensores y el sistema de

adquisición, se utilizaron cables de cuatro hilos, gran parte de ellos con aislación de

trenzados para evitar interferencias externas. Para los tres arrays instalados en la

zona, se extendieron aproximadamente 3800 metros de cable, sin contar el cableado

reemplazado por reparaciones o ausencia, ya sea por aveŕıa o robo a lo largo de todo

el peŕıodo de estudio.

Conversor analógico – digital

El proceso de convertir la señal analógica registrada por los sismómetros a una di-

ferencia de voltaje, es llamado conversión analógica-digital. Este proceso es realizado
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mediante un aparato llamado Conversor Analógico-Digital (CAD, fig. 4.7). El conversor

analógico-digital (CAD) es un dispositivo electrónico capaz de convertir una entrada

analógica de voltaje en un valor binario léıdo digitalmente. La señal analógica, que vaŕıa

de forma continua en el tiempo, se conecta a la entrada del dispositivo y se somete a un

muestreo a una velocidad fija obteniéndose aśı una señal digital a la salida del mismo.

Para esto se debe determinar una frecuencia de muestreo, la cual consiste en un número

de muestras por unidad de tiempo que se toma de una señal continua con el objeto

de producir una señal discreta y representativa de ésta. Como todas las frecuencias,

generalmente se expresa en hercios (Hz, ciclos por segundo). Este valor de muestreo se

elige en función del espectro o contenido de frecuencias que tendrá la señal śısmica a

registrar. Estará condicionado con lo que se llama frecuencia de Nyquist, según este

teorema, la frecuencia de muestreo debe ser superior al doble de la máxima frecuencia

a muestrear para poder reconstruir una señal a partir de sus muestras sin ambiguedad,

lo más exactamente posible a la real.

fN= 1/ 2∆t ∆t= intervalo de muestreo

Por lo tanto, el proceso de conversión analógico-digital muestrea la señal a intervalos

de tiempo discretos y luego cada muestra es evaluada en un número. Es aśı que este

equipo permite multiplexar, digitalizar y filtrar las señales que provienen de cada sensor

śısmico que componen el array y ser recibidas por el sistema.

Figura 4.7: Esquema de equipo de conversión ANALÓGICO-DIGITAL. Entradas de los
ocho canales (G: tierra, S+: señal positiva, S-: señal negativa, +: positivo de alimentación)
y entrada de alimentación al equipo (G: tierra y 12V) y salida de PC por puerto paralelo.

Sistema de tiempo absoluto

La sincronización es fundamental entre las estaciones del array. En este equipo está de-

terminada por la señal de tiempo universal o sea, de Greenwich Meridian T ime

(GMT), provista al equipo mediante un sistema de GPS que se compone de una tarjeta

receptora y una antena activa como se observa en la figura 4.8.

Sistema de adquisición y almacenamiento de datos

En el caso del equipo de registro por disparo, se utiliza una computadora portátil (Fig.

4.9), la cual recibe las señales que provienen de cada uno de los canales (puerto paralelo)

mediante el conversor analógico-digital, como también la señal de tiempo detectada por

la antena GPS (puerto serie). Una vez recibidas las señales, son almacenada en el disco

local de la PC. En el caso de los equipos de registro continuo, el almacenamiento es

similar a los equipos de registro por disparo, solo que la pc se encuentra en el interior
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Figura 4.8: Antena y receptor GPS que contiene una tarjeta receptora. Este equipo presenta
entradas de alimentacion de 12 V y un conector serie para la salida de los datos a la PC.

del equipo y no hay una pantalla para poder observar el registro. Este equipo posee un

sistema de LEDs que indican el inicio del sistema, el funcionamiento y la finalización

de éste. De todas maneras, también es posible conectar a la PC de control, un monitor,

teclado y ratón si es necesario para tareas de mantenimiento o solución de problemas.

Figura 4.9: PC que recibe las señales śısmicas y de tiempo, almacenando los datos.

Equipo de registro por disparo

En el caso del equipo de registro śısmico por disparo, el programa de detección y

almacenamiento de datos se llama REDSIS. Este programa graba los archivos según

valor de entrada de enerǵıa de la señal determinado por el algoritmo STA/LTA que

es detectado por el sistema. En ese momeno genera un archivo de 150 segundos según

la configuración de canales, previamente determinada. Lamentablemente este sistema

tiene el defecto que el umbral de enerǵıa pueda no detectarse, si este es gradual, ya que

la señal presenta un inicio emergente, es decir, la amplitud aumenta lentamente en el

tiempo, el sistema no disparará la alerta y no se generará el archivo, como puede suceder

con eventos tipo tremor volcánico. Por esta razón, este sistema apunta a la detección

de señales tipo sismos volcano-tectónicos. Es aśı que, cuando el sistema identifica el

umbral de enerǵıa determinado por el algoritmo, el programa lo almacena generando

dos tipos de archivos, un archivo con extensión SAD para los datos y otro archivo con

extensión DTS que contiene la información de cabecera de estos datos. El archivo SAD

es un archivo binario en el que se almacenan las trazas registradas para cada uno de los

canales (multiplexadas). Su tamaño para un registro de 150 segundos es de 480 KB y

es almacenado en el disco local con la siguiente nomenclatura: d́ıa juliano (enumeración

de los d́ıas del 1 al 365 a partir del 1o de enero de cada año para los años no bisiestos, y

a 366 para los años bisiestos) y la hora GMT y la letra del array de registro, ejemplo:
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0220348A es decir evento del d́ıa 22 de enero a las 3:48 hs GMT del array A. Una vez

guardado el evento, el programa de registro se reinicia comenzando nuevamente con el

proceso de detección y aśı sucesivamente (Ortiz y Olmedillas, 1994).

Equipo de registro continuo

En el sistema de registro continuo, la adquisición de datos es diferente, se realiza me-

diante cuatro tarjetas SEISAD18, cada una de las cuales gestiona tres canales analógi-

cos, alcanzando un máximo de 12 canales. Para asegurar la sincronización del proceso

de adquisición de datos se utiliza una tarjeta PLL, que toma como base de tiempo los

pulsos de segundo (PPS) de precisión de un GPS modelo Garmin 35-HVS. Las ĺıneas

de transmisión y recepción de datos del GPS se conectan al segundo puerto serie del

PC. La transmisión de los datos procedentes de las cuatro tarjetas SEISAD18 se realiza

mediante una única ĺınea serie que se conecta al primer puerto serie del PC a través

de una tarjeta de adaptación. El control central del sistema se realiza mediante un

PC industrial de bajo consumo, modelo Lippert Cool Roadrunner II, y para el alma-

cenamiento de los datos se utiliza un disco duro externo de 30GB y pendrive de 32

GB. El sistema cuenta, además, con un disco duro interno), de 10GB para el sistema

operativo y almacenamiento temporal de los datos. La figura 4.10 muestra fotograf́ıas

de los mismos subsistemas, en las que se identifican mediante rótulos cada uno de los

componentes.

Figura 4.10: Fotograf́ıas del módulo central con las cajas internas cerradas (a) y abiertas
(b), caja de conexión de los sensores (c) y conectores militares del módulo central (d), en
las que se especifica la ubicación de los componentes principales (c y d). Imagen cedida por
el Instituto Andaluz de Geof́ısica, Granada-España (Manual de usuario de los módulos de

array basados en las placas SEISAD18).

La operación del sistema requiere el funcionamiento coordinado de tres programas, para

la gestión de los conversores analógico/digital y la transmisión de los datos adquiridos,

SEISAD3.ASM. Para la generación de las señales de temporización necesarias para

sincronizar los procesos de adquisición y transmisión de datos en todas las tarjetas
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SEISAD18, el PLL6.ASM y para la inicialización de las tarjetas de adquisición con los

parámetros de operación y grabación de los archivos de datos en el disco duro interno,

el programa ARRAYS8.EXE. Dado que el programa de adquisición ARRAYS8 opera

bajo MSDOS, el sistema está configurado para iniciar en modo MSDOS. La grabación

de la señal registrada se realiza de forma continua en archivos por hora. Estos archivos

de datos se graban en el disco duro interno del equipo. Cada seis horas, el programa

de adquisición está configurado para producir la suspención del registro de la señal y

almacenar los datos registrados, especificamente a las 00:00h, 06:00h, 12:00h y 18:00h

de cada d́ıa. Luego, el sistema vuelve a ejecutar el programa de adquisición, volcando los

datos del disco duro interno a un disco externo. De esta forma se facilitan las operaciones

de mantenimiento, ya que tras funcionamiento continuo del sistema durante varios d́ıas

o semanas, el usuario sólo tiene que realizar una salida manual del programa y esperar a

que se vuelquen al disco externo de los últimos archivos de datos registrados al momento

de recopilar estos.

Sistema de alimentación de enerǵıa

El sistema de alimentación de enerǵıa es muy importante, es un punto a tener muy en cuenta

tanto como si fuera el sismómetro o cualquier otro elemento necesario para la obtención de los

datos śısmicos, si no hay enerǵıa tampoco habrá sensor śısmico para detectar el movimiento

del terreno. Por lo tanto, las fuentes de alimentación del equipo pueden ser red eléctrica,

aunque en la mayoŕıa de los casos no se cuenta con ello ya que los equipos se encuentran en

lugares alejados de las poblaciones. En este caso las posibles fuentes enerǵıa pueden ser eólica

o solar. En este trabajo la alimentación de los equipos instalados en Caviahue- Copahue, se

realiza por enerǵıa solar mediante una corriente alterna de 12 V con bateŕıas de 75 y 180

amperes, alimentadas por paneles solares instalados en la estación (fig. 4.11). Cabe destacar

que en época de verano los paneles están conectados a reguladores de carga para evitar el

mal uso de las bateŕıas por recarga.

Figura 4.11: Esquema de paneles solares y bateŕıas conectadas en paralelo para garantizar
el funcionamiento del equipo.
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4.2.2. Instrumentación zona de estudio Caviahue-Copahue

Al momento de instalar un array śısmico existen varios criterios que se tienen que tener en

cuenta, uno de ellos es la selección del sitio y la configuración del array. La configuración

está dada por el arreglo de los sensores, el posicionamiento espacial exacto de las estaciones,

mantenimiento y transferencia de los datos registrados. Todos estos factores fueron evaluados

con el objetivo de obtener un resultado real y poder tener un buen funcionamiento de los

equipos.

1) Selección del sitio y la configuración del array.

2) Posicionamiento de las estaciones

3) Mantenimiento

Figura 4.12: Diagrama de los componentes del array śısmico.

Se instalaron un total de tres arrays con un cuarto que no fue posible hacer funcionar por

problemas técnicos del lugar (interferencia de ondas electromagnéticas que contaminaban la

señal śısmica). Dos (2) de los arrays, AA y ACV fueron ubicados en las cercańıas de la

localidad de Caviahue, a aproximadamente 9,3 km al SE del cráter del volcán (fig. 4.131 ) y

un tercero, ACM, ubicado en el Cerro Mesa, a una distancia de 4,2 km aproximadamente al

ENE del cráter del volcán. A su vez la distancia entre AA-ACV y ACM es de 6,3 km. Las

instalaciones de estos equipos y su mantenimiento fueron realizadas mediante 13 campañas

a la zona de estudio, durante el periodo de estudio, entre el año 2003 y el 2010. La finan-

ciación de estas campañas estuvo apoyada por proyectos de investigación asociados, además

se destaca el gran apoyo de la Municipalidad de Caviahue-Copahue, provincia de Neuquén,

principalmente para el mantenimiento de los equipos y envio-transmisión de datos. Cabe

destacar que toda la instrumentación utilizada en este trabajo de tesis fue brindada por el

Instituto Andaluz de Geof́ısica perteneciente a la Universidad de Granada (España).

1 Im�agenes satelitales, cr�edito: Servicio Geol�ogico de EE.UU (Department of the Interior/USGS)
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Figura 4.13: Ubicación de los tres arrays A y CV (AA, ACV) en la zona cercana a la
localidad de Caviahue, al SE del volcán y array CM (ACM) en Cerro Mesa, al NE del

volcán Copahue.

En la siguiente tabla se muestran las caracteŕısticas de los diferentes arrays instalados en la

zona de estudio.

Array A (Caviahue) CV (Caviahue) CM (Co. Mesa)

instalación 2003 2007 2007
canales 8 8 (12) 12

sistema de grabación por disparo continuo continuo
duración archivo 150 s 1 hora 1 hora
datos registrados 6,02 GB 72,1 GB 14,6 GB

Cuadro 4.1: Caracteŕısticas de los arrays A, CV y CM instalados en la zona de Caviahue.
Fecha de instalación, canales, tipo de registro, duracion de cada uno de los archivos y total

de datos registrados.

Array A, registro por disparo (AA)

El array A fue instalado el 3 de noviembre de 2003 con 8 canales en las inmediaciones

de la localidad de Caviahue (Fig. 4.13). Estos canales corresponden a 6 sensores de

corto peŕıodo Mark L-25 ecualizados, extendidos electrónicamente a 1 Hz, como ha

sido descripto anteriormente, de los cuales 1 es de tres componentes y los restantes

son de una componente, vertical (Fig. 4.14). Además este equipo posee un sistema de

adquisición, conversor analógico-digital de 16 bits y registro por disparo. Es decir, el

sistema de grabación de los datos funciona según el algoritmo LTA/STA, LTA es la

amplitud media en un intervalo temporal largo, del orden de 8 a 32 segundos y STA

la amplitud media en un intervalo temporal corto que es del orden de 1 a 4 segundos

(Ortiz et al., 2001). Cuando el nivel de enerǵıa en la señal supera cierto umbral el cual es

determinado por la relación STA/LTA (algoritmo) y según la cantidad y cuales canales

se activaron para el disparo, el sistema graba un archivo de 140 o 150 segundos, con un
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tiempo previo de varios segundos al pico de enerǵıa que dispara la grabación. Esto es

porque el algoritmo se activa unos segundos más tarde de que el evento haya alcanzado

determinada amplitud. Por lo tanto, es necesario disponer los datos provisionalmente en

un archivo de suficiente duración para poder guardar el inicio del evento. La duración

de este archivo se denomina PRE � EV ENTO y se puede estimar en función de la

distancia máxima a la que se quiere registrar los eventos (Ortiz et al., 2001). En el caso

de este array se determinó un tiempo de preevento, de 16 segundos. La configuración

del sistema de adquisición en el array A ha sido la siguiente (cuadro 4.2):

nro. de canales 8
muestras por segundo 200
pre-evento 16
post-evento 32
estaciones p/ disparo 2
TSta 2
TLta 16
K disp 1
K filtro 1
Algoritmo 0
Segundos registro 150
Sincronismo reloj 1
nombre del archivo 1

Máscara de canal 1 1
Máscara de canal 2 0
Máscara de canal 3 0
Máscara de canal 4 1
Máscara de canal 5 1
Máscara de canal 6 1
Máscara de canal 7 1
Máscara de canal 8 1
Nombre de canal 1A
Nombre de canal 2A
Nombre de canal 3A
Nombre de canal 4A
Nombre de canal 5A
Nombre de canal 6A
Nombre de canal 7A
Nombre de canal 8A
Nombre estación de registro A
Directorio de registro C: sismos

Cuadro 4.2: Configuración utilizada para el array A, caracteŕısticas de adquisición.
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Figura 4.14: Imágenes del array A en la zona del volcán Copahue. a) caseta donde se ubica el equipo y paneles solares, b) sensor 3 componentes, c)
sensor vertical, d) paneles solares, e) notebook, sistema de adquisición y bateŕıas, f) sistema de adquisición, g) sensor estanco, h) sensor camuflado.
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A lo largo del peŕıodo de registro 2003-2010, se realizaron cambios en la configuración

de este array debido a diversos problemas técnicos. Por ejemplo, en abril de 2005

se reemplazaron casi todos los sensores (5/6) y algunos fueron reubicados ya que la

mayoŕıa de los sensores estaban arruinados por la entrada de agua (fig. 4.15c,d). Se

instalaron con un nuevo sistema de estancamiento construyendo una base de cemento

cubiertos con un recipiente plástico y sellado a la base de cemento (Fig. 4.14). Además

de aislarlos con bolsas plásticas. Durante el año 2009 se levantó el array A por fallos

en el sistema de adquisición, conversor analógico- digital. Y se lo volvió a operar el

31 de enero de 2010 con la siguiente configuración (Fig. 4.16) hasta el 01 de abril de

2010. Después de esta fecha la configuración fue la que se muestra en la fig. 4.16. En el

cuadro 4.3, se presentan las coordenadas en Gauss-Krugger de cada uno de los sensores

śısmicos pertenecientes al array A, a lo largo del peŕıodo de estudio.

Figura 4.15: Imágenes del array A en la zona del volcán Copahue. a) cable cortado en
uno de los sensores b) sensor de componente vertical deteriorado por factores climáticos,
c) sensor de 3 componente afectado por agua en las conexiones, d) interior del sensor de 3

componentes, afectado por agua.
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Nov. 2003- abril 2005 Abril 2005- enero 2009
canal Latitud Longitud Latitud Longitud
123 5806583,85 1582424,35 5806583,75 1582434,81
4 5806453,63 1582404,39 5806373,95 1582352,83
5 5806602,2 1582571,18 5806588,15 1582577,85
6 5806496,57 1582558,07 5806499,59 1582560,10
7 5806510,29 1582664,88 5806510,02 1582664,91
8 5806671,63 1582525,7 5806655,77 1582524,00

Enero-abril 2010 Abril 2010
canal Latitud Longitud Latitud Longitud
123 5806553 1582583 5806553 1582583
4 5806490 1582293 5806553 1582583
5 5806586 1582577
6 5806494 1582557 5806735 1582519
7 5806511 1582667
8 5806656 1582522

Cuadro 4.3: Diferentes configuraciones para el array A desde el año 2003 al 2010. Coor-
denadas en Gauss-Krugger (m) para cada uno de los sensores (representados por canal).

Figura 4.16: Configuración del array A entre el 3 de noviembre de 2003 y el 10 de abril de
2005; 10 de abril de 2005 y el 20 de enero de 2009; 31 de enero de 2010 y el 1 de abril de
2010 y desde abril 2010. 1-2-3 pertenecen al sensor de 3C y el resto son sensores verticales.
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Respecto a los datos obtenidos con este array cabe destacar que se pudieron recopilar

un gran volumen de datos. Lamentablemente a lo largo de siete años de registro han

ocurrido varios inconvenientes de diferente ı́ndole como la pérdida de sensores dañados

por la entrada de agua (Fig.4.15 ), cables cortados ya sea por vandalismo o por animales,

fallas técnicas de los equipos, entre otros. Sin embargo, los datos obtenidos durante todo

el periodo de análisis se pueden considerar representativos como se puede observar en

la figura 4.17. Los datos generados por este array entre noviembre de 2003 y abril de

2010 corresponden a un total de 13.950 archivos lo que conforman 6,02 GB de datos.
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Figura 4.17: Vista en 3D, perfil (izq.) y en planta (der.), del funcionamiento del array A entre el 3 de noviembre de 2003 y el 30 de abril de 2010. Año
(x), mes (y) y d́ıas por mes (z).
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Array Caviahue continuo (ACV)

El array CV fue instalado el d́ıa 16 de enero de 2007 con 7 canales en las inmedia-

ciones de la localidad de Caviahue (en el mismo sector que el array A, fig. 4.18). Los

sensores corresponden a sismómetros de corto peŕıodo (Mark L-25) de los cuales, uno

es de tres componentes (Z, NS, EO) y los cuatro restantes, de componente vertical. Las

configuraciones en cuanto a la geometŕıa del array, variaron en el tiempo, principal-

mente por la adición de sensores como se puede observar en el cuadro 4.4 y figura 4.19.

Las posiciones de cada uno de los sensores que compone el array fueron medidas por

estación total, sus coordenadas se muestran en el siguiente cuadro (cuadro 4.4).

Enero 2007- Enero 2009 Enero 2009 – Enero 2010
canal Latitud Longitud Latitud Longitud
1,2,3 5806553 1582583 5806553 1582583
4 5806461 1582673 5806461 1582673
5 5806650 1582708 5806586 1582577
6 5806735 1582519 5806735 1582519
7 5806490 1582293 5806490 1582293
8 5806494 1582557
9 5806511 1582667
10,11,12 5806586 1582432

Abril 2010
canal Latitud Longitud
123 5806586 1582432
4 5806490 1582293
5 5806586 1582577
6 5806494 1582557
7 5806511 1582667
8 5806656 1582522

Cuadro 4.4: Diferentes configuraciones para el array CV desde el año 2007 al 2010. Coor-
denadas en Gauss-Krugger (m) para cada sensor, representado por canal.
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Figura 4.18: Imágenes del array CV en la estación Caviahue. a) maleta de adquisición, b)
maleta de adquisición y disco externo de almacenamiento de datos, c) sistema de adquisición
y entrada de los canales, d) entradas de enerǵıa (12V), de antena gps y canales al sistema,

e) bateŕıas, f) entrada de cada canal sistema de adquisición, g) sensor vertical.

Las configuraciones en la geometŕıa del array CV, a lo largo de los años de registro

2007-2010, se pueden observar en las figura 4.19. Entre enero 2007-enero 2009; entre

enero 2009-enero 2010 y la última configuración para abril 2010 debido a que el equipo

presentó fallos en el sistema y se tuvo que levantar el d́ıa 30 de enero de 2010 y volvien-

do a estar operativo el d́ıa 2 de abril de 2010 (la operatividad de este equipo se muestra

en la figura 4.20). Se puede observar que los datos obtenidos fueron discontinuos pero

aun aśı los datos son representativos y existen periodos de meses con registro en forma

continua. Los datos obtenidos de este equipo conforman 72 GB, lo que constituye un
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total de 9766 archivos, entre ellos archivos de datos (*.ACV) y archivos LOG de cabe-

cera (*.LCV) donde se encuentra la información de los datos como fecha del archivo,

nombre del array, etc.

Figura 4.19: Configuración del array CV entre el 16 de enero de 2007 y el 21 de enero de
2009, 22 de enero de 2010 y el 30 de enero de 2010, a partir del 02 de abril de 2010. 1-2-3

pertenecen al sensor de 3C y el resto son sensores verticales.
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Figura 4.20: Vista en 3D, perfil (izq.) y en planta (der.), del funcionamiento del array CV entre el 16 de enero de 2007 y el 30 de abril de 2010. Año (x),
mes (y) y d́ıas por mes (z).
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Array Cerro Mesa (ACM)

El array CM fue instalado el 21 de enero de 2007 en el área del Cerro Mesa, a 4 km apro-

ximadamente, del cráter El Agrio y muy cercano a las zonas geotermales de Las Máquinas

y Las Maquinitas (Fig. 4.13). Se instalaron 10 sensores de corto peŕıodo (Mark L-25) de

los cuales, uno es de tres componentes (Z, NS, EO) y los 9 restantes de una componente,

vertical, constituyendo aśı, doce canales para el registro śısmico. La instalación del equipo

de adquisición se realizó en una caseta de chapa galvanizada (recurso provisto por la Muni-

cipalidad de Caviahue-Copahue, Fig.4.21). Sin embargo, los vientos fuertes del lugar fueron

deteriorando la caseta hasta la voladura de una de las paredes de la misma. Por lo cual, los

equipos fueron trasladados a la caseta de la estación de esqúı, donde finalizan las aerosillas,

en el mismo cerro Mesa (espacio permitido por el Complejo del Centro de Ski Caviahue). La

configuración de este array (Fig. 4.22) está ideada para actuar como una antena orientada

hacia el volcán, con el objeto de obtener una mejor detección de las señales proveniente de

las zonas fuentes. En el cuadro 4.5, se presentan las coordenadas correspondientes a cada

uno de los sensores que consituyeron el array CM.

Array 2007

canal Latitud Longitud
123 5811149,22 1577983,06
4 5811141,47 1577912,36
5 5811123,32 1577838,15
6 5811104,86 1577775,15
7 5811198,36 1577932,66
8 5811259,68 1577885,6
9 5811321,32 1577847,09
10 5811202,7 1578033,98
11 5811262,79 1578071,13
12 5811321,05 1578106,26

Cuadro 4.5: Configuración del array CM ubicado en el Cerro Mesa. Coordenadas en Gauss-
Krugger (m) de cada uno de los sensores, representados en canales.

Lamentablemente fue muy dif́ıcil mantener este equipo operativo (Fig. 4.23) por encontrarse

en una zona poco accesible y sin abastecimiento de red eléctrica. De hecho, se instaló en

enero pero recién estuvo operativo a partir de abril por problemas técnicos. En general, los

problemas que se presentaron con este equipo, fueron fundamentalmente dos: 1) se produjeron

bajas de enerǵıa en el sistema de alimentación y 2), fallas técnicas en el equipo de adquisición.

Es decir, debido a las bajas temperaturas y a la poca radiación solar existente en el invierno,

las bateŕıas se agotan fácilmente en estos lugares de temperaturas bajas, lo cual produce un

bloqueo de los equipos. Al agotarse la bateria, el sistema se bloquea y se apaga. Sin poder

reiniciarse automáticamente. A pesar de los inconvenientes de este array, los datos obtenidos

han sido muy importantes por su cercańıa al cráter del volcán y a las zonas geotermales. De

todas maneras, estos datos conforman un total de 21,4 GB con un total de 2654 archivos

(*.ACM y *.LCM) registrados.
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Figura 4.21: Imágenes del array CM en la estación Cerro Mesa. a) zona de instalación, b)
caseta de contención de equipos, c) nueva caseta de contención de equipos y paneles solares,
d) antena gps, e) caseta destruida por el viento, f) sensor vertical destruido, g) paneles

solares, h) vista de la caseta actual y lago Caviahue.

Figura 4.22: Configuración del array CM entre el 21 de enero y el de agosto de 2007. 1-2-3
pertenecen al sensor de 3C y el resto a sensores verticales.
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Figura 4.23: Vista en 3D, perfil (izq.) y en planta (der.), del funcionamiento del array Cerro Mesa (CM) entre enero y agosto de 2007. Año (x), mes (y)
y d́ıas por mes (z).
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En la figura (4.24) se muestra la operatividad de los tres arrays en el peŕıodo total de registro,

en el cual se observan los meses en común en los que estuvieron funcionando. Lamentable-

mente estos nos fueron muchos, abril,julio y agosto de 2007. Esto es importante tener en

cuenta al trabajar los eventos registrados con los diferentes array y poder precisar las fuen-

tes sismo-volcánicas como se verá más adelante.

Figura 4.24: Operatividad de los tres arrays: AA, ACV y ACM.
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Datos

La idea de este caṕıtulo es mostrar en qué consiste el análisis de los datos śısmicos una vez

registrados y almacenados por el equipo, desde el punto de vista de procesamientos para la

identificación, clasificación y localización de los eventos sismo-volcánicos registrados. Es decir,

se mencionarán los pasos a seguir, una vez recibido el dato śısmico crudo, cómo se trabaja y

cómo es el procesamiento que se va realizando hasta que se obtienen los diferentes resultados

a ser representados y finalmente interpretados. También en este caṕıtulo, se explicarán las

aplicaciones de las diferentes metodoloǵıas mencionadas en el caṕıtulo 4, tanto las técnicas de

arrays como la de multipletes, el trabajo que se realiza con cada archivo y cómo se obtiene

información de un sismograma.

Cabe destacar que al utilizar dos tipos de datos śısmicos, es decir, archivos obtenidos por el

equipo de registro por disparo y continuo, se van a obtener dos tipos de archivos iniciales

diferentes, que tendrán que ser tratados con programas computacionales diferentes. Una vez

hechas las conversiones de archivos necesarias se comienza con el análisis de la señal, llamado

tratamiento de la señal śısmica,

visualización, identificación y clasificación de los eventos,

análisis de correlación de la señal y localización de los eventos,

y determinación de familias de terremotos. Una vez realizados todos los análisis se llega

a la representación de los datos y por último su interpretación.

5.1. Procesamiento de los datos śısmicos

5.1.1. Array A

El array A es un equipo diseñado para registrar sismicidad por disparo como se mencionó en

el caṕıtulo 4. Cuando se alcanza cierto umbral de enerǵıa en la señal, el programa REDSIS

103
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genera dos archivos, un archivo de cabecera con extensión DTS y un archivo que contiene

la señal śısmica, con extensión SAD. Estos archivos son guardados con el nombre del d́ıa

juliano y hora GMT correspondiente al momento de ocurrir el evento. Lamentablemente, el

programa está diseñado para tomar la fecha de la computadora pero la hora GMT resgistrada

por el GPS. El problema es que las computadoras utilizadas, son antiguas y anteriores al año

2000, por esto es necesario convertir a la fecha actual del registro de grabación del sismo,

antes de comenzar con el análisis propiamente dicho. A continuación se muestra un diagrama

de flujo correspondiente al procesamiento que se realiza a partir de que se obtienen los datos

y con qué programa se trabaja en cada caso.

Figura 5.1: Diagrama de procesamiento de los datos desde el archivo obtenido en el array
A hasta el análisis de correlación y localización del evento.

La resolución de un array depende de varios factores como la cantidad de estaciones pre-

sentes, la distribución de éstas en el array, el nivel de ruido, etc. Una forma de analizar

su resolución es ver el ancho teórico del pico en el plano de lentitud aparente, para lo cual

se utilizó un programa computacional brindado por el Dr. Javier Almendros (IAG). Este

programa representa la respuesta que se obtiene al analizar una señal monocromática arti-

ficial para cada configuración. En la figura 5.2 se muestra la resolución calculada para cada

configuración del array A entre el año 2003 y 2010 y según una frecuencia dominante. Se

debe analizar el ancho y la forma del pico central, lo ideal seŕıa obtener un pico central único

pequeño y circular ya que implica que en todas las direcciones tiene la misma respuesta y

una única (Fig. 5.2, caso A1). La aparición de picos secundarios implica que la fiabilidad de

los datos no es alta principalmente cuando estos picos presentan similar magnitud que la del

pico central. Esto se llama aliasing espacial y se soluciona instalando un array con mayor

número de sensores (comunicación personal Javier Almendros).
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Figura 5.2: Resolución del array A en el plano de lentitud aparente según número de estaciones, distribución de estas, frecuencia y lentitud aparente,
analizadas en la señal.
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5.1.2. Arrays CV y CM

A diferencia del array A, los arrays CV y CM poseen un sistema de registro continuo. Como

se vió anteriormente generan archivos cada hora, las 24 hs del d́ıa. Este sistema facilita la

detección de señales de baja intensidad y que no son registradas por el sistema de disparo por

no superar el umbral de enerǵıa necesario para que el sistema grabe. Por lo tanto, este sistema

permite trabajar con señales como son los eventos de Largo Periodo y tremor volcánico. El

procesamiento de los datos obtenidos a través de los arrays de continuo es mucho más sencillo

que el anterior en cuanto a los pasos a seguir hasta arribar al archivo final y poder comenzar

con el análisis propiamente dicho, que es mucho más lento y largo debido al tamaño de los

archivos a procesar.

Figura 5.3: Diagrama de procesamiento de los datos desde el archivo obtenido por los
arrays CV y CM hasta el análisis de correlación y localización del evento.

El sistema genera dos tipos de archivos: el de datos, *.ACV o *.ACM y el archivo de cabecera

*.LOG, en los que se describen detalles del funcionamiento del equipo como por ejemplo

errores del equipo que hayan ocurrido en esa hora de registro. El nombre de los archivos

responde a la siguiente nomenclatura, MMDDHHmm.FSS correspondiendo al mes, d́ıa, hora,

minuto de la toma de la primera muestra de ese archivo y F: código de tipo de archivo (A

para los archivos de datos, L para los ficheros LOG) y SS nombre del array utilizado.

El programa de adquisición ARRAYS8 escribe directamente los datos en los archivos en el

mismo orden en que los va recibiendo. Por lo tanto, los archivos consisten en una sucesión de

tramas de datos. La información de tiempo GPS la inserta el programa ARRAYS8 al final

de cada segundo de datos, después de leerla directamente del receptor GPS.

La resolución de estos arrays está representada en la figura 5.4, como se mencionó para el

array A, la respuesta que se obtiene para cada array está dada por el número de estaciones y

sus ubicaciones relativas, frecuencia y lentitud aparente de la señal a analizar. En este caso se

generó una señal monocromática para obtener la respuesta de ACV y ACM en sus distintas
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configuraciones. Lamentablemente las resoluciones son bajas para ACV principalmente en

la configuraciones ACV1. Sin embargo esta fue una prueba realizada con una señal artificial

monocromática (una sola frecuencia), la resolución del array aumentará al analizar señales

de un mayor amplio rango de frecuencias como los eventos sismo-volcánicos presentes en la

naturaleza.
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Figura 5.4: Resolución de los arrays CV y CM en el plano de lentitud aparente según el número de estaciones, distribución de éstas, frecuencia y lentitud
aparente analizadas.
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5.2. Tratamiento de las señales śısmicas

Los pasos a seguir en un análisis de sismicidad seŕıan:

1) Visualizaci�on de los archivos: visualizar cada uno de los archivos en búsqueda de

posibles eventos. Para esto en el caso del array por disparo se puede tener una primera

visualización en forma general y rápida de cada archivo con el programa examen:exe o para

poder aplicar filtros y tener detalles de la señal, el programa picfase:exe.

Figura 5.5: Visualización de datos śısmicos obtenidos por el array de disparo mediante el
programa EXAMEN .

Figura 5.6: Visualización de datos śısmicos obtenidos por el array de disparo mediante el
programa PICFASE.

La visualización y procesado de los datos puede realizarse usando programas espećıficos de

sismoloǵıa. Algunos de los programas utilizados en este trabajo se han desarrollado en el

IAG, dos son programas de adaptación de formatos: el ARRSASEI:EXE, que convierte

los archivos generados por los sistemas de array SEISAD18 a archivos compatibles con el

programa de análisis de datos śısmicos SeisAn (Seismic Analysis System, Havskov y Ot-

temoller, 1999). Este programa SEISAN es un paquete de programas creado por Havskov
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Figura 5.7: Visualización de datos śısmicos obtenidos por el array de disparo mediante el
programa SEISAN .

y Ottemoller de la Universidad de Bergen, Noruega. Este programa consta de una base de

datos para poder analizar los terremotos a partir de datos tanto analógicos como digitales.

Es posible leer fases de terremotos locales como globales, localizar eventos, editarlos, deter-

minar parámetros espectrales, momento śısmico, dirección de arribo de la onda y graficar los

epicentros.

2) Identi�caci�on y clasi�caci�on de los eventos

En esta etapa del análisis se identifican y clasifican los eventos sismo-volcánicos a partir

de su forma de onda, luego se realiza un análisis de contenido espectral para una mejor

caracterización del evento y por último, se los clasifica. También, en esta instancia, se miden

los tiempos de inicio, fases P y S y el tiempo de la onda coda, para determinar la duración

del evento que se está analizando. Luego, se puede calcular la magnitud duración (Md) para

cada evento volcano-tectónico y de esta manera tener una idea del tamaño de los sismos

ocurridos.

3) An�alisis de correlaci�on de la se~nal y localizaci�on de los eventos

Una vez que los eventos fueron clasificados, se comienza con la etapa de localización de

la fuente que los está generando. Para esto se separa el análisis en diferentes bandas de

frecuencias según convenga para cada evento. Para el análisis de correlación de la señal,

se eligieron tres bandas de frecuencias entre 1-4 hz, 4-8 Hz y 8-12 Hz, las cuales fueron

determinadas según los eventos śısmicos a registrar. Entre 1-4 Hz eventos de Largo Periodo

y tremor volcánico; entre 4-8 Hz eventos de tremor volcánico y en la banda entre 8 y 12 Hz,

sismos volcano-tectónicos.

Para esto se correlacionan las señales registrada por cada sensor/canal del array en un

mismo tiempo y se encuentra el mayor valor de correlación para esto se aplica el programa

de Zero Lag Cross Correlation, obteniendo los valores de lentitud aparente y dirección de
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Figura 5.8: Identificación y clasificación de eventos śısmicos. Se puede observar el sismo-
grama (arriba), espectrograma (centro) y el espectro del evento (abajo).

back � azimuth, como se explicó en el caṕıtulo 4. Una vez obtenidos estos valores, se aplica

el modelo de velocidades.

Modelo de velocidad o de Tierra

Mediante un modelo de Tierra se establecen capas en el subsuelo, las cuales son atravesadas

por las ondas śısmicas. Estas capas presentan valores determinados de espesor y velocidad de

las ondas śısmicas, lo que condicionará los resultados finales de la localización de los eventos.

En el caso del volcán Copahue no se cuenta con un modelo espećıfico calculado sino que se

tuvo que utilizar modelos por aproximación. Estos modelos son COP, FUM y ARR (Fig.

5.9 y cuadro 5.1). Uno de los modelos, llamado en el presente trabajo COP, está basado

en el modelo de Bohm et al. (2002), calculado para la zona de Cordillera de los Andes,

entre los 36� y los 40� de latitud sur. Mientras, que los otros dos modelos utilizados en el

presente trabajo, corresponden a volcanes que comparten caracteŕısticas similares a la zona

de Copahue, uno consta de una estructura de caldera (volcán Isla Decepción, Antártida),

identificado en este trabajo como FUM y el otro, fue desarrollado para el volcán Teide en

islas Canarias (España), el cual contempla una capa de baja velocidad somera (ARR). Estos

últimos dos modelos fueron provisto por el IAG (Universidad de Granada). Una vez que se

introducen los parámetros de lentitud aparente (inversa de la velocidad) y el tiempo S-P

para cada evento, el modelo calcula el trazado inverso del rayo obteniendo los valores de

profundidad focal y distancia epicentral respecto al array.

Luego se calcula según el sistema de coordenadas la posición exacta del epicentro. En este caso

se utiliza el sistema de coordenadas planas Gauss Krugger para poder calcular el epicentro

de cada VT según la distancia epicentral al array y su dirección de procedencia (back �
azimuth).
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Modelo Vel. COP (basado en Bohm et al ., 2002 )
Profundidad (km) Velocidad P (km/s) Vp/Vs
0 4,39 1,83
2 5,51 1,70
5 6,28 1,74
20 6,89 1,75
35 7,4 1,80
45 7,76 1,71
55 7,94 1,75
90 8,39 1,75

Modelo Vel. FUM (volc�an I. Decepci�on, Ant�artida )
Profundidad (km) Velocidad P (km/s) Vp/Vs
0,04 0,9 1,80
0,55 1,3 1,70
1,41 1,8 1,70
6,0 4,5 1,73
12,0 6,0 1,73
999 8,0 1,73

Modelo Vel. ARR (volc�an Teide, I. Canarias, Espa~na )
Profundidad (km) Velocidad P (km/s) Vp/Vs
0,02 0,3 1,80
0,13 0,55 1,75
0,40 1,2 1,70
1,41 1,8 1,70
6,0 4,5 1,73
12,0 6,0 1,73
999 8,0 1,73

Cuadro 5.1: Modelos de velocidad utilizados, COP, FUM y ARR. Profundidad de la capa,
velocidad de la onda P y relación velocidades P y S.

4) Determinaci�on de familias de sismos volcano-tect�onicos

El trabajo realizado con los datos śısmicos requiere diferentes niveles de procesamiento.

En un principio este procesamiento está enfocado a la transformación de los mismos en

archivos compatibles con los programas de análisis, corrección de la fecha de los archivos,

desmultiplexación de los paquetes de datos para obtener la información de cada canal del

array por separado, y por último el procesamiento de los datos por los distintos programas

computacionales con el objetivo de encontrar las familias de eventos con mayor similitud en

su forma de onda entre los miembros. Los pasos a seguir seŕıan:

1) Una vez seleccionados todos los archivos de terremotos VT locales (en este caso tiempos

S-P menores a 6 s, se desmultiplexan y se transforman a archivos ascii.

2) Se miden los tiempos de arribo de las ondas P y S, luego se calculan las diferencias de

tiempos entre el arribo de la onda P en el sismograma y el tiempo de inicio del archivo.

Lo mismo para la onda S.
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Figura 5.9: Modelos de velocidad utilizados, COP (Cordillera andina), FUM (Isla Decep-
ción, Antártida) y ARR (volcán Teide, España).

3) Se preparan archivos de texto, con la siguiente configuración: ventana de análisis, frecuen-

cia de muestreo, inicio de análisis, nombre del archivo de salida (resultados) y todos los

VT a correlacionar (nombre de archivo ascii y tiempo de onda P en segundos) (fig. 5.10).

Lo mismo se crea el archivo de entrada para los datos de las ondas S de cada uno de los

sismos (Fig. 5.11)

Figura 5.10: Archivo de entrada para el programa XCORR, PZAA.in, contiene los tiempos
de la onda P al inicio del archivo en segundos para cada evento.

4) El programa que correlaciona se denomina XCORR.exe. Antes de su aplicación es nece-

sario desmultiplexar los archivos *.DTS y *.SAD que contienen los datos en cada uno de

los canales. Para esto se aplica un script en matlab que desmultiplexa y filtra los canales,

en este caso el filtro elegido es entre 1 y 30 hercios. Con este filtro mejora la relación

señal/ruido de las señales a procesar.
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Figura 5.11: Archivo de entrada para el programa XCORR, SEO.in, contiene los tiempos
de la onda S al inicio del archivo en segundos para cada evento.

5) Se ejecuta el programa XCORR.exe para obtener la correlación de onda P y luego para

la correlación de la onda S.

Figura 5.12: Programa XCORR, analizando onda P, correlaciona cada inicio de onda P
entre cada uno los terremotos VT locales.

6) Se obtienen los archivos de salida corrP.dat y corrS.dat, lo cuales presentan el siguiente

aspecto:

7) Se ejecuta el programa que genera las familias según los resultados de las correlaciones

realizadas en el paso anterior.

De esta manera se obtienen las familias de eventos de terremotos VT que entre sus individuos

tiene forma de onda semejantes, lo que indicaŕıa en definitiva un mismo origen, es decir una

misma fuente que los está generando. Estos resultados son importantes ya que nos hablan

de las posibles fuentes sismo-volcánicas y procesos que están actuando en la zona de estudio.

Además otro análisis que se puede realizar es la determinación de variaciones de estas familias
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Figura 5.13: Ejemplo de archivo corrP.dat, cabecera con datos del programa y de análisis.
Lista de comparación de pares de eventos para el canal vertical Z. 1ocol.: archivo evento,
2ocol.: archivo evento, 3o col.: nro de evento de la primer columna, 4o col.: nro. del evento

de la segunda columna, 5o 6o y 7ocol.: datos de correlación entre los eventos.

de terremotos en el tiempo, estableciendo de esta manera la evolución y dinámica en el sistema

volcánico.

Se deben visualizar, graficando cada familia, y confirmar que los individuos que pertenecen

a una misma familia realmente posean similitud entre sus formas de ondas.

5) Representaci�on de los resultados

Una vez obtenidos todos los resultados se representan de forma que queden expresados todas

las caracteŕısticas reconocidas. En cuanto a la identificación y clasificación de los eventos

sismo-volcánicos se representan el sismograma donde se puede observar la forma de onda, el

espectrograma y el espectro para poder observar el contenido espectral de la señal. Respecto

a los terremotos volcano-tectónicos se ubican en el mapa de la zona estudiada los epicentros

de cada evento, ya sea según el tamaño (Md), según el año o según la familia a la cual

pertenecen. Este mapa es muy importante a la hora de relacionar los terremotos locales con

las estructuras existentes y de ser posible, la ubicación de la cámara magmática. Otra forma

utilizada en este trabajo de representar estos resultados, son gráficos donde se puede observar

la variación de los parámetros calculados para cada análisis de frecuencia, ya sean variaciones

de lentitud aparente, de direcciones de back-azimuth, tiempos S-P o de Magnitud duración.
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Actividad śısmica regional

La actividad śısmica regional también fue registrada por los equipos instalados en las cer-

cańıas del volcán. Esta actividad fue muy importante durante todo el peŕıodo de estudio

y estuvo conformada por eventos producidos por esfuerzos regionales, debido a la conver-

gencia de las placas tectónicas de Nazca y Sudamericana y fallas regionales. Como se ha

visto anteriormente, la zona de estudio se sitúa en un marco tectónico regional complejo

y śısmicamente muy activo, la convergencia oblicua de las placas genera grandes zonas de

deformación (caṕıtulo 2). Esta actividad regional es muy importante a la hora de evaluar la

actividad śısmica local ya que grandes terremotos pueden afectar la sismicidad local en la

zona del volcán. Respecto a esto existen numerosos antecedentes en el mundo de que grandes

terremotos han disparado actividad sismo-volcánica en varios volcanes, provocando erupcio-

nes y enjambres śısmicos, incluso a grandes distancias de dónde ocurrió el terremoto y en un

lapso de tiempo medianamente prolongado. El caso del volcán Copahue, no es la excepción.

El terremoto más grande registrado en la historia instrumental ocurrió el 22 de mayo de

1960 con una magnitud momento (Mw) de 9,5 en Chile. La zona de ruptura alcanzó los

1000 km de longitud (Plafker y Savage, 1970, Lara et al., 2000, entre otros). Este sismo

generó tsunamis y disparó erupciones volcánicas durante un peŕıodo de al menos 7 años, a

distancias mayores a 600 km, incluyendo erupciones en los sistemas volcánicos de Cordón

Caulle y Copahue en 1960 (fecha incierta) y en 1961 (Petit- Breuilh, 2004, Lara et al., 2004,

Watt et al., 2009). Bohm et al. (2002) realizaron un gran aporte a la investigación de Los

Andes del Sur estudiando la sismicidad y la estructura de velocidad de la región entre los

36� y 40� de latitud sur y entre los 74� y 68� de longitud oeste. Estos autores obtuvieron la

primera imágen precisa de la zona de Wadati-Beniof en esta región, determinando un modelo

de velocidad conformado por capas y sus respectivas velocidades de ondas P,S y una profun-

didad de la Moho continental de 40 km debajo del arco a los 39� S. Lo cual fue considerado en

la realización de este trabajo como se verá más adelante. A continuación se presentará una

breve descripción de la actividad śısmica regional en la zona de estudio durante el periodo

comprendido entre noviembre de 2003 y abril de 2010. Aunque esta actividad fue registrada

por los equipos instalados para la realización del presente trabajo doctoral, en la zona del
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volcán, no ha sido analizada en detalle ya que no es el objetivo de esta tesis. Sin embargo

se hará hincapié en aquellos terremotos regionales registrados en el peŕıodo de estudio que

śı pudieron estar relacionados a la actividad local, en la zona de estudio. Estos terremotos

ocurrieron en diciembre de 2006 y febrero de 2010.

6.1. Actividad śısmica regional correspondiente a la zona y

peŕıodo de estudio

La actividad regional registrada durante el peŕıodo de análisis del presente trabajo de tesis,

consistió en terremotos regionales ocurridos en las zonas cercanas al sistema volcánico en

estudio. En este caso se presentan 28 terremotos informados por el Servicio Geológico de

Estados Unidos en la región de cercana al volcán con magnitudes mayores a 1 entre el 03 de

noviembre de 2003 y el 30 de abril de 2010 (figura 6.1). Si además se consideran los ocurridos

en zonas mas lejanas incluyendo la zona de cercana a la trinchera en el mismo periodo, se

alcanzan un total de 437 terremotos regionales ocurridos en el periodo de estudio. La mayoŕıa

de estos terremotos se localizan en la zona de costa paćıfica destacándose el evento del 27 de

febrero de 2010 con Mw= 8,8 (Fig. 6.2).

Figura 6.1: Terremotos regionales registrados en la zona de estudio por USGS ”http:
//earthquake.usgs.gov/earthquakes/search/ .entre 03/11/2003 y 30/04/2010 con mag-
nitudes mayores a 1. Considerando un rango de latitudes entre 37� -40� S y de longitudes

entre 70� -72� O.

De todas maneras cabe destacar que sismicidad local registrada por los arrays A, CV y

CM, se mostró anómala, con incremento abruptos de la tasa de sismicidad y localizaciones

en zonas delimitadas, mostrando en ocasiones, un compartamiento de enjambre y disparo

śısmicos. Estas anomaĺıas en la sismicidad local, se presentaron en enero de 2004, diciembre

de 2006-agosto de 2007 y febrero-abril de 2010. A continuación se presentarán los terremotos

que podŕıan haber influido en la actividad del sistema volcánico de Copahue y como fue

planteado por Bonali (2013) y Bonali et al. (2013), habŕıan inducido un cambio en el campo

http://earthquake.usgs.gov/earthquakes/search/
http://earthquake.usgs.gov/earthquakes/search/
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Figura 6.2: Terremotos regionales registrados en la zona de estudio por USGS ”http:
//earthquake.usgs.gov/earthquakes/search/ .entre 03/11/2003 y 30/04/2010 con mag-
nitudes mayores a 1. Considerando un rango de latitudes entre 37� -40� S y de longitudes

entre 70� -74� O.

de esfuerzos estáticos normales afectando el sistema magmático del volcán. Estos autores

mencionan, que los terremotos ocurridos, el 31 de diciembre de 2006 y el 27 de Febrero de

2010 (Mw 8,8) inducen cambios en los esfuerzos afectando el sistema magmático del volcán.

6.1.1. Terremoto del 31 de Diciembre de 2006 (Mw 5,6) - 31D

Durante el año 2006 se registraron una serie de eventos regionales en la zona de la laguna

El Barco, destacándose el evento ocurrido el d́ıa 31 de diciembre de 2006 con una magnitud

momento (Mw) de 5,6 (USGS, CSN Chile). El cual fue localizado, a aproximadamente, a

10 km al SSE del cráter El Agrio a 18,7 km de profundidad (Centro Sismológico Nacional

de Chile, http://www.sismologia.cl/) con desplazamiento de rumbo dextral (Bonali, 2013;

fig. 6.3) Este evento y sus réplicas fueron registrados por el array local A. Bonali (2013)

sostiene que dicho terremoto, ocurrido en 2006 (Mw 5,6), fue capaz de inducir cambios en los

esfuerzos estáticos normales afectando el recorrido del magma en Copahue. Este terremoto

indujo una leve reducción de los esfuerzos, equivalente a dos ordenes de magnitud menor que

el inducido por el terremoto de 2010 (Fig. 6.3). Además menciona que de 193 terremotos

corticales de Mw � 4, ocurridos entre julio de 2000 y previos al 27 de febrero de 2010, sólo

este de 2006, fue capaz de inducir cambios en los esfuerzos estáticos normales afectando el

sistema magmatico de Copahue. A fines del 2006 y parte del año 2007, la sismicidad local

mostró cierto incremento posiblemente relacionado a este evento regional, como se verá más

adelante.

Hipocentro (Servicio Sismol�ogico Nacional de Chile)

Hora Local 11:55:00 31/12/2006

Hora UTC 14:55:00 31/12/2006

http://earthquake.usgs.gov/earthquakes/search/
http://earthquake.usgs.gov/earthquakes/search/
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Latitud -38.104; Longitud -71.191

Profundidad 18.7 Km

Magnitud 5.6 Ml GUC

Figura 6.3: Figura presentada por Bonali (2013), sismos corticales (Mw � 4) julio de 2000-
27 de Febrero de 2010, mecanismo focal EQ 31/12/2006 (Mw 5,6) y fallas activas de la zona
(A); Cambios de esfuerzos normales presentados por Bonali (2013), según modelo númerico

de esfuerzos inducidos por EQ 31/12/2006 (Mw 5,6) en Zona de Copahue.

(A partir de ahora en este trabajo se identificará a este terremoto como 31D).

6.1.2. Terremoto ocurrido el 27 de Febrero de 2010 (Mw 8,8) - 27F

Durante el año 2010 la actividad śısmica regional fue fuertemente marcada por la ocurrencia

del terremoto que afectó la zona centro-sur de Chile, el 27 de Febrero de 2010 a las 03:34

HL (06:34 GMT) de Mw 8,8 y una profundidad de 30,1 km (Servicio Sismológico Nacional

de Chile, http://www.sismologia.cl/), se originó en la zona de contacto entre las Placas de

Nazca y Sudamericana. La zona de ruptura se extendió por cerca de 450 km, a lo largo de la

costa paćıfica, frente a la región comprendida entre la Peńınsula de Arauco por el sur (37,8� S)

y al norte de Pichilemu por el norte (33,8� S), Chile. Este evento alcanzó un momento śısmico

escalar de 1,86 x 1029 dina-cm (M=8,8) (Barrientos, 2010). El ancho de la zona de ruptura

es del orden de 150 km a lo largo del plano inclinado ( 19� hacia el E) que corresponde a la

zona de contacto entre ambas placas (zona de Wadati-Benioff). Como consecuencia de este

evento śısmico se generó un gran tsunami que causó 124 v́ıctimas fatales y un total de 521

v́ıctimas (Barrientos, 2010).

Hipocentro (Servicio Sismol�ogico Nacional de Chile)

Hora Local 03:34:08 27/02/2010

Hora UTC 06:34:08 27/02/2010

Latitud -36.290

Longitud -73.239
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Profundidad 30.1 Km

Magnitud 8.8 Mw GS

Referencia 62 km al N de Concepción

Bonali (2013) realizó una serie de simulaciones para evaluar los cambios de esfuerzos estáticos

inducidos por el terremoto de 2010 (Mw 8,8). Este autor consideró, en primera instancia,

un modelo coincidente con lo planteado por Mamani et al. (2000), en el cuál la cámara

magmática a 14,5 km de profundidad y seis modelos de fallas diferentes. Posteriormente,

consideró el recorrido del magma en Copahue por una superficie vertical y otra inclinada,

con rumbo N60E y profundidades, entre 1 y 9 km debajo de la base del volcán. Por lo cual,

obtuvo que lo más factible es que el recorrido del magma en Copahue (vertical y con rumbo

N60� E) fue afectado por una reducción del campo de esfuerzos normales de -0,258 a -0,147

MPa, inducido por el terremoto de 2010 (Mw 8,8) de Chile.

Figura 6.4: Figura presentada por Bonali (2013), Volcanes Holocenos en SVZ, principales
fallas y cinemática, mecánismo focal terremoto 2010 (Mw 8,8).

Figura 6.5: Cambios de esfuerzos normales inducidos por el terremoto de 2010 para modelo
de magma de Copahue con rumbo N60� E, profundidad de 4,5 km desde la base del volcán

y 6 modelos de fallas, presentado por Bonali (2013).

(A partir de ahora en este trabajo se identificará a este terremoto como 27F).
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Caracterización de la actividad

śısmica local en el volcán Copahue

Como se ha mencionado en el caṕıtulo 3 de este trabajo, existen diferentes tipos de eventos

sismo-volcánicos: sismos volcano-tectónicos (VT), eventos producidos por explosiones, even-

tos de Largo Periodo (LP, VLP, gas pistón), tremor volcánico y eventos Hı́bridos (HY). La

ocurrencia de estos eventos dependerá del estado en el que el volcán se encuentre y del tipo

de instrumentación que se utiliza para su registro. Estos dos rasgos determinarán la señal

śısmica a observar.

En la zona del volcán Copahue se han podido identificar algunos de estos eventos, principal-

mente sismos volcano-tectónicos asociados a procesos de fractura de roca, aunque también se

han identificado eventos relacionados a movimientos de fluidos como los denominados eventos

de Largo Periodo y tremor volcánico.

El estudio de la sismicidad de Copahue requirió, en primera instancia, de la identificación

y clasificación de los eventos. Para esto se realizó la visualización de los sismogramas de

cada señal śısmica registrada a partir de los registros obtenidos de los tres arrays śısmicos

A, CV y CM, instalados en cercańıas del volcán (caṕıtulo 4), se identificaron los posibles

eventos según su forma de onda. En el sismograma se midieron los tiempos de arribo de las

fases obteniendo de esta manera las diferencias de tiempos, por la cual se estimó la distancia

hipocentro-array; aśı como también las duraciones de los eventos identificados. Luego, se

caracterizaron, mediante un análisis espectral realizado según la transformada de Fourier,

representando su espectro y espectrograma. A partir de los cuales se pudo determinar su

contenido de frecuencias.

Por lo tanto, la caracterización para la clasificación de cada evento se basó en los siguientes

parámetros,

forma del evento en el dominio del tiempo (forma de onda, cómo se observa en el

sismograma).
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Identificación de fases, como es el caso de los eventos VT donde se puede identificar

fases P y S.

Caracteŕısticas espectrales.

Estructura del espectro lineal, múltiples picos espectrales o un único pico espectral.

Duración en el tiempo de los eventos.

Ocurrencia de los eventos en el tiempo, en enjambres o aislados.

7.1. Sismos volcano-tectónicos (VT)

Desde noviembre de 2003 a abril de 2010 se han identificado principalmente sismos VT locales

(veáse Apéndice A, 1-8). En este trabajo se ha considerado sismo local a aquellos eventos VT

con diferencias de tiempos de arribo de fases P y S menores a 10 segundos. Esta diferencia

de tiempos entre las ondas P y S nos da idea de la cercańıa del evento al array, con un valor

de 10 s se puede asegurar que estos eventos están en la zona del volcán o muy cercanos a

éste.

El total de sismos volcano-tectónicos registrados entre noviembre 2003 y abril 2010 fue de

515, donde casi el 50 % de estos, poseen tiempos S-P entre 1 y 2 segundos como se puede

observar en la figura 7.1. En general, esta sismicidad se presenta de forma aislada en el

tiempo aunque se destacan incrementos significativos en el número de eventos VT en ciertas

ocasiones, como se detallará más adelante (Fig. 7.2).

Figura 7.1: Diferencias de tiempos S-P para los VT locales (� 10s) registrados por el array
A entre noviembre de 2003 y abril de 2010 (Nótese que a 4 de ellos no fue posible medir sus

tiempos SP).
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Figura 7.2: Eventos volcano-tectónicos locales (� 10s) registrados por el array A entre noviembre de 2003 y abril de 2010.
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Los sismogramas de los sismos VT identificados en el volcán Copahue, presentan fases P

y S claramente identificables y en general impulsivas aunque en cuanto a su amplitud se

destacan las ondas S. Estas ondas muestran amplitudes, en general, mayores que las ondas P

(Fig. 7.3). En cuanto a su espectro muestran un amplio rango de frecuencias, que se extiende

hasta los 25 Hz. En general, presentan valores de frecuencia dominantes alrededor de 8 y 10

Hz (veáse Apéndice B). Estos eventos VT ocurrieron de forma aislada aunque también en

enjambres en tres momentos del tiempo de registro, como se mencionó anteriormente.

Figura 7.3: Sismograma, espectrograma y espectro del evento VT (Z) del 18 de marzo de
2010, 21:38 hs. con una diferencia de tiempo S-P de 1,33 s.
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7.1.1. Cálculo de la magnitud duración (Md)

Según Aki y Chouet (1975) para un terremoto local dado, con una distancia epicentral menor

a 100 km, la duración total del sismograma (duración: tiempo desde el arribo de la onda P

hasta el final de la coda) es casi independiente de la distancia epicentral o azimut y puede

ser usada efectivamente como medida de la magnitud de un terremoto. Por lo tanto, en este

trabajo se han medido los tiempos de arribo de la onda P y los tiempos de la onda de coda,

determinando la duración de cada evento VT (Apéndice A, 1-8; Fig. 7.4). A partir de estos

datos se puede observar que la mayor duración entre los eventos registrados fue de 29,59 s y

la menor de 1,35 s, con una duración promedio para los terremotos VT registrados de 7,6 s.

Sin embargo, cabe destacar que el 37,5 % poseen duraciones entre 4 y 8 s (Fig. 7.4).

Teniendo en cuenta estos valores de duración, se calcularon los valores de Md mediante la

fórmula utilizada en otros volcanes (Havskov et al., 2003), también aplicada para el volcán

Isla Decepción (Antártida).

Md= 2,8 x Log (duración en s) - 2,7

Resultando magnitudes entre -3 y 2 (Fig.7.4) con una magnitud duración promedio para

todos los eventos VT de -0,43 y una máxima magnitud de 1,4 para el evento ocurrido el

d́ıa 29 de diciembre de 2004 a las 04:49 hs. El 46,4 % de los eventos VT locales presentan

una magnitud duración entre -1 y 0. Los valores de magnitud duración son adimensionales y

pueden ser negativos. Esto se debe a las constantes utilizadas en la fórmula detallada arriba.

Figura 7.4: Duración (izq.) y Magnitud duración (Md) (der.) para los terremotos VT
locales (� 10s) registrados por el array A entre noviembre de 2003 y abril de 2010 (Nótese

que para 11 de los eventos no fue posible medir su duración ni calcular su Md).



Caṕıtulo 7. Caracterizaci�on de la actividad s��smica local en el volc�an Copahue 126

De estos 515 eventos VT registrados entre noviembre de 2003 y abril 2010, 239 ocurrieron

después del terremoto de Mw 8,8 de Chile del 27 de febrero de 2010. Estos eventos se han

presentado dispersos en el tiempo, sin embargo, existieron algunos momentos en los cuales

ocurrieron en forma de disparo śısmico principalmente en enero de 2004, diciembre 2006-

enero 2007 y en febrero-marzo 2010. Además de esta sismicidad se destaca el d́ıa 5 de marzo

de 2007 donde ocurrieron 10 eventos tipo VT en un lapso de 4 horas y el 09 de abril de 2007

con 7 sismos VT durante ese d́ıa. Esta sismicidad mencionada será analizada en detalle más

adelante.

Respecto a la Md se observa que los eventos han presentado baja magnitud en general siendo

relativamente estables (Fig. 7.5).

Figura 7.5: Magnitud duración vs tiempo, eventos VT 2003-2010.
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7.2. Eventos de Largo Periodo (LP)

Los eventos de Largo Periodo (Fig. 7.6) se deben a movimientos de fluidos dentro de los

conductos, siendos estos, agua o magma. Se caracterizan por su contenido espectral domi-

nado por las bajas frecuencias, en general inferiores a 5 Hz. Los eventos de Largo Periodo

observados en Copahue presentan arribos emergentes y frecuencias dominantes entre 2 y 3

Hz. En la figura 7.7 se pueden observar dos eventos tipo LP con frecuencias dominantes de

2,6 Hz y una duración de 6-8 s cada uno, aproximadamente. Estos eventos se registran con

el array de cerro Mesa (ACM). También se pueden observar que se encuentran precedidos

por eventos de mayor frecuencia aunque de menor amplitud lo que hace d́ıficil distinguirlos

del ruido.

Figura 7.6: Sismograma evento tipo LP registrado por el array A, el d́ıa 27 de enero de
2005 a las 14:41 hs.

Figura 7.7: Sismograma de evento LP registrado por el array Cerro Mesa el 24 de mayo
de 2007, 17:29 hs.

Cabe destacar que algunos autores consideran tremor volcánico a la sucesión de estos eventos

cuando no es posible delimitar cada evento sucesivo. Lamentablemente, los eventos registra-

dos son de muy baja intensidad incluso los registrados con el array CM, que seŕıa el array
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más próximo a las zonas geotermales y al cráter activo.

7.3. Tremor volcánico (Tr)

La presencia de tremor volcánico en la zona del volcán Copahue se detectó por primera vez

mediante el análisis del ruido śısmico de las señales registradas por el array A. Se realizó un

análisis incial por el cual pudieron ser identificados paquetes de ondas coherentes entre 1 y 4

Hz con duraciones variables de pocos segundos (Ibañez et al., 2008). Estas señales coherentes

fueron interpretadas como eventos de tremor volcánico y se caracterizaron por presentar una

amplitud sostenida en el tiempo.

En la figura 7.8 del canal 1, componente vertical del sensor de 3 componentes del array

CM se puede observar la forma de onda y caracteŕısticas espectrales del evento. Este evento

presenta una duración de 25 s, se le aplicó un filtro butterworth pasa banda entre 1 y 8 Hz

y sus frecuencias dominantes se encuentran entre 2 y 4 Hz. La duración de estos eventos es

de 20-30 s y de muy baja intensidad. No existen variaciones de su contenido de frecuencias

a lo largo del tiempo de registro, los valores de frecuencias dominantes se mantienen entre 2

y 2,6 Hz.

Figura 7.8: Sismograma, espectrograma y espectro de tremor volcánico registrado el d́ıa
01 de septiembre de 2007 en el array Cerro Mesa a las 19:36 hs.

Habiendo realizado la caracterización de los eventos śısmicos locales, en los siguientes caṕıtu-

los se presentarán los análisis de correlación y localización de estos eventos. El análisis de

correlación se realizó mediante tres bandas de frecuencias, bajas frecuencias (1-4 Hz), fre-

cuencias intermedias (4-8 Hz) y altas frecuencias (8-12 Hz).
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Análisis en bajas frecuencias

Las señales śısmicas con dominio en bajas frecuencias como pueden ser los eventos de Largo

Peŕıodo o tremor volcánico son muy importantes como eventos precursores de erupciones

como se ha visto en el caṕıtulo 3. Estos eventos responden a procesos de dinámica de fluidos,

que en muchos casos, han precedido erupciones y han sido correlacionados con distintas ma-

nifestaciones superficiales. Principalmente, en esto reside la importancia de la identificación

de estos eventos en el sismograma y su detección a lo largo del tiempo y el espacio.

El análisis consiste en correlacionar las señales de ’ruido’ śısmico para determinar paque-

tes coherentes en la banda de bajas frecuencias procedentes de fuentes relacionadas con el

movimiento de fluidos. Para esto se aplicó la técnica ZLCC, como se vió anteriormente. Se

realizó una busqueda de soluciones de array mediante una grilla de lentitud aparente entre

-4 y 4 s/km y un espaciado de grilla de 0,04 s/km, con una longitud de la ventana de análisis

de 1 s y una superposición del 50 % en las ventanas sucesivas. Para cada posición de ventana

se obtiene el promedio de correlación cruzada. Para la ubicación del máximo de correlación

(MACC) en el plano de lentitud aparente se estimó la dirección de back� azimuth (medida

en sentido horario desde el norte) y el parámetro del rayo asociado con cada onda plana que

atraviesa el array. Emṕıricamente se calculó un umbral donde se observó que la señal fue

coherente. Se calculó el valor promedio de MACC para porciones de la señales filtradras entre

1 y 4 Hz, resultando un 0,65�0,2 y se consideró como valor umbral de correlación el MACC

promedio mas dos veces su promedio de error (desviación estandar). Por lo tanto, para estas

señales de baja frecuencia se considera un valor umbral de MACC de 0,85 para determinar

señales coherentes. Sin embargo, en la banda de frecuencia entre 1-4 Hz se observa una am-

plia distribución de los valores de MACC entre un valor mı́nimo de 0,3 y un valor máximo

de 0,95. Los valores superiores a 0,8 se observan en toda la señal y de dispersos en toda la

señal no presentando asociación aparente con la presencia de transitorios. Esta observación

sugiere que señales con valores MACC de 0,7 podŕıan considerarse como coherentes (Ibañez

et al., 2008).

129
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Debido a que estas señales no presentan fases identificables, sólo se pueden determinar las

direcciones de procedencia tomando como referencia el array śısmico en el cual fueron re-

gistradas. En este caṕıtulo se presentan los resultados obtenidos a partir de los tres arrays

instalados en Caviahue y Cerro Mesa, AA, ACV y ACM.

8.1. Array A

Los paquetes de onda coherentes determinadas a partir del análisis del ruido śısmico, para las

señales registradas entre el 2003 y 2005 por el array A, indicaron direcciones de procedencia

desde el norte del array, donde los autores atribuimos su origen a las zonas geotermales,

de Las Máquinas y Las Maquinitas (Ibañez et al., 2008, Bengoa et al., 2009). Esta área

presenta emisiones de gases a baja y alta enerǵıa, lagos de barros y emisiones de agua muy

caliente, alteración hidrotermal, entre otras manifestaciones geotermales, indicando una gran

actividad del sistema hidrotermal en superficie.

Continuando con esta metodoloǵıa de trabajo se realizó un análisis de ruido śısmico hasta

abril de 2010 con las señales registradas por el AA. Se seleccionaron muestras de ruido

śısmico que no poséıan ruido electrónico u otra contaminación de la señal, archivos que no

contengan eventos VT, terremotos regionales o telesismos. Este análisis estuvo conformado

por un total de 2000 archivos con duraciones de alrededor de 120 s cada uno. En la figura 8.1

se puede observar los valores de lentitud aparente y direcciones de back�azimuth obtenidos

para valores de correlación mayores a 0,7 de cada mes analizado y para MACC de 0,85

(Fig. 8.2). Los valores de lentitud aparente son variables y presentan un amplio rango, los

valores dominantes también son variables a lo largo del peŕıodo de registro. Las direcciones de

back�azimuth presentan una tendencia clara de procedencias de las señales desde el noreste-

este. Sin embargo, los valores para el mes de enero de 2005 y 2006 son diferentes, para enero

2005 las direcciones cambian respecto a la tendencia del resto del periodo analizado con

direcciones desde el suroeste con un alto numero de soluciones y para enero de 2006, tanto

los valores de lentitud aparente como de back � azimuth son diferentes al resto del peŕıodo,

lentitud aparente bien definida entre 1-1,2 y direcciones de back�azimuth, desde el noroeste

con un gran número de soluciones de array.
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Figura 8.1: Lentitud aparente (s/km) y direcciones de back-azimuth de ”ruido” entre 2003
y 2010 registrados por el array A.
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Figura 8.2: Lentitud aparente (s/km) y direcciones de back-azimuth de ”ruido” entre 2003
y 2010 registrados por el array A.
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La sismicidad local del volcán Copahue se incrementó considerablemente inmediatamente

después de ocurrir el terremoto del 27 de Febrero de 2010 (27F) de Mw= 8,8, en Chile.

Ante esta anomaĺıa en la actividad local se decidió realizar un análisis de las señales en

baja frecuencia, previa y posteriormente al evento 27F, con el objetivo de poder determinar

variaciones en las señales śısmicas registradas en la zona del volcán. Se seleccionaron las

muestras por d́ıa, antes y después del terremoto 27F, entre el 19 de febrero de 2010 y el 01

de abril de 2010 registrados por el array A. Este análisis consistió en realizar correlaciones

para poder determinar los parámetros de onda según la técnica ZLCC.

Los resultados obtenidos se representan en las figuras 8.3, 8.4 y 8.5 en las cuales se observan

variaciones de los parámetros previa y posteriormente al d́ıa 27 de Febrero de 2010 (Fig.

8.3). Los valores de lentitud aparente antes del 27F presentan un amplio rango de valores

y con valores dominantes también variables, en general alrededor de 1-1,2. Las direcciones

de back � azimuth con tendencia hacia el norte y un bajo número de soluciones de array.

En forma posterior al 27 F (Figs. 8.4 y 8.5) el número de las soluciones de array por sobre

los 0,7, aumentaron de uno a dos ordenes de magnitud. Los valores de lentitud aparente

resultantes fueron cercanos a los 0,5-0,6 s/km como dominantes, inferiores a los calculados

en forma previa al 27F. Las direcciones de back � azimuth mostraron una leve variación

después del 27F, con direcciones procedentes desde el NO, respecto al array.
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Figura 8.3: Valores de lentitud aparente y back-azimuth para señales de baja frecuencia (1-4 Hz) registradas por el array A, antes y después del terremoto
27F, Chile.
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Figura 8.4: Valores de lentitud aparente y back-azimuth para señales de baja frecuencia (1-4 Hz) registradas por el array A, antes y después del terremoto
27F, Chile.
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Figura 8.5: Valores de lentitud aparente y back-azimuth para señales de baja frecuencia (1-4 Hz) registradas por el array A, antes y después del terremoto
27F, Chile.
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8.2. Array CV

Este análisis se realizó con los datos proporcionados por el array CV entre enero de 2007

y abril 2010. Lamentablemente, este equipo tuvo serios problemas de operatividad. Desde

su instalación, con muy pocos sensores hasta problemas electrónicos que contaminaban la

señal śısmica. Se trató de aislar aquellos archivos que pod́ıan resultar correlacionables pero

aún aśı los problemas electrónicos permanećıan. De todas maneras se realizaron los proce-

samientos correspondientes y en la figura 8.6 se puede observar los resultados de direcciones

de back � azimuth y lentitud aparente para muestras seleccionadas durante el peŕıodo de

registro. Con MACC mayores e iguales a 0,7 las direcciones de procedencia de las señales se

mantiene desde el NE y E, principalmente. Los valores de lentitud aparente son variables, se

encuentran alrededor de 0,4, 0,6 y 0,8 s/km.

Comparando estos resultados con los obtenidos por el array A, las direcciones de back-

azimuth son consistentes entre ambos para los meses analizados. Por lo tanto, estos se con-

sideraron como válidos para este trabajo.
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138Figura 8.6: Lentitud aparente y back � azimuth para bajas frecuencias registradas por el array CV en julio y agosto de 2007 y abril de 2010.
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8.3. Array CM

A partir del array Cerro Mesa se registraron señales de bajas frecuencias que fueron ana-

lizadas y algunas pudieron ser localizadas. Estas señales se presentan en paquetes discretos

de los cuales se identifican señales de tipo LP y tremor volcánico. En su mayoŕıa presentan

baja amplitud y bandas de frecuencias entre 1 y 5 Hz. Algunos de estos eventos pudieron ser

localizados, obteniéndose de esta manera, la dirección de procedencia de las señales. En la

figura 8.7 se representan los sismogramas correspondientes a un evento de tremor volcánico

registrado por el array ACM el d́ıa 28 de julio de 2007 a las 04:35 GMT y su dirección de

procedencia respecto a dicho array, esta dirección seŕıa desde el O, respecto a ACM.

Figura 8.7: Tremor registrado por el array ACM el d́ıa 28 de julio de 2007 a las 04:35
GMT. Arriba se observan las trazas śısmicas correspondientes a los canales del array. Abajo:

dirección de procedencia de la señal respecto al array CM.
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A partir del análisis en bajas frecuencias (1-4 Hz ), realizado a las señales registradas por este

array en los meses de abril, mayo, julio y agosto de 2007, resulta destacable cierta relación

entre los valores de lentitud aparente y back � azimuth según el mes. Para el mes de abril,

dominaron valores de lentitud aparente inferiores a 0,1 s/km y direcciones de back�azimuth
desde el NE respecto al array con casi 3000 soluciones (Fig. 8.8); para el mes de mayo, los

valores de lentitud aparente fueron dominantes entre los 0,5 y 0,7 s/km y direcciones de

procedencia desde el SO, fundamentalmente, con casi 3000 soluciones (Fig. 8.8); para el mes

de julio, los valores de lentitud aparente se mantuvieron similares a los presentados para

el mes de abril, inferiores a 0,1 s/km y las direcciones de back � azimuth se dispersaron,

presentando un abanico O-NE (Fig. 8.8) con menos de 3000 soluciones. En el mes de agosto,

el número de soluciones mayores a 0,7 de correlación fueron considerablemente mas altas

respecto a los meses anteriores (alcanzando casi 50.000 soluciones en dirección SO). Los

valores de lentitud aparente correspondieron nuevamente entre 0,5 y 0,7 s/km como el mes

de mayo y las direcciones de procedencia se acentuaron desde el SO, nuevamente (Fig. 8.8).

Es evidente cierta diferencia entre los pares de meses de abril-julio y mayo-agosto, ya que

los valores de lentitud aparente son diferentes entre ambos pares. Las señales de abril y

julio presentan similares valores de lentitud aparente, inferiores a 0,1 s/km y direcciones de

procedencia de la onda desde el NE aunque en el mes de julio existe una mayor dispersión de

las direcciones y también provienen desde el SE. Respecto a los meses de mayo y agosto, es

probable que las señales śısmicas registradas tengan su origen en una fuente actuante en estos

meses de mayo y agosto, la cual se localizaŕıa en el sector SO del array, en dirección al edificio

volcánico con valores de lentitud aparente entre 0,5 y 0,7 s/km, valores mas altos que los

meses de abril-julio. Sin embargo, el mes de agosto se destaca por la cantidad de soluciones,

con señales de baja frecuencia que tendŕıan su origen en la zona del edificio volcánico.
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Figura 8.8: Dirección de back � azimuth y valores de lentitud aparente calculados para
señales entre 1-4 Hz registradas por el array ACM, entre abril y agosto de 2007 representados
por mes. Nro. de soluciones de back � azimuth a escala, abril-mayo-julio: �3000sc; agosto:

�50.000sc
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8.4. Localización de señales de baja frecuencia con dos/ tres

arrays, AA, ACV y ACM

Como presenta La Rocca et al. (2000) para el volcán Stromboli (Italia), es posible utilizar

dos arrays śısmicos, para determinar las direcciones de back�azimuth, las cuáles definirán,

dos vectores cuya intersección dará una estimación de la zona fuente de la enerǵıa śısmica

correspondiente a la señal registrada. También en el volcán Teide (España) Almendros et al.

(2000) presentan el análisis de la sismicidad local a partir de dos arrays śısmicos de pequeña

apertura y sensores de corto peŕıodo determinando tres áreas fuentes principales.

Las señales śısmicas analizadas entre 1 y 4 Hz a partir de los equipos instalados AA, ACV

y ACM según las direcciones de back � azimuth y lentitud aparente de la señal con MACC

igual o mayor a 0,7 (Fig. 8.9), indican fuentes sismo-volcánicas diferentes ya que las direc-

ciones de procedencia de la señal para los arrays ubicados en cercańıas de la localidad de

Caviahue, AA y ACV, son diferentes a las obtenidas a partir del equipo ubicado en Cerro

Mesa (ACM). Destacándose, como se mencionó anterioremente, un gran número de solucio-

nes lo cual implica una mayor coherencia de la señal en el tiempo, a pesar de los pocos d́ıas

de operatividad del equipo ACM. Estas direcciones presentan su origen al SO del array, en

dirección al edificio volcánico. A diferencia de las calculadas para AA y ACV mostrando una

procedencia desde el NE respecto a los arrays con un menor número de soluciones (Fig.

8.10).

Figura 8.9: Dirección de back � azimuth y valores de lentitud aparente calculados para
señales entre 1-4 Hz registradas por los tres arrays en agosto de 2007. Nro. de soluciones,

AA: �200, ACV: �8000, ACM: �50.000
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Figura 8.10: Dirección de back � azimuth y valores de lentitud aparente calculados para señales entre 1-4 Hz registradas por los tres arrays entre el
26-31 julio, 1-3 y 6-8 de agosto de 2007. (Gráficos a escala, sc: �1200).
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Como se mencionó en el caṕıtulo 4, la propagación de las ondas śısmicas a través de un array

śısmico, se determinan aproximando la señal a un frente de ondas plano y a través del vector

de lentitud aparente, comprendido por el valor de lentitud aparente (inversa de la velocidad

aparente de las ondas que atraviesan el array) y la dirección de procedencia o back�azimuth.

Por lo tanto, se podŕıa mencionar que los valores de lentitud aparente estaŕıan asociados al

ángulo de incidencia de las ondas, y por lo tanto dan idea de la profundidad a la que ocurre

el evento analizado aunque también pueden indicar la distancia. Cuanto más pequeños sean

los valores de lentitud aparente, más profunda podŕıa ser la procedencia del evento śısmico.

Según los resultados obtenidos existen valores de lentitud aparente entre 0,1 y 1. Para las

señales con valores de 1 o superiores, correspondeŕıan a la propagación de ondas superficiales

en la capa más superficial. Aśı un valor t́ıpico lento de ondas lentas superficiales son 0,5

km/s, lo que significa un slowness de 2 s/km. En el caso del volcán Copahue, podŕıa ser

una fuente superficial cercana, se podŕıa interpretar como una fuente no muy superficial por

ser un ambiente volcánico, algunos estudios en otras zonas sitúa a esta fuente a alrededor

de 1 o 2 km de profundidad como máximo. Para valores pequeños de lentitud aparente,

estaŕıa implicando que el ángulo de incidencia es más cercano a la vertical. Para los valores

más pequeños obtenidos para Copahue de aproximadamente de 0,1, correspondeŕıa a ondas

inciden con una velocidad aparente de 10 km/s, esta velocidad es muy alta, lo que lleva a una

incidencia prácticamente vertical. Si fueran sismos la interpretación seŕıa que estos estaŕıan

ocurriendo prácticamente debajo del array, y la diferencia S-P estaŕıa danto directamente

la profundidad focal. Si la señal corresponde a ruido o tremor, entonces eso implicaŕıa una

señal muy cercana o debajo del array, no necesariamente a varios kilómetros debajo, sino

que correspondeŕıa a una fuente cercana. Lamentablemente estas fuentes podŕıan ser de ruido

cultural (por ejemplo un motor de un veh́ıculo, Almendros et al. 2002). Por lo mencionado

anteriormente, es muy dificil determinar por ahora, si las fuentes que generan estas señales

en el sistema de Copahue corresponden a ruido cultural o realmente a procesos volcánicos.



Caṕıtulo 9

Análisis en frecuencias intermedias

El análisis en el rango de frecuencias intermedias comprende valores entre 4 y 8 Hz. El

procesamiento de las señales se llevó a cabo mediante la técnica de ZLCC con longitudes

de ventana de análisis de 0,5 s, una superposición del 50 % de la longitud de ventanas

sucesivas, una grilla de lentitud aparente de 2 y -2 s/km y con un espaciado de esta de 0,2

s/km para todo el análisis. De esta manera se obtuvieron los parámetros de onda para las

señales śısmicas registradas para los arrays A, CV y CM, las cuales son representadas a

continuación.

9.1. Array A

Para los datos registrados por el array A se tomaron algunos meses de registro y se analizó el

ruido a partir de los archivos que no contenian eventos, ya sean VT, terremotos regionales

o telesismos. Se representaron los valores de lentitud aparente y back � azimuth (Fig. 9.1)

para correlaciones mayores e iguales a 0,7 y 0,85 (Fig. 9.2). Los valores lentitud aparente se

mantienen constantes con valores dominantes de alrededor de 1,1 s/km excepto para agosto

de 2007 y abril de 2010 donde los valores fueron de 0,1 s/km. Respecto a las direcciones de

procedencia de la señal, también permanecen estables desde el NO, a diferencia de enero de

2009, agosto 2007 y febrero de 2010, donde el back � azimuth corresponde a una dirección

predominante desde el NE.

145
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Figura 9.1: Lentitud aparente (s/km) y direcciones de back-azimuth de ”ruido” entre 2003
y 2010 registrados por el array A, (MACC� 0,7).
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Figura 9.2: Lentitud aparente (s/km) y direcciones de back-azimuth de ”ruido” entre 2003
y 2010 registrados por el array A, (MACC� 0,85).
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Figura 9.3: Valores de lentitud aparente y back-azimuth para señales de frecuencias intermedias (4-8 Hz) registradas por el array A, antes y después del
terremoto 27F, Chile, entre febrero y abril de 2010.
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Figura 9.4: Valores de lentitud aparente y back-azimuth para señales de frecuencias intermedias (4-8 Hz) registradas por el array A, antes y después del
terremoto 27F, Chile, entre febrero y abril de 2010.
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Figura 9.5: Valores de lentitud aparente y back-azimuth para señales de frecuencias intermedias (4-8 Hz) registradas por el array A, antes y después del
terremoto 27F, Chile, entre febrero y abril de 2010.
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9.2. Array CV

También este análisis se realizó con los datos proporcionados por el array CV en el mismo

peŕıodo de tiempo para frecuencias intermedias (4-8 Hz, Fig. 9.6). Como se mencionó en

el caṕıtulo anterior, este equipo presentó serios problemas de adquisición. A diferencia de

los resultados obtenidos para las bajas frecuencias (1-4 Hz), los resultados en frecuencias

intermedias no son consistentes con los obtenidos por el array A en la misma banda de

frecuencias (4-8 Hz). Los valores de lentitud aparente entre el 26-31 de julio de 2007 fueron

de 1,2 y 1,6 s/km con direcciones de procedencia desde el O con 400 soluciones (Fig. 9.6), en

el mes de agosto los valores de lentitud aparente rondaron 1,2 s/km y con menor cantidad de

soluciones 0,1 s/km para la segunda semana de agosto. En cuanto a las direcciones de back-

azimuth, fueron desde el O y NE. Para el mes de abril de 2010, el número de soluciones fue

mucho mayor con casi 5000 para la tercera semana de abril. Los valores de lentitud aparente

fueron de 1,2 y 0,2 s/km y direcciones de procedencia desde el O y NE, principalmente.
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Figura 9.6: Lentitud aparente y back � azimuth para frecuencias intermedias registradas por el array CV en julio y agosto de 2007 y abril de 2010.
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9.3. Array CM

Las señales analizadas en la banda de frecuencias intermedias (4-8 Hz) registradas por el

array CM, entre los meses de abril y agosto de 2007, no presentaron variaciones en el tiempo,

los valores de lentitud aparente se mantuvieron fundamentalmente inferiores a 0,1 y en cuanto

a la dirección de procedencia de la señal fue desde el NE del array.

Cabe destacar que la cantidad de soluciones con correlación igual o mayor a 0,7 conforman un

gran número destacándose el mes de abril con aproximadamente 30.000 soluciones y agosto,

cerca de 100.000 soluciones.

Si tenemos en cuenta los resultados obtenidos en el caṕıtulo anterior, respecto a los valores de

lentitud aparente y a las direcciones de back� azimuth para cada mes analizado, se observa

que los valores de lentitud aparente son similares para los meses de abril y julio y también

para el mes de abril las direcciones de back � azimuth coinciden. Sin embargo, para los

meses de mayo y agosto, ambos parámetros son diferentes entre las dos bandas de frecuencia

analizadas. Lo que pone de manifiesto que podŕıan estar actuando dos fuentes en el sector,

una al NE del ACM desde las zonas geotermales con dominio de frecuencias entre 4 y 8 Hz

y otra fuente, al OSO de ACM, con dominio de frecuencias entre 1 y 4 Hz.
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Figura 9.7: Dirección de back � azimuth y valores de lentitud aparente calculados para
señales entre 4-8 Hz registradas por el array ACM, entre abril y agosto de 2007 representados
por mes. Nro. de soluciones de back � azimuth a escala, abril: �30000sc, mayo: �3000sc,

julio: �25000sc y agosto: �100.000sc
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9.4. Localización de señales de frecuencias intermedias con

los tres arrays, AA, ACV y ACM

Como se mencionó anteriormente, existe la posibilidad de determinar una zona fuente a partir

de las direcciones resultantes del análisis de más de un array. En esta sección se presentará el

trabajo realizado en frecuencias intermedias (4-8 Hz) para los datos obtenidos a partir de los

arrays de Caviahue (AA y ACV) y Cerro Mesa (ACM).

A partir de las señales śısmicas analizadas entre 4 y 8 Hz registradas por los equipos instalados

AA, ACV y ACM, las direcciones de back�azimuth y lentitud aparente de la señal con MACC

igual o mayor a 0,7 (Fig. 8.9), muestran una tendencia hacia el N, a excepción del array A.

Sin embargo, es notable el bajo número de soluciones de las señales obtenidas a partir de

éste último equipo (sólo 10 sc) en comparación con el número de soluciones del array CV

(casi 200sc), ubicado en el mismo sitio. Las direcciones de las señales analizadas a partir de

los datos de ACV, fueron desde el NNE y O. Sin embargo, el ACM presenta una dirección

bien determinada desde el NE, con aproximadamente 90.000 soluciones, lo cual implica una

mayor predominio en el tiempo de la señal en esa dirección.

Figura 9.8: Dirección de back � azimuth y valores de lentitud aparente calculados para
señales entre 4-8 Hz registradas por los tres arrays en agosto de 2007. Nro. de soluciones,

AA: �10, ACV: �200, ACM: �100.000

Según los resultados obtenidos para las direcciones de back � azimuth mostradas arriba y

considerando fundamentalmente, las señales śısmicas registradas por el array CM, se observa

una dirección predominante NE, lo cual muestra un origen de la sismicidad para frecuencias

intermedias en las zonas geotermales del sistema, como son las zonas de Las Mellizas y Las

Máquinas (Fig. 9.9 ).
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Figura 9.9: Dirección de back � azimuth y valores de lentitud aparente calculados para señales entre 4-8 Hz registradas por los tres arrays en agosto de
2007 (Gráficos a escala, sc: �5000)



Caṕıtulo 10

Análisis en altas frecuencias

El análisis en altas frecuencias está enfocado a los eventos śısmicos que presentan su mayor

contenido espectral concentrado en frecuencias entre 8 y 12 Hz. Estas señales están represen-

tadas en general, por terremotos volcano-tectónicos (VT) y eventos h́ıbridos (HY). El origen

de estos eventos reside en la fracturación de las rocas y como es el caso de los eventos HY,

también se asocian a movimientos de fluidos (caṕıtulo 3).

Como se mencionó en el caṕıtulo , los eventos VT en el volcán Copahue se caracterizan por

presentar sismogramas marcados por fases impulsivas de ondas P y S. Estas que se pueden

observar de forma muy clara, como se ha visto en los sismogramas mostrados anteriormente

(Fig. 7.3, ver Apéndice B), facilitando la identificación y medición de los tiempos de arribos

de dichas fases, necesarias para su caracterización y localización. Además, muestran un con-

tenido espectral amplio que se extiende hasta 20-30 Hz, con picos espectrales caracteŕısticos

entre los 5, 8, 12 y 16 Hz. Estos terremotos volcano-tectónicos han ocurrido en la zona del

volcán Copahue de forma aislada en el tiempo como aśı también en forma de enjambre śısmi-

co.

Para cuantificar la ocurrencia de estos eventos VT locales, se consideraron solamente los

intervalos de tiempo S-P menores a 10 segundos. En la figura 10.1 se presentan las diferen-

cias de tiempo S-P entre el año 2003 y 2010. En este gráfico, se observan incrementos en el

número de sismos en tres instancias, para el 2004 con eventos de tiempos S-P alrededor de

1 segundo, para el 2006 de 4 segundos y entre 1-2 segundos para el 2010.

157
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Figura 10.1: Diferencias de tiempos S-P a lo largo del peŕıodo de registro, 2003-2010. Se observan los 3 picos de actividad śısmica con tiempos S-P
alrededor de 1s para el 2004, alrededor de 4 s para el 2006 y entre 1-2 s para el 2010.



Caṕıtulo 10. An�alisis en altas frecuencias 159

Para la aplicación de la técnica Zero Lag Cross Correlation (ZLCC; caṕıtulo 4), en las

señales entre 8-12 Hz de frecuencias, se determinó una grilla de lentitud aparente entre -1 y

1 s/km con un espaciado de 0,01 s/km. Cómo se mencionó anteriormente, altos valores de

correlación (MACC) definen el arribo de la fase coherente. En forma emṕırica, se calculó un

umbral donde se pudo observar que la señal sea coherente y se calculó el valor promedio

de MACC para porciones de la señal dónde la fase coherente fuera fácilmente reconocible.

En esta banda de frecuencias resultó un 0,39�0,12 y se consideró como valor umbral de

correlación el MACC promedio mas dos veces su error. Por lo tanto, para estas señales

de alta frecuencia se considera un valor umbral de MACC de 0,7 para determinar señales

coherentes.

En la figura 10.2 se muestra, a modo de ejemplo, los valores MACC de las soluciones de array

obtenidas para un evento en particular. El valor MACC más alto (recuadro) corresponde al

arribo de la onda P para el evento ocurrido el d́ıa 24 de enero de 2004 a las 18:59 GMT. En

este punto de alta correlación (mayor a 0,7) calculado para esta señal, se toman los valores

de lentitud aparente y direcciones de back�azimuth, para luego con estos parámetros poder

localizar el evento identificado.

Figura 10.2: Soluciones obtenidas para el análisis de altas frecuencias (8-12 Hz) para el
VT ocurrido el d́ıa 24 de enero de 2004 a las 18:59 GMT. El recuadro marca el intervalo de

arribo de la fase más coherente (P) del evento registrado.

Con este criterio se pudieron determinar valores de lentitud aparente y direcciones de back�
azimuth de 491 eventos VT de los 515 VT clasificados. Se consideró el valor más alto de

correlación ya que muchas veces la onda P no es clara y está camuflada por el ruido en la

señal. Esta es una de las ventajas de las técnicas de array ya que pueden ser identificados y

analizados eventos de baja enerǵıa y obtener sus parametros de propagación.

Para la localización de cada una de las fuentes sismo-volcánicas es necesario aplicar un

modelo de velocidad para determinar la propagación de las ondas en el terreno cómo se
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vió en el caṕıtulo 5. Desafortunadamente, no existe un modelo de Tierra espećıfico para el

volcán Copahue por lo que se tomaron aproximaciones según las caracteŕısticas geológicas y/o

estructurales similares a las existentes en el CVCC. Se aplicaron tres modelos de velocidad:

1) modelo COP, 2) modelo FUM y 3) modelo ARR. El modelo COP (1) fue calculado según

lo presentado por Bohm et al. (2002). Estos autores proporcionan un modelo de velocidad

de la zona de la Cordillera de Los Andes entre los 36 � y 40� de latitud sur; el modelo FUM

(2) utilizado en el volcán isla Decepción, Antártida (Ibañez et al., 2003), el cual contempla

un fuerte control estructural con una estructura de caldera y el tercero, modelo ARR, el

cual considera una capa de baja velocidad y fue utilizado en la localización de los sismos del

volcán Teide (Islas Canarias, España). Los parámetros de propagación para cada uno de los

eventos volcano-tectónicos locales identificados en el peŕıodo de registro se muestran en la

Fig. 10.3 en la cual se observa que los valores de lentitud aparente se concentran en 0,1-0,15

s/km (para los tres modelos de velocidad) y las direcciones de procedencia en la figura 10.4,

las cuales corresponden a valores entre 225 y 360 � , lo que implica que los sismos ocurridos

entre 2003 y 2010 provienen principalmente, del sector oeste y noroeste respecto al array

śısmico A.

Figura 10.3: Lentitud aparente (slowness – Sl) para los VT locales (tiempos SP � 10
s) registrados por el array A entre noviembre de 2003 y abril de 2010 calculados según el

modelo COP (izq.), FUM (centro) y ARR (der.).

Figura 10.4:
Back � azimuth
para los VT locales
(tiempos SP � 10
s) registrados por
el array A entre
noviembre de 2003 y

abril de 2010.
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10.1. Resultados de localización de los sismos VT según el

modelo COP

Los eventos VT que pudieron ser localizados mediante el modelo COP, alcanzaron un total

de 452 eventos de 515 que fueron clasificados (Fig. 10.5, Apéndice A). Esta falta de localiza-

ción para algunos eventos, se debe a que no hay solución para el modelo utilizado cuando se

calcula el trazado inverso del rayo.
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Figura 10.5: Localización de eventos VT registrados por el array A según el modelo de velocidad COP (epicentros VT (ćırculos verdes), arrays A y CV
(pentágono amarillo) y array CM (pentágono rosa)).
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A continuación se muestran los valores de lentitud aparente obtenidos según el modelo COP

para los sismos VT identificados en el periodo de estudio (Fig. 10.6). En este gráfico se puede

identificar que los valores correspondientes a los eventos ocurridos en febrero-marzo de 2010

se encuentran entre 0,07 y 0,22 s/km siendo mayores y con una distribución más amplia que

los valores de lentitud aparente obtenidos para el resto de los eventos, entre 0,1 y 0,2 s/km.

Figura 10.6: Lentitud aparente (Sl) para los VT locales (tiempos SP � 10s) registrados
por el array A entre noviembre de 2003 y abril de 2010, calculados con el modelo COP.

En cuanto a las distancias epicentrales, es decir la distancia entre el epicentro y el array A,

las cuales están representadas en la figura 10.7, en general, muestran valores menores a 40 km

y en muy pocos eventos, rondan los 70 y 80 km. Para los valores de profundidad focal (según

el nivel del mar) obtenidos (Fig. 10.8 ) se observa que estos son inferiores a -30 km snm y se

encuentran, mayormente concentrados en profundidades inferiores a los -20 km snm, siendo

gran parte eventos de carácter superficial como los que se dan en febrero-marzo de 2010.

Figura 10.7: Distancia epicentral para los VT locales (tiempos SP� 10s) registrados por
el array A entre noviembre de 2003 y abril de 2010, calculados con el modelo COP.

Si se representan las localizaciones de los sismos VT epicentralmente e hipocentralmente,

(Fig. 10.5, Fig. 10.9 y Fig. 10.10) se observan, principalmente, dos grupos de eventos. Uno

de estos, localizado al suroeste del edificio volcánico, en la zona de la Falla de Liquiñe-Ofqui,

con profundidades de hasta -30 km snm. Mientras que el otro grupo, se concentra en el sector

noreste-este del volcán con profundidades focales inferiores a los -9 km snm.
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Figura 10.8: distancia epicentral y profundidad focal para los VT locales (tiempos SP �
10s) registrados por el array A entre noviembre de 2003 y abril de 2010, calculados con el

modelo COP.

Figura 10.9: Localización de eventos VT registrados por el array A según el modelo de
velocidad COP, en planta (superpuesto imágen Landsat)y perfiles en profundidad en km

snm, NS (der.) y EO (izq.). entre noviembre 2003 y abril 2010.
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Figura 10.10: Localización hipocentral de terremotos VT locales (SP � 10s) registrados por el array A entre noviembre de 2003 y abril de 2010, calculados
con el modelo COP.
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La incertidumbre de las localizaciones de las fuentes depende de la geometŕıa del array, de

los valores estimados para la grilla de las soluciones del array y claramente, del modelo

de velocidad utilizado. Los errores en la estimación de las direcciones de back � azimuth y

lentitud aparente calculadas para las técnicas de array, fueron menores al 10 % (Almendros

et al., 2007; Ibañez et al., 2000). Por lo cual, en este trabajo, se prorrogó este error del 10 %

sobre la propagación del rayo śısmico para soluciones focales representativas. Se tomaron los

valores de los parámetros de propagación obtenidos para eventos VT con diferentes tiempos

S-P. Por ejemplo, un evento con tiempo S-P de 1,0 s y otro de S-P de 4,42 s. Para el primer

evento el error fue de �0,8 km en su distancia epicentral y �3,04 km en su profundidad focal.

Para el segundo evento, el error fue de �5,21 km en su distancia epicentral y �3,96 km en su

profundidad focal. Por lo tanto, a partir de estos errores se observa que cuanto mayor es la

diferencia de tiempo SP, mayor es el error obtenido (Fig. 10.11 y 10.12), aunque los errores

en profundidad para ambos eventos fueron similares.

Figura 10.11: Errores en latitud (coordenadas GK,m) y longitud (coordenadas GK, m) de
algunos eventos VT (ejemplos), registrados por el array A, según el modelo de velocidad
COP. (Ćırculos verdes: epicentros VT, ĺıneas grises: barras de error en metros, diamante

amarillo: array A, triángulo azul: cráter El Agrio).

Figura 10.12: Errores en latitud (coordenadas GK,m), longitud (coordenadas GK, m) y
profundidad (km, snm), de algunos eventos VT (ejemplos), registrados por el array A, según
el modelo de velocidad COP. (Ćırculos verdes: hipocentros VT, ĺıneas grises: barras de error

en metros, diamante amarillo: array A, triángulo azul: cráter El Agrio).
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10.2. Resultados de localización de los sismos VT según el

modelo FUM

El número de terremotos localizados corresponde a 446 de un total de 515 eventos registrados

(Fig. 10.13, Apéndice A). Como se mencionó anteriormente, algunos de los eventos VT no

poseen solución para el modelo de velocidad utilizado, por lo cual no es posible obtener una

localización para ellos.
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Figura 10.13: Localización de eventos VT registrados por el array A según el modelo de velocidad FUM (epicentros VT (ćırculos rojos), arrays A y CV
(pentágono amarillo) y array CM (pentágono rosa)).
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Si se observan los valores de lentitud aparente de los eventos VT localizados por este modelo

(Fig. 10.14)se mantienen relativamente estables, con valores entre 0,1 y 0,2 s/km a excepción

de los eventos del año 2010 donde los valores se incrementan alcanzando valores de 0,3 s/km,

presentando una mayor distribución que el resto de los eventos.

Figura 10.14: Lentitud aparente (Sl) para los VT locales (tiempos SP � 10s) registrados
por el array A entre noviembre de 2003 y abril de 2010, calculados con el modelo FUM.

Las distancias epicentrales obtenidas para los eventos VT según el modelo FUM, se mantienen

dentro de los 80 km respecto al array A, y la mayoŕıa de estos se encuentran a menos de

30 km (Fig. 10.15). Los hipocentros se encuentran a diferentes profundidades (Fig. 10.16),

mayormente inferiores a 30 km. Para fines del año 2004 y principios del 2005, diciembre de

2006 y enero de 2007 los hipocentros alcanzan profundidades de 20-30 km. Sin embargo, los

eventos ocurridos en enero de 2004 y febrero-marzo de 2010 se concentran mayoritariamente,

en sectores más someros a -9 km snm.

Figura 10.15: Distancia epicentral para los VT locales (tiempos SP� 10s) registrados por
el array A entre noviembre de 2003 y abril de 2010, calculados con el modelo FUM.

Figura 10.16: Profundidad focal para los VT locales (tiempos SP � 10s) registrados por
el array A entre noviembre de 2003 y abril de 2010, calculados con el modelo FUM.
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Al igual que el modelo COP, los eventos localizados a partir del modelo de velocidad FUM,

fueron localizados, principalmente, en dos zonas. El grupo localizado en la zona de Falla de

Liquiñe-Ofqui, laguna El Barco, en territorio chileno, al oeste-suroeste del edificio volcánico

(Fig. 10.13, Fig. 10.17); y el otro grupo, se localizó, principalmente, en el sector E del edificio

volcánico. Esta zona está delimitada al E por el lago Caviahue, al N por las lagunas Las

Mellizas, al O por el edificio volcánico de Copahue y al S por el borde de la depresión del

Agrio. La mayoŕıa de los eventos del primer grupo mencionado, se localizan desde sectores

someros hasta los 30 km de profundidad y se registraron en dos periodos, diciembre de 2004

y diciembre 2006-enero 2007. Los eventos del segundo grupo, se encuentran localizados a

profundidades mucho menores que los del primer grupo, desde muy someros hasta 9 km de

profundidad (Fig. 10.17, Fig. 10.18) y ocurrieron en forma de disparo śısmico durante enero

de 2004 y en febrero-marzo de 2010, como se detallará más adelante.

Figura 10.17: Localización de eventos VT registrados por el array A según el modelo de
velocidad FUM, en planta (superpuesto imágen Landsat)y perfiles en profundidad en km

snm, NS (der.) y EO (izq.), entre noviembre 2003 y abril 2010.
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Figura 10.18: Localización hipocentral de terremotos VT locales (SP � 10s) registrados por el array A entre noviembre de 2003 y abril de 2010, calculados
con el modelo FUM.
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Como se mencionó para el modelo COP, se realizó un cálculo de los errores de distancia

epicentral y profundidad focal para los eventos VT localizados con el modelo FUM. A modo

de ejemplo de estos cálculos, se tomaron dos eventos con tiempo S-P de 1,0 s y otro de

S-P de 4,42 s. Para el primer evento el error fue de �0,46 km en su distancia epicentral

y �0,55 km en su profundidad focal. Para el segundo evento, el error fue de �4,97 km en

su distancia epicentral y �5,10 en su profundidad focal (Figs. 10.19 y 10.20). Estos valores

calculados indican un gran porcentaje de error para la localización de los eventos VT con

mayores tiempos S-P.

Figura 10.19: Errores en latitud (coordenadas GK,m) y longitud (coordenadas GK, m) de
algunos eventos VT (ejemplos), registrados por el array A, según el modelo de velocidad
FUM. (Ćırculos rojos: epicentros VT, ĺıneas grises: barras de error en metros, diamante

amarillo: array A, triángulo azul: cráter El Agrio).

Figura 10.20: Errores en latitud (coordenadas GK,m), longitud (coordenadas GK, m) y
profundidad (km, snm), de algunos eventos VT (ejemplos), registrados por el array A, según
el modelo de velocidad FUM. (Ćırculos rojos: hipocentros VT, ĺıneas grises: barras de error

en metros, diamante amarillo: array A, triángulo azul: cráter El Agrio).
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10.3. Resultados de localización de los sismos VT según el

modelo ARR

Para el modelo ARR, los eventos localizados fueron 428 de un total de 515 sismos volcano-

tectónicos identificados (Fig. 10.21, Apéndice A). En la figura 10.21, se observan las locali-

zaciones obtenidas, se destacan dos grandes grupos de sismos VT, ocurridos entre noviembre

de 2003 y abril de 2010, el grupo en territorio chileno, en la zona cercana a la laguna El Barco

y el grupo localizado al E del edificio volcánico, concentrado en la zona cercana al array A.



C
aṕ
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Figura 10.21: Localización de eventos VT registrados por el array A según el modelo de velocidad ARR (epicentros VT (ćırculos azules), arrays A y CV
(pentágono amarillo) y array CM (pentágono rosa)).
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Los valores de lentitud aparente obtenidos para los eventos VT del peŕıodo de registro, 2003-

2010, (Fig. 10.22) se mostraron estables presentando en su mayoŕıa valores entre 0,1 y 0,2

s/km y hasta 0,3 s/km, para los eventos ocurridos en el año 2010.

Figura 10.22: Lentitud aparente (Sl) para los VT locales (tiempos SP � 10s) registrados
por el array A entre noviembre de 2003 y abril de 2010, calculados con el modelo ARR.

En general, los eventos VT se encuentran localizados a distancias epicentrales inferiores a

los 30 km respecto al array A (Fig. 10.23), similares a las distancias obtenidas para los otros

modelos. Sin embargo, las profundidades son levemente diferentes respecto a las obtenidas

por los modelos FUM y principalmente con respecto al modelo COP. En este modelo ARR,

los hipocentros se encuentran a profundidades subsuperficiales a superficiales (Fig. 10.24),

en general, por encima de los -20 km snm, tanto para los eventos localizados en el sector de

la laguna El Barco como los localizados al E del edificio volcánico, en el sector interno de

la depresión del Agrio. Los eventos VT ocurridos en enero de 2004 y febrero-marzo de 2010

son localizados a profundidades inferiores a -5 km snm y la mayoŕıa de los sismos del grupo

localizado en el sector de laguna El Barco, se encuentran a profundidades entre -9 y -12 km

según el nivel del mar.

Figura 10.23: Distancia epicentral para los VT locales (tiempos SP� 10s) registrados por
el array A entre noviembre de 2003 y abril de 2010, calculados con el modelo ARR.

En las figuras 10.25 y 10.26 se observa las localizaciones epicentrales e hipocentrales calcu-

ladas a partir del modelo ARR.
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Figura 10.24: distancia epicentral y profundidad focal para los VT locales (tiempos SP �
10s) registrados por el array A entre noviembre de 2003 y abril de 2010, calculados con el

modelo ARR.

Figura 10.25: Localización de eventos VT registrados por el array A según el modelo de
velocidad ARR, en planta (superpuesto imágen Landsat)y perfiles en profundidad en km

snm, NS (der.) y EO (izq.). entre noviembre 2003 y abril 2010.
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Figura 10.26: Localización hipocentral de terremotos VT locales (SP � 10s) registrados por el array A entre noviembre de 2003 y abril de 2010, calculados
con el modelo ARR.
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Como se mencionó para los modelos anteriores, se realizó un cálculo de los errores de distancia

epicentral y profundidad focal para los eventos VT localizados con el modelo ARR. Dos

ejemplos de estos cálculos son, un evento con tiempo S-P de 1,0 s y otro de S-P de 4,42 s.

Para el primer evento, el error fue de �0,19 km en su distancia epicentral y �0,13 km en

su profundidad focal. Para el segundo evento los errores fueron de �5,30 km en su distancia

epicentral y �5,49 km en su profundidad focal (Figs. 10.27 y 10.28). El modelo ARR es el

que presenta los errores más bajos, respecto a los modelos FUM y COP, en los eventos con

SP pequeños. Sin embargo, los tres modelos mantienen similares órdenes de error para los

eventos más lejanos.

Figura 10.27: Errores en latitud (coordenadas GK,m) y longitud (coordenadas GK, m) de
algunos eventos VT (ejemplos), registrados por el array A, según el modelo de velocidad
ARR. (Ćırculos azules: epicentro VT, ĺıneas grises: barras de error en metros, diamante

amarillo: array A, triángulo rojo: cráter El Agrio).

Figura 10.28: Errores en latitud (coordenadas GK,m), longitud (coordenadas GK, m) y
profundidad (km, snm), de algunos eventos VT (ejemplos), registrados por el array A, según
el modelo de velocidad ARR. (Ćırculos azules: hipocentros VT, ĺıneas grises: barras de error

en metros, diamante amarillo: array A, triángulo rojo: cráter El Agrio).

Discusi�on de los modelos

Los tres modelos utilizados, COP, FUM y ARR, evidencian dos grandes grupos de sismos

VT localizados en sectores bien determinados. Un sector localizado al suroreste del edificio

volcánico, en territorio chileno, en cercańıas de la denominada Laguna El Barco; y otro

sector, en el interior de la depresión del Agrio, al este del edificio volcánico. Sin embargo,

las localizaciones difieren dependiendo del modelo. El modelo COP localiza a los sismos VT
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con una distribución areal más amplia que el resto de los modelos, alcanzando distancias

epicentrales para los sismos, mucho mayores que el modelo FUM y aún más, que para el

modelo ARR. Esto se ve principalmente, cuando se observan las localizaciones en el interior

de la depresión El Agrio, dónde los sismos VT se localizan a groso modo, desde el array A

hasta la zona de Chancho-Có (Fig. 10.5), para el modelo FUM entre el array A y las lagunas

Las Mellizas (Fig. 10.13) y para el modelo ARR, entre el array A y el sector de hemigrábenes

de Caviahue (Fig. 10.21). Esto pone en evidencia que los modelos FUM y ARR son más

lentos que el modelo COP. Éste último, parece ajustarse mejor a los lineamientos geológicos

y volcánicos que los otros dos,

A continuación se presenta un resumen de los resultados de las localizaciones de los sismos

VT identificados entre noviembre de 2003 y abril de 2010, a partir de los tres modelos de

velocidad COP, FUM y ARR detallados arriba (cuadro 10.1),

Modelo Vel. COP (basado en Bohm et al ., 2002 )
Nro. de VTs localizados 452/515
Lentitud aparente 0,1-0,2 s/km
Distancia epicentral �40 km
Profundidad focal �30 km
Error Dist. epicentral 0,8 km (S-P=1s) 5,21 km (S-P=4,42s)
Error Prof. focal 3,04 km (S-P=1s) 3,96 km (S-P=4,42s)

Modelo Vel. FUM
Nro. de VTs localizados 446/515
Lentitud aparente 0,1-0,2 s/km
Distancia epicentral �30 km
Profundidad focal �30 km
Error Dist. epicentral 0,46 km (S-P=1s) 4,97 km (S-P=4,42s)
Error Prof. focal 0,55 km (S-P=1s) 5,1 km (S-P=4,42s)

Modelo Vel. ARR
Nro. de VTs localizados 428/515
Lentitud aparente 0,1-0,2 s/km
Distancia epicentral �30 km
Profundidad focal �20 km
Error Dist. epicentral 0,19 km (S-P=1s) 5,3 km (S-P=4,42s)
Error Prof. focal 0,13 km (S-P=1s) 5,49 km (S-P=4,42s)

Cuadro 10.1: Resumen de los resultados de las localizaciones para los sismos VT, entre
2003 y 2010, a partir de los modelos de velocidad utilizados, COP, FUM y ARR.

La sismicidad localizada en el sector de la laguna El Barco fue mayormente generada por el

terremoto ocurrido el 31 de diciembre de 2006 (Mw 5,6) en la zona. El presente trabajo de

tesis, se enfocará en la sismicidad local, principalmente localizada en la zona interna de la

depresión del Agrio. Un análisis más avanzado sobre las fuentes sismo-volcánicas actuantes es

la aplicación de la técnica de multipletes. Mediante esta técnica y las localizaciones obtenidas

anteriormente, será posible delimitar las áreas fuentes de las señales śısmicas registradas en

el sistema volcánico de Copahue.
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10.4. Familias de sismos VT

Esta técnica se basa en encontrar eventos con formas de onda similares. Este hecho implica

que estos eventos similares, pertenezcan a una familia o “cluster”, compartiendo una misma

fuente origen. Esta fuente puede mantenerse en el tiempo por lo que es posible encontrar

familias con eventos que se hayan producido diferentes momentos, con meses de diferencia

entre un evento y otro. Cuanto mayor sea el número de individuos mejor será la familia y

será un gran indicador de una zona fuente. Además, la distribución en el tiempo de cada

familia permitirá identificar la evolución de las fuentes en el tiempo. Si una familia tiene

permanencia en el tiempo significa que esos eventos ocurrieron en una misma zona fuente a

lo largo de varios años y por lo cual se podrá concluir que las fuentes sismo-volcánicas no

variaron. Esta técnica se basa en la correlación cruzada entre cada uno de los sismos volcano-

tectónicos (VT) registrados por el array A, situado en cercańıas de la localidad de Caviahue,

que corresponden al peŕıodo noviembre 2003 y abril de 2010. Se realizaron diferentes pruebas

previas a la aplicación del método para ajustar los parámetros de análisis y poder tener mayor

fiabilidad y estabilidad de las familias encontradas. Se seleccionaron los eventos VT filtrados

entre 1-30 Hz, usando un filtro butterworth de tres polos y desfase cero. Para cada traza

śısmica se seleccionó una ventana de análisis de 100 muestras, equivalente a 0,5 s de señal,

comenzando el análisis a 40 muestras (o sea 0,2 s) desde el inicio del registro. Se midieron

los tiempos de onda P en la componente vertical del sensor y el tiempo de arribo de la onda

S en la componente horizontal EO del mismo sensor para cada evento. Luego se realizó la

correlación cruzada para la onda P y la onda S para todos los VT localizados utilizando

los parámetros de mejor ajuste encontrados anteriormente. De esta manera se obtuvieron

dos matrices de correlación, una para la onda P y otra para la onda S. Luego, se volvió a

correlacionar dichas matrices entre śı para finalmente obtener las familias de sismos. Los

parámetros para definir los eventos con formas de onda similares fueron tres por los cuáles se

condiciona el grado de correlación entre eventos. El umbral de correlación cruzada de onda S,

el umbral de correlación cruzada de onda P y un umbral el valor de tiempo S-P. Después de

varias pruebas se seleccionaron los valores umbrales, S � thresh de 0,90 P � thresh de 0,80

y sp � thresh de 0,60. Los resultados conformaron un total de 34 familias, 15 de las cuales

fueron dobletes (conformadas por solamente dos sismos cada familia), 11 fueron tripletes

(conformadas por tres sismos cada una) y el resto por 4 o más sismos en una misma familia

(Fig. 10.29). Para continuar con el análisis de las fuentes, se seleccionaron las familias más

representativas (con mayor número de sismos), algunas de las cuales se distribuyen en un

lapso de tiempo significativo, de hasta cuatro y cinco años. Como se muestra en la figura

10.30, donde las familias representadas en color verde son las que poseen mayor cantidad de

sismos.

Posteriormente, se realizó una re-selección de las familias, teniendo en cuenta la similitud de

forma de onda, la diferencia de tiempos SP y la localización de los sismos de cada familia,

tratando de ajustar el mayor grado de similitud posible en cada familia. Finalmente se
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Figura 10.29: Familias de sismos VT resultantes.

obtuvieron las familias 5, 10, 17 y 19. La familia 9 fue descartada ya que estuvo asociada a

la actividad cercana a laguna El Barco.

La familia 5 está conformada por 5 sismos VT (Fig. 10.31), de los cuáles el sismo correspon-

diente al 24 de enero de 2004, 06:37 hs presenta forma de onda similar al resto del grupo

aunque se localiza distante de estos. Esta familia se localiza en el sector E del volcán y pre-

senta una distribución temporal de dos d́ıas. La mayor magnitud duración fue de 0,38. En

cuanto a las profundidades presentan valores similares, principalmente para las calculadas

con el modelo COP, corresponden a sismos superficiales que se localizan alrededor de -0,3 km

según el nivel del mar (Fig. 10.32). Para el modelo FUM y ARR, no existe tanta congruencia.

La familia 10 está compuesta por 14 sismos, de los cuáles tres de ellos, destacados en la

figura 10.33 por recuadros amarillos podŕıan no pertenecer al grupo por su lejańıa del resto

(recuadro amarillos en el mapa de localización para cada uno de los modelos, COP: verde,

FUM: rojo, ARR: azul) y por ciertas diferencias en su forma de onda. Esta familia se localiza

al E del volcán y a profundidades variables (Fig. 10.34). Su mayor magnitud duración fue de

-0,63 y su distribución temporal es de 4 años, desde abril de 2004 hasta abril de 2008.

La familia nro. 17 presenta 10 eventos, los cuáles se localizan al E y NE del volcán, depen-

diendo del modelo de velocidad utilizado (COP: verde, FUM: rojo, ARR: azul). La mayor
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Figura 10.30: Familias obtenidas entre 2003 y 2010. Se representan los eventos VT en el
tiempo para cada familia. En el margén derecho de la figura, entre paréntesis, se representan
la cantidad de eventos por familia. En verde las familias destacadas con más de 10 eventos.

Figura 10.31: Familia Nro. 5 de eventos VTs obtenidas entre 2003 y 2010 conformada por
5 sismos (COP: verde, FUM: rojo, ARR: azul).

Figura 10.32: Datos de eventos VTs correspondientes a la Familia Nro. 5.

magnitud duración de esta familia es de 0,46 y su distribución temporal es de febrero-marzo

2010.

La familia nro. 19 resultante del análisis de correlación ha sido re-analizada y de una mejor

correspondencia de los individuos queda conformada por 6 sismos, de los cuáles sólo se pudo

localizar uno de ellos. Este fue el evento ocurrido el 4 de marzo de 2010 a las 23:47. Por lo

cual se piensa que el resto de los sismos de la familia se localizan en el mismo sector que

éste. La magnitud duración corresponde a -0,2 y las profundidades calculadas por los tres
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Figura 10.33: Familia Nro. 10 de eventos VTs obtenidas entre 2003 y 2010, conformada
por 14 sismos aunque tres podŕıan no pertenecer a esta familia (recuadro amarillo en trazas

śısmicas y mapa; COP: verde, FUM: rojo, ARR: azul).

Figura 10.34: Datos de eventos VTs correspondientes a la Familia Nro. 10.

modelos se muestran en la figura 10.38.

A partir de cada una de estas 4 familias se pueden estimar sectores dónde se localizaŕıan las

fuentes sismo-volcánicas que las originan. Si se observan los sismogramas de cada uno de los

sismos que componen las familias 10 (Fig. 10.33) y 17 (Fig. 10.35), se identifican ondas P

idénticas y algunas ondas S que presentan ciertas diferencias. Si se entiende que cada familia

responde a una misma fuente origen es posible que los sismos de cada familia comparten un

misma fuente que los genera pero responden a distintas direcciones de ruptura generando las

diferencias en las formas de onda que se observan. Por lo tanto, esto pone de manifiesto que

los clusters o familias de eventos VT conforman evidencias de los procesos de rupturas que

están ocurriendo. En el futuro se espera utilizar estas familias para obtener una relocalización

de los eventos con una mayor precisión que la que se tiene, eliminando el error geométrico

inducido por la utilización de las técnicas de array. Por lo cual, posiblemente estos sismos,

se localicen de manera puntual, concentrada en la zona fuente.
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Figura 10.35: Familia 17 de eventos VTs obtenidas entre 2003 y 2010. (COP: verde, FUM:
rojo, ARR: azul)

Figura 10.36: Datos de eventos VTs correspondientes a la Familia Nro. 17.

Figura 10.37: Familia 19 de eventos VTs obtenidas entre 2003 y 2010. (COP: verde, FUM:
rojo, ARR: azul)

Figura 10.38: Datos de eventos VTs correspondientes a la Familia Nro. 19.



Caṕıtulo 11

Sismicidad local asociada al

terremoto 27F

En este caṕıtulo se describe la actividad śısmica local registrada en la zona del volcán Co-

pahue, principalmente aquella disparada por el terremoto de Chile ocurrido el 27 de febrero

de 2010 (Mw 8,8). Este terremoto disparó sismicidad local en el sistema volcánico de Co-

pahue. A partir de dicho terremoto, los sismos volcano-tectónicos locales registrados por el

array A, sumaron un total de 237 eventos. Estos sismos fueron localizados de forma super-

ficial y profunda, de muy baja magnitud. En cuanto a los eventos de baja frecuencia locales

se observó un cambio en las direcciones de back-azimuth, desde el noreste, antes del 27F al

noroeste después del gran terremoto. Este incremento de actividad local ocurrido inmediata-

mentemente después del 27F, posiblemente representó el inicio de un nuevo ciclo eruptivo del

volcán que se manifestó luego, a partir de julio de 2012 y el cual continuó con una importante

erupción freática-freatomagmática el d́ıa 22 de diciembre de 2012. Aún en la actualidad, este

ciclo continua con niveles de actividad variables y manifestaciones superficiales hasta este

año, 2016.

Existe un importante número de trabajos sobre la influencia de los grandes terremotos en

la actividad śısmica y volcánica. Estos terremotos pueden disparar sismicidad y erupcio-

nes, incluso a grandes distancias y años después de haber ocurrido el gran terremoto. A

mayor distancia de la ruptura, los esfuerzos dinámicos pueden explicar la distribución de

cambios en la tasa de sismicidad mejor que los esfuerzos estáticos (Stein, 1999). Cada vez

más evidencias demuestran que el esfuerzo dinámico, que se propaga a tráves de las ondas

śısmicas de grandes terremotos, son capaces de disparar otros nuevos terremotos, que van

desde réplicas en el campo cercano a terremotos lejanos en distancias que exceden los 10.000

km (Hill y Prejean, 2006). La mayoŕıa de los terremotos disparados son pequeños (general-

mente M�3) excepto dentro del campo cercano, donde el esfuerzo dinámico puede generar

deslizamientos de segmentos de fallas adyacentes llegando a una ruptura compleja y produ-

ciendo varios terremotos de gran magnitud. Existen dos posturas o modelos que explican

185
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el disparo dinámico, una apela a la fractura de Coulomb con varias leyes de fricción y la

otra, se refiere a la activación de fluidos corticales, hidrotermales o magmáticos. Ninguna

de las dos posturas parece tener en cuenta todas las variables observadas en la naturaleza,

en los procesos de disparo. Hill y Prejean (2006) destacan que a partir de los pocos datos

que existen en la actualidad, los reǵımenes extensionales que presentan actividad geotérmica

y volcánica son más susceptibles al proceso de disparo dinámico lejano, que los reǵımenes

compresionales. Los casos de disparo remoto incluyen deformación transitoria, lo que sugiere

que la sismicidad local disparada en esta área, podŕıa ser una respuesta secundaria a una

más fundamental como pueden ser procesos aśısmicos que probablemente involucran algún

tipo de transporte de fluido o cambio de fase. Estos autores también mencionan una serie de

factores que afectan el campo de esfuerzos de medio a corto plazo como son otros terremotos

en la corteza (Das y Scholz 1981; Freed, 2005; Steacy et al. 2005; Harris, 1998), intrusiones

magmáticas (Savage and Clark 1982; Hill et al. 2002, Manga y Brodsky, 2006), actividades

antropogénicas (como relleno de reservorios, mineŕıa, inyección o retiro de fluidos) (McGarr

et al. 2002), mareas terrestres y oceánicas (Cochran et al. 2004), y factores meteorológicos

como recarga de nieve y agua (Christiansen et al. 2005). Nishimura e Iguchi (2011) mencio-

nan el efecto de los grandes terremotos en zonas volcánicas y geotermales. Para estos autores,

los terremotos volcano-tectónicos pueden ser disparados por grandes terremotos a cientos o

miles de kilómetros que no solo afectan a los volcanes sino también a los campos geotérmicos.

Cuando las ondas śısmicas con una cierta amplitud atraviesan regiones volcánicas o geotérmi-

cas, los microterremotos pueden ser disparados hasta incluso hasta 10 d́ıas después. Estos

efectos son dif́ıciles de explicar por variaciones del campo de esfuerzos ya que los terremotos

disparados son lejanos. Sin embargo, el modelo más aceptado es por una presurización del

magma a causa de un aumento de las burbujas de gas en el reservorio, o deslizamientos de

fallas por un aumento en la presión de poros dentro de la roca, en respuesta a la propagación

de las ondas superficiales. También Acharya (1982), analizó la relación temporal entre el

comienzo de un aumento en la actividad volcánica y la ocurrencia de grandes terremotos en

la zona de intraplaca circumpaćıfica. Este autor menciona que el aumento de la actividad

volcánica depende de la magnitud de los grandes terremotos subsecuentes (magnitudes ma-

yores o iguales a 7,5). Estos volcanes estaŕıan situados del lado de la zona de ruptura donde

ocurren los grandes terremotos y su incremento de actividad ocurriŕıa pocos años antes con

la ocurrencia de pequeños terremotos en la zona de ruptura donde será el gran terremoto.

Otro caso muy conocido en este tema, presentado por varios autores como Hill et al. (1993)

y Linde et al. (1994), es el caso del terremoto de 1992 ocurrido en la localidad de Landers,

al sur de California (EE.UU.), con una magnitud Mw de 7,3. Este terremoto, el cual dis-

paró actividad śısmica a grandes distancias y actividad magmática en la región de la caldera

de Long Valley con el registro de una importante deformación transitoria coincidente con el

aumento en la tasa de sismicidad. Además, estos autores consideran que las réplicas de los

grandes terremotos tienden a producirse cerca de la zona de ruptura principal. Sin embargo,

tras el terremoto de 1992 en Landers, muchas réplicas se registraron en zonas alejadas del



Caṕıtulo 11. Sismicidad local asociada al terremoto 27F 187

sismo principal. Esta sismicidad lejana se produjo en pequeños clusters o grupos de terre-

motos cerca de volcanes activos y sistemas geotermales. Como clusters aislados de menor

intensidad, como en los géyseres del área geotermal (4= 740 km) 30 s después de pasar la

onda S del terremoto, durante el paso de las ondas Love y Rayleigh, dentro de la zona norte

de la falla de San Andrés, EE.UU. También, al sur de Cascadas Range (4= 840-900 km), el

más distante fue en el Parque nacional de Yellowstone (4= 1250 km), a 15 km de la caldera

de Yellowstone y al oeste de Idaho (1250 km)y también a unos 400 km desde el epicentro

de Landers, en Long Valley. Estos autores consideraron que el mecanismo de sobrepresión

“advective overpressure” actuó en la sismicidad disparada a distancia por el terremoto de

Landers y para la deformación en Long Valley. Tanto la deformación como los datos de sis-

micidad son consistentes con el aumento de presión debido al lento incremento de burbujas

de gas dentro de un volumen de magma. Estas burbujas pueden haber sido agitadas durante

el paso de las ondas śısmicas generadas por el terremoto.

Asimismo, Linde y Sacks (1998) mencionan que después de un gran terremoto ocurren erup-

ciones volcánicas dentro de un d́ıa o dos en una región de alrededor de 750 km. Las ondas

śısmicas generadas por los terremotos tienen un potencial para incrementar la presión en las

cámaras magmáticas aún a grandes distancias, más aún para un volcán que se encuentra

en un estado cŕıtico de presión, puede resultar en una erupción. Hill et al. (2002) también

afirman que los grandes terremotos son capaces de disparar erupciones dentro de los minutos

a d́ıas en volcanes distantes que no se encuentran en la falla donde ocurrió el desplazamiento.

Mencionan el ejemplo de la erupción del volcán Kilauea (Hawaii) en 1975, que comenzó media

hora después de producirse el terremoto de Kalapana de M 7,5, en el flanco sur del volcán y

el ejemplo de la erupción del Cordón Caulle (Chile), dos d́ıas después de ocurrir el terremoto

de Mw 9,5 en la costa de Chile en 1960. Estos autores explican que los cambios de esfuerzos

estáticos a partir de los terremotos pueden disparar erupciones volcánicas a distancias inter-

medias (cientos de km) en meses o años como la erupción del monte Fuji (Japón) en 1707,

un mes después de un terremoto de magnitud 8,2 y la erupción del Pinatubo (Filipinas) en

1991 después de un terremoto de magnitud 7,7 en 1990 (Bautista et al., 1990 in Fire and

Mud). En ambos ejemplos los volcanes se encontraban a 100 km de los epicentros.

Harris y Ripepe (2007) destacan la respuesta de dos volcanes javaneses, el Merapi y el Semeru,

ante un terremoto ocurrido en la isla de Java (Indonesia) de magnitud 6,4, el 26 de mayo de

2006. Ambos volcanes experimentaron incrementos en el flujo de calor y el volumen de flujo

tres d́ıas antes del terremoto con una respuesta que duró nueve d́ıas. Se observó en ambos

volcanes, un factor de 2 o 3 veces el volumen en su tasa de salida normal. Estas respuestas

fueron interpretadas por los autores como cambios en los esfuerzos estáticos o dinámicos

provocados por el terremoto del 26 de mayo. Lo que implicó que el terremoto disparó una

variación en la erupción de dos volcanes a 50 y 300 km de distancia del epicentro y separados

entre śı alrededor de 260 km. Eggert y Walter (2009) realizaron un estudio estad́ıstico en

base a catálogos de erupciones y terremotos de magnitudes de ondas superficiales Ms � 7,0,
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entre 1900 y 1989, registrados en todo el mundo. Estos autores concluyen que las erupciones

que ocurren antes de un gran terremoto son más frecuentes en lugares lejanos al epicentro,

que cerca de este, y para las erupciones posteriores al evento, se da el caso opuesto, es decir

se localizan, mayormente, en las cercańıas del epicentro. También determinaron que para la

mayoŕıa de las regiones volcánicas analizadas, el tiempo de retorno a un estado “normal” es

de aproximadamente 30 años. Para Hédervári (1979) el disparo de cierta actividad volcánica

va a depender del estado del sistema volcánico involucrado y del grado cŕıtico de este.

Numerosos modelos han sido propuestos para explicar la dinámica de disparo a partir de

terremotos lejanos. Los modelos para explicar las interacciones entre terremotos-terremotos

están basadas en el modo de transferencia de esfuerzos (Hill et al., 2002), 1) relacionados a

cambios en el esfuerzo estático, el cual consiste en la diferencia del campo de esfuerzos justo

antes de que ocurra el terremoto y después que las ondas śısmicas decayeron; 2) cambios en el

esfuerzo cuasi-estático, asociado a la relajación viscosa de la corteza inferior y manto superior

debajo del epicentro del gran terremoto; y 3) cambios en el esfuerzo dinámico, inducido por

las ondas śısmicas del gran terremoto (Hill et al., 2002; Manga y Brodsky, 2006, Eggert y

Walter, 2009). Diez et al. (2005), plantea que los mecanismos de disparo de erupciones no

están bien entendidos aún, pero posiblemente estos incluyen: relajación del esfuerzo principal

mı́nimo ( �3) en conductos magmáticos; incremento de la presión en las cámaras magmáticas

y rectified difussion de volátiles en el magma y otros procesos, causado por paso de las

ondas śısmicas generando mayores presiones en el magma. Sumado al inicio de enjambres

śısmicos en respuesta a la intrusión magmática (Hill, 1977; Toda et al., 2002). Los modelos

relacionados a fluidos, donde estos participan de forma activa en los procesos de terremotos

disparadores son, 1) advective overpressure y 2) rectified difussion. Estos dos modelos

consideran a las burbujas con fluidos en dos fases y se pueden aplicar a sistemas hidroterma-

les y sistemas magmáticos (Manga y Brodsky, 2006). 1) Advective overpressure (Manga y

Brodsky, 2006) es un mecanismo que puede desencadenar una erupción, a través del aumento

de la presión causada por el aumento de las burbujas en un sistema cerrado (Steinberg et

al. 1989). Sahagian y Proussevitch (1992) propusieron que el aumento de las burbujas en el

magma puede generar varios cientos de MPa de sobrepresión, lo cual seŕıa suficiente para

fracturar las rocas que rodean el magma, produciendo que las burbujas puedan ascender

y separarse del magma rápidamente (Woods y Cardoso, 1997). Si el ĺıquido que rodea la

burbuja es incompresible, la masa de la burbuja no cambia, de esta forma, las paredes del

reservorio (por ejemplo, conducto o cámara magmática) no se deforman, y existe un gradien-

te de presión vertical en el magma, entonces, un aumento de las burbujas no cambiará su

presión interna a medida que asciende. En consecuencia, se puede llevar a una gran presión

desde cerca del fondo de una cámara de magma a la superficie y este aumento de presión

causaŕıa la erupción. El problema de este mecanismo, mencionado por estos autores, es que

casi todos los supuestos son aproximaciones pobres acerca de los magmas, de las burbujas

del magma y de los reservorios. Los magmas con burbujas son compresibles, lo cual tiene

un gran efecto en los cambios de presión. Los gases se pueden difundir dentro y fuera de
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las burbujas, de segundos a horas, en respuesta a cambios de presión y tanto los conductos

como las cámaras pueden cambiar sus volúmenes por variaciones de presión. Bagdassarov

(1994) y Pyle y Pyle (1995) volvieron a analizar el modelo de sobrepresión advectiva y vie-

ron que se aplica en magmas donde el transporte vertical de las burbujas debeŕıa inducir

cambios insignificantes en la presión. 2) rectified difussion es un mecanismo por el cual la

onda śısmica puede rápidamente inyectar volátiles en burbujas pre-existentes de un cuerpo

magmático e incrementar la presión, en un sistema cerrado (Brodsky et al., 1998). El cual

es más efectivo en sistemas basálticos, ligeramente supersaturados en agua con muy pocas

burbujas pre-existentes.

Por lo tanto, la ocurrencia en forma de clusters o grupos tanto de erupciones volcánicas

como de terremotos, se puede encontrar en diferentes áreas volcánicas, sitios tectónicos y en

distintas escalas espaciales y temporales. El tiempo entre un terremoto y una erupción puede

variar desde pocos segundos a años. La distancia entre eventos puede alcanzar a más de miles

de km aunque es más evidente en las cercańıas del epicentro. Diferentes autores han observado

que antes de la ocurrencia de muchos terremotos existe un periodo de silencio volcánico y

después de los grandes terremotos hay un incremento en la actividad volcánica, que en su

mayoŕıa, ocurre en el mismo d́ıa del terremoto. Aún, los sistemas con grandes peŕıodos de

quietud tienden a ser disparados ante la ocurrencia de estos grandes terremotos (Eggert y

Walter, 2009). Los esfuerzos dinámicos asociados con el paso de las ondas śısmicas a grandes

distancias del epicentro han sido considerados como posibles disparadores de erupciones

volcánicas (Linde y Sacks, 1998; Manga y Brodsky, 2006, Stein, 1999). Watt et al. (2009)

examinan casos de regiones volcánicas śısmicamente activas, como es el caso de la Zona

Volcánica Sur (ZVS) de la cordillera andina, y los terremotos históricos de la zona adyacente

a la subducción. A partir de este análisis, estos autores concluyen que los volcanes de la

ZVS responden a terremotos de M>8 en la zonas adyacentes a la subducción, donde estos

terremotos tienen la capacidad de disparar múltiples erupciones en algunos meses. Al menos

3 a 4 erupciones fueron disparados śısmicamente por un terremoto en la zona. El proceso de

disparo ocurre en las cercańıas del epicentro, donde los cambios de esfuerzos estáticos son,

probablemente, importantes y en zonas más alejadas, con distancias de 500 km o mayores

de la zona de ruptura, por los esfuerzos dinámicos asociados al paso de las ondas śısmicas.

En el caso del volcán Copahue, existen antecedentes de reactivación del sistema con erup-

ciones a partir del gran terremoto de Chile de 1960 (Mw 9,5, mayor terremoto registrado en

la historia instrumental). Además, Bonali (2013) y Bonali et al. (2013) destacan variaciones

de esfuerzos estáticos en el sistema del volcán Copahue para los terremotos tectónicos de

2006 (cercano a la laguna El Barco) y 2010 (27F). Estos autores sugieren que los terremo-

tos ocurridos el 31 de diciembre de 2006 (Mw 5,6) y el 27 de Febrero de 2010 (Mw 8,8),

posiblemente, indujeron cambios en esfuerzos estáticos del volcán favoreciendo, 3 años des-

pués, los eventos eruptivos de julio y diciembre de 2012. Respecto al evento del año 2006,
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Bonali (2013) menciona que este terremoto produjo cambios de esfuerzos de dos órdenes de

magnitud menor que el inducido por el terremoto del 27F.

A partir del presente trabajo de tesis doctoral, se obtienen evidencias de una reactivación en

la sismicidad local del volcán Copahue, posiblemente relacionados con los grandes terremotos

tectónicos ocurridos en la zona, tanto en el año 2006 por movimientos en la Zona de falla

Liquiñe-Ofqui como por la subducción de la placa Paćıfica bajo la de América del sur, en el

2010. Principalmente se analizará la sismicidad local con respecto a la última reactivación

generada por el terremoto del 27 de febrero de 2010, en la cual se identificarán y caracterizarán

las señales previas y posteriores a este terremoto, denotando su incidencia en la actividad

śısmica local del sistema volcánico Copahue.
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11.1. Actividad śısmica local previa al terremoto 27F

La sismicidad local en el periodo previo a la ocurrencia del terremoto 27F, es decir, en-

tre noviembre de 2003 y febrero de 2010, estuvo marcada por ciertos episodios de mayor

actividad,

1. enero de 2004,

2. diciembre de 2006-enero de 2007,

3. marzo-abril de 2007.

Los eventos de estos tres episodios se localizan, principalmente, en dos sectores, en la zona

de las lagunas de Las Mellizas para los eventos de enero de 2004 y marzo-abril de 2007 y en

el sector externo a la depresión del Agrio, al SO del edificio volcánico, en cercańıas al sistema

El Barco, para los eventos de diciembre de 2006-enero de 2007. Esta última actividad, estuvo

asociada al terremoto ocurrido en esa área el 31 de diciembre de 2006 de Mw 5,6 (Bengoa

et al., 2008, Bengoa et al., 2009; Bengoa et al., 2010). Sin embargo, el 9 y 12 de enero de

2007, se produjeron dos sismos locales que se localizaron en las zonas de las Máquinas y Las

Maquinitas con profundidades significativas, como se verá más adelante.

A continuación se evaluará la actividad asociada al edificio volcánico y localizada en el

sector interno de la depresión del Agrio (Fig. 11.1) antes del 27F. La actividad localizada

en cercańıas de la laguna El Barco, disparada por el terremoto 31D, no será analizada en

este trabajo, ya que se considera que está relacionada a causas tectónicas y sin vinculación

aparente con el sistema volcánico Copahue.

Figura 11.1: Eventos VT asociados al edificio volcánico previos al 27F calculados a partir
del modelo de velocidad COP (Tamaño de ćırculos: profundidad, pentágono rosa: array CM,

pentagóno amarillo: arrays A y CV).
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A continuación se analizará esta sismicidad por tipo de eventos ocurridos,

A. Sismos volcano-tectónicos

B. Tremor volcánico

C. Eventos de Largo Peŕıodo

A. Sismos volcano-tect�onicos

La tasa de ocurrencia de sismos volcano tectónicos en este peŕıodo fue de 1/d́ıa y

corresponden a eventos de muy baja magnitud. Estos eventos VT se localizaron en

la zona interna de la depresión del Agrio, posiblemente asociados a las estructuras de

hemigrábenes de Caviahue y fallas pre-existentes en este sector (Fig. 11.1).

En la figura 11.2, se muestran los valores de Md, profundidad, coordenadas GK de

localización de los sismos VT previos al 27F. Los valores de magnitud duración de

estos eventos, se mantuvieron relativamente estables, aproximadamente entre 1 y -

2, siendo los sismos del año 2006 los eventos de menor Md. Los sismos de mayor

magnitud en este peŕıodo ocurrieron el 9 de diciembre de 2003 con Md=0,7 y el 16

de marzo de 2004 con Md= 0,9 (Fig. 11.2). . Si se observan los valores a lo largo de

los años, los sismos tienden a disminuir su magnitud.

En cuanto a la profundidad de localización, estos VT ocurrieron entre 1,6 y -13,6 km

según el nivel del mar (Fig. 11.2) con tendencia a somerizarse hacia el año 2010, ya

que desde fines de 2007, 2008 y 2009 los VT ocurrieron en sectores desde -7 km a casi

2 km snm como muestra la figura. Con el paso del tiempo, también esta sismicidad

mostró una leve tendencia desde el 2003 al 2010, hacia la zona noreste respecto del

array A, principalmente en la última parte del peŕıodo, desde fines del mes de julio

de 2007 (veáse fig. 11.2 Id según latitud y longitud).
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Figura 11.2: Eventos VT asociados al sistema volcánico previos al 27F, modelo COP
(Profundidad en km con cero en nivel del mar, Latitud y Longitud en Gauss Krugger en

metros vs nro. de identificación del sismo según su ocurrencia en el tiempo).
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1. enero de 2004

El disparo śısmico ocurrido entre el 22 y el 24 de enero de 2004, fue conformado

por 28 sismos VT de muy baja magnitud (Md � 0; Apéndice A, Id 12-39). Parte

de estos eventos corresponden a los determinados como pertenecientes a la familia

5 (Fig. 10.31). Cabe destacar que solo 19 de los 28 sismos fueron localizables. Esto

se debe a que son muy pequeños y no pueden medirse las fases exactamente o que

no tienen solución ante el modelo de velocidad.

Este disparo śısmico se localizó al NE y E del edificio volcánico (Fig. 11.3), con

profundidades focales variables, entre 0,9 y -9,6 km snm.

Los cuatro sismos ocurridos el 22-01-2004 se localizaron en el borde NE del edificio

volcánico, alineados en dirección N70� O y en un segmento de 1,1 km de longitud

con muy pocos segundos de diferencias entre ellos con valores de Md entre -0,35 y

0,39. Los sismos correspondientes al 24 de enero se localizaron en torno a las zonas

geotermales, en Chancho-Có (Id 16) y el resto en torno a la zona geotermal y valles

de Caviahue. Si se observa la profundidad en orden de ocurrencia (Id de 12 a 39),

estos sismos del d́ıa 24 comenzaron con el sismo de Chancho-Có (profundidad -0,3

km snm) y luego en 5 minutos sucedieron 5 Es importante destacar que algunos de

estos sismos fueron relativamente profundos (entre -7,2 y -9,3 km snm) respecto a

la actividad registrada en todo el peŕıodo de estudio.

Nótese que este disparo comenzó con sismos al NE del volcán, someros, luego un

sismo en Chancho-Có, somero y luego sismos más profundos, finalizando con sismos

intermedios a someros en las zonas geotermales y valles de caviahue.
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Figura 11.3: Disparo śısmico de eventos tipo VT, entre el 22-24 enero de 2004. Localizados
según el modelo COP. Planta y perfiles NS y EO (profundidad en km snm).
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2. diciembre de 2006-enero de 2007

Después de la ocurrencia del terremoto 31D en la zona del lago El Barco (Chile).

Se registraron sismos VT locales en la zona interna de la depresión del Agrio. El

primer evento registrado después del 31D fue el VT del d́ıa 9 de enero de 2007 a las

18:48 GMT Md= -1,06 (Id 180, Apéndice A) y se localizó en las Máquinas a -11,2

km snm, para el modelo COP (Fig. 11.4). Posteriormente, continuó esta sismicidad

local con el sismo del d́ıa 12 de enero de 2007 a las 05:33 GMT (Id 188, Apéndice A)

de Md -0,63 y localizado en la zona de Las Maquinitas a una profundidad de -4,3

km snm, según el modelo COP (Fig. 11.4). Durante los meses de enero y febrero

la sismicidad continuó en la zona del lago El Barco no produciéndose eventos en

la zona del volcán Copahue hasta el mes de marzo.

Figura 11.4: Eventos VTs registrados el 9 y 12 de enero de 2007, localizados a partir del
modelo COP.

3. marzo-abril de 2007

En el mes de marzo de 2007, se registró un disparo śısmico el d́ıa 5 de marzo de 2007

desde las 15:27 a 20:12 GMT. En este lapso de 5 horas, se registraron 10 eventos tipo

VT (ver Apéndice A, Id 206-215 y tabla en figura 11.5), con una magnitud duración

máxima de 0,28, la cual correspondió al primer evento registrado de este disparo

śısmico, el cual se localizó al N de la laguna NE de Las Mellizas. Estos sismos se

localizaron mayormente, en la zona de las lagunas Las Mellizas con profundidades

que rondan los -2,7 y -6,1 km según el nivel del mar para el modelo COP (Fig. 11.5).

No es posible determinar si existen lineaciones epicentrales o hipocentrales de los

sismos de este disparo debido a que son muy pocos individuos para determinar este

tipo de caracteŕısticas, por lo que se puede hablar de una dirección de los sismos con

certeza. Posteriormente a este disparo, un evento VT, en el sector del valle del ŕıo
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Lomı́n, al SO del volcán, ocurrió el d́ıa 19 de marzo de 2007 (Id 217, Apéndice A)

con una profundidad de -6,7 km snm.

Figura 11.5: Disparo śısmico, eventos VT del d́ıa 05 de marzo de 2007.

Para el d́ıa 9 de abril de 2007 se registraron 7 sismos VT en aproximadamente 5 horas

desde las 16:47 hasta las 21:54 GMT, con una Md máxima de 0,47. Estos sismos se

localizaron en la zona al sur de la laguna NE de Las Mellizas (Fig. 11.6), con profun-

didades entre -2,6 y -5,3 km snm. Este episodio presenta similares profundidades que

el disparo del 5 de marzo de 2007.
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Figura 11.6: Disparo śısmico, eventos VT del d́ıa 9 de abril de 2007.

El resto del mes de abril, junio y julio la sismicidad continuó en la zona cercana al

edificio volcánico y zona al sur de la laguna Las Mellizas. Destacándose el evento del

d́ıa 27-07-2007, 12:53 GMT (Apéndice A,Id 252) por ser el más profundo identificado

en este trabajo, en la zona interna de la depresión del Agrio. Este sismo se localizó a

1,4 km al NO del array A, a una profundidad de -13,6 km snm. Hacia finales del

año 2007 y hasta abril de 2008 la sismicidad quedo limitada a las zonas geotermales.

En enero de 2009, los sismos VT se localizaron al N de Anfiteatro y Copahue con

profundidades alrededor de 0 y -3,7 km snm. Desafortunadamente, el equipo dejó de

funcionar por problemas electrónicos y no pudo ser reinstalado sino hasta fines del

mes de enero de 2010.

B. El tremor volcánico en este peŕıodo presenta direcciones de procedencia variables,

desde el noroeste, noreste y este respecto a la posición del array A, con valores de
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MACC de 0,7 e incluso de 0,85 (Fig. 8.1). Esta actividad está caracterizada por una

señal de muy baja enerǵıa y con picos de frecuencia de alrededor de 2,5 Hz. A lo largo

del registro, principalmente en diciembre 2003, enero 2004 y julio-agosto de 2007 la

sismicidad de baja frecuencia es reconocida en los sismogramas. Lamentablemente es

muy dificil de determinar el origen de estas señales, se intento localizar mediante la

intersección de back � azimuth para eventos puntuales, los cuales fueron posibles de

visualizar según su forma de onda. Esta técnica solo pudo ser aplicada para eventos

ocurridos cuando el array de Cerro Mesa estuvo operativo lo que restringe enorme-

mente las posibilidades. Los eventos identificados y localizados se presentan en la

figura 11.7. Estos episodios de tremor volcánico ocurrieron el d́ıa 28 de julio de 2007

y se localizaron en el sector SO del volcán.

C. La identificación de eventos de LP o VLP fue muy dif́ıcil. Sin embargo, se logró vi-

sualizar algunos eventos de LP que fueron posibles determinar a partir de su forma

de onda y alta correlación de la señal entre las estaciones. Algunos de estos eventos

fueron localizados mediante la utilización de dos arrays, mediante la intersección de

las direcciones de back � azimuth. Fundamentalmente, se representaron aquellos re-

sultados que presentan una correlación mayor a 0,7 y que ocurrieron en el peŕıodo

en el cuál el array de Cerro Mesa estuvo operativo. En la figura 11.7, se localizan

epicentralmente eventos LP registrados entre los d́ıas 27 y 28 de julio de 2007.

Figura 11.7: Eventos LP y TR del d́ıa 28/07/2007 según análisis de correlación entre 1-4
Hz registradas por los arrays CV y CM.

Las caracteŕısticas de la sismicidad local entre 2003 y 2010 se mantuvieron constantes

hasta la ocurrencia del gran terremoto de Chile 27F, con el cuál aumentó significativa-

mente el número de sismos en la zona de estudio. Por esta razón, se analizó en detalle la

actividad śısmica a partir de la semana previa al evento del 27 de febrero hasta el mes

de abril 2010, fecha en la cual finaliza el periodo de estudio de este trabajo doctoral. En

la figura 7.2 se puede observar el mencionado incremento de sismicidad post 27F.
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11.2. Actividad śısmica local posterior al terremoto 27F

Como se mencionó anteriormente, la sismicidad local se incrementó considerablemente

después de ocurrir el terremoto 27F. Este terremoto generó un enjambre de alrededor

de 230 eventos VT en la zona del volcán Copahue, comenzando a los pocos minutos de

haber ocurrido el terremoto y continuando durante marzo-abril de 2010. Esta sismicidad

se localizó en el sector interno de la depresión del Agrio, al este y noreste del edificio

volcánico (Fig. 11.8).

Figura 11.8: Enjambre de eventos VT a partir del 27F hasta abril 2010, localizados según
el modelo COP. (epicentros: ćırculos amarillos, tamaño según profundidad)

A. Sismos volcano-tect�onicos

Pocos d́ıas después del 27F, la tasa de ocurrencia de eventos VT fue muy alta, alcan-

zando el mayor registro diario de 60 eventos. El primer evento identificado fue a los

18 minutos después de ocurrido el gran terremoto, detectado en la coda de una de

las réplicas. Solo en la semana siguiente al terremoto se identificaron 180 sismos VT,

disminuyendo su número hacia el mes de abril. Cabe destacar, que este número de

eventos registrados en el enjambre de 2010, es equivalente a la actividad registrada

en el peŕıodo anterior al terremoto, el cual conforma un lapso de 7 años, desde no-

viembre 2003 a febrero 2010 (Fig. 11.9), representando casi un 50 % de la actividad

local registrada en todo el peŕıodo estudiado.

En general, no se detectaron eventos VT cercanos al cráter del volcán (Fig. 11.8) sino

que se localizaron mayormente, al este-noreste del edificio volcánico, en las zonas geo-

termales y valles dónde se ubica la localidad de Caviahue. Comparando sismicidades

antes y después del terremoto de Chile, se observa que ambas actividades comparten
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Figura 11.9: Eventos VT durante 2003 y 2010, porcentaje por año.

similares patrones localizándose en el área comprendida entre el edificio volcánico de

Copahue y el lago Caviahue. En los sismos VT ocurridos posteriormente al 27F, no

se observa una clara migración de los eventos aunque existe cierta tendencia a migrar

hacia el NO respecto del array A (Zona de Chancho-Có, Anfiteatro y Termas de

Copahue). En cuanto a la actividad en profundidad, los sismos se presentan con una

leve profundización, principalmente a partir del 01 de marzo. Sin embargo, existen

sismos superficiales durante febrero-abril de 2010 (Fig. 11.10 ). Las profundidades

focales (con cero en el nivel del mar) para este enjambre fueron, para el modelo COP,

entre 1,7 y -8,17 km; Es importante destacar que los valores de magnitud duración

para estos eventos se mantuvieron bajos aunque alcanzaron valores máximos de 0,46

el 27/02, 0,48 el 01/03 y 0,8 el 18/03 (Fig. 11.10). En el gráfico se observa un aumento

de los valores de Md para los eventos posteriores al 27F.

Los sismos VT ocurridos a partir del 27F poseen tiempos S-P pequeños por lo cual

se espera que el error inducido debeŕıa ser pequeño también. Sin embargo, a causa

de la importancia de estos resultados en la interpretación de la dinámica volcáni-

ca del sistema de Copahue, se estudiaron los parámetros de propagación en forma

independiente a su ubicación hipocentral. En este caso, se analizó la distribución y

relaciones entre los siguientes parámetros: tiempos S-P, lentitud aparente, dirección

de back � azimuth, magnitud duración y la evolución en el tiempo a lo largo del

peŕıodo de registro. En la figura 11.11 se observa la evolución de los tiempos S-P des-

pués del 27F, los valores se mantienen entre los 0,5 y 2 s principalmente, mostrando

una leve tendencia a aumentar con el tiempo de registro. De todas maneras, estos re-

sultados sugieren una sismicidad local muy cercana, en un área limitada a la posición

del array A. Si se analizan los valores de magnitud duración (Md), direcciones de

back� azimuth y lentitud aparente obtenidos para uno de los sismos VT registrados

post 27F, respecto a los tiempos S-P (Fig. 11.12), se destacan valores de Md < 0,

en su mayoŕıa. Además los valores de Md mayores están asociados a los valores de

tiempos S-P mayores. Debido a que se puede registrar eventos de muy baja magnitud
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Figura 11.10: Enjambre de eventos VT a partir del 27F hasta abril 2010, modelo COP.
Profundidad focal, Latitud y Longitud en el tiempo.

a grandes distancias desde el array, se puede asegurar que los eventos se extienden en

una dirección preferencial de N330� . Es importante también señalar, que los valores

de lentitud aparente se mantienen relativamente constantes y tienden a concentrarse

en valores de 0,2 s/km a medida que los tiempos S-P aumentan. Esta observación es

muy importante porque indica un leve aumento de la profundidad focal a lo largo del

tiempo ya que la lentitud aparente está relacionada también al ángulo de incidencia

de las ondas que arriban al array. Los terremotos profundos presentan tiempos S-P

mayores y valores de lentitud aparente mas pequeños (Fig. 11.12). En general, estas

observaciones indican que los procesos de ruptura se concentran en una región somera,

cercana al sitio del array y con una leve evolución temporal y espacial aparentes.
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Figura 11.11: Tiempos S-P del enjambre de eventos VT a partir del 27F hasta abril 2010.

Figura 11.12: Magnitud duración, Back � azimuth y lentitud aparante vs tiempo S-P del enjambre de eventos VT a partir del 27F hasta abril 2010.
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B. Tremor volcánico

El tremor volcánico fue identificado en este trabajo a partir del ’ruido’ śısmico. A par-

tir de la técnica de array utilizada, fue posible analizar este tipo de señal mediante la

presencia de fases bien correlacionadas en la banda de frecuencia bajas (1-4 Hz). Es

muy dificil visualizar estas fases en el sismograma. En general, el tremor volcánico es

una señal observada con el máximo valor de correlación con una solución estable de

dirección de back � azimuth y lentitud aparente y con una serie de picos espectrales

bien definidos. Las soluciones de array para estas fases bien correlacionadas muestra

valores estables de lentitud aparente y direcciones de back � azimuth. Respecto al

análisis realizado d́ıas previos y posteriores al terremoto 27F (Fig. 11.13), se obser-

varon cambios en el patrón del tremor volcánico registrado según las señales de baja

frecuencia (1-4 Hz). Se pudo identificar que este cambia su intensidad y la dirección

de procedencia hacia el noroeste.

Figura 11.13: Back � azimuth de señal entre 1-4 Hz, antes y después del 27F (naranja:
19 feb-27 feb, turquesa: 27 feb-01 abr de 2010).

C. A partir del terremoto 27F, la sismicidad presentó variaciones en cuanto a las carac-

teŕısticas de los eventos. Los sismos volcano-tectónicos mostraron un mayor rango de

frecuencias con dominios de enerǵıa en bajas frecuencias, de alrededor de 2,5 y 3,5

Hz. En cuanto a su forma de onda, se observaron señales tipo VT seguidas por señales

tipo baja frecuencia. Lo que se corresponde con picos de frecuencia en torno a 3 Hz.

Es posible que este tipo de señales se corresponda con eventos tipo Hibrido pero no es

posible determinar con seguridad este tipo de sismicidad con los datos y herramientas

que se tienen en este trabajo doctoral.
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11.3. Sismicidad antes y después del 27F analizadas por

zonas de interés

Si se analiza la actividad de sismos VT antes y después del 27F según su dirección de

procedencia, para toda la actividad VT registrada entre 2003 y 2010 (Fig. 11.14), se

observa que los sismos VT posteriores al 27F presentan direcciones desde el cuadrante

noroeste respecto al array A, lo cual significa que la zona activada es solo una (Fig. 11.14).

Figura 11.14: Direcciones de back � azimuth para los sismos VTs antes (gris) y después
del 27F (amarillo).

A partir de este resultado se decidió realizar un análisis más detallado de esta actividad,

en el cual, se pudo observar qué ocurre en cada una de las zonas de interés como son las

zonas geotermales, la zona del edificio volcánico y la zona de valles donde se encuentra

la localidad de Caviahue. A continuación, se presentarán las distintas zonas analizadas

mostrando según su fecha de ocurrencia, la profundidad focal para cada VT según el

modelo COP.
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Zonas Geotermales

Para las zonas geotermales comprendidas por Chancho-Có, Anfiteatro, Lagunas Las

Mellizas, Las Maquinas, Las Maquinitas y Copahue (Fig.11.15), se destacan profun-

didades máximas de alrededor de -8 y -11 km respecto al nivel del mar. El evento de

mayor profundidad correpondió al sismo VT ocurrido el 09 de enero de 2007 en el

sector de Las Máquinas con una profundidad de -11,2 km respecto al nivel del mar

(señalizado con flecha roja en la figura 11.15). La sismicidad registrada previamente

al 27F, presenta un total de 33 sismos VT en esta zona, con profundidades entre 0,9

y -11,2 km, mientras que, los sismos VT ocurridos después del 27F son 75 eventos

con valores de profundidad entre 1,6 y -8,2 km snm, presentando el evento de mayor

profundidad a las -8,2 km snm del d́ıa 05/03/2010, localizado a, aproximadamente,

0,7 km al sur de las termas de Copahue (señalizado con flecha roja en la figura

11.15).

Figura 11.15: Actividad VT identificada para las zonas geotermales (elipse amarilla), antes
y después del 27F. Arriba: Fecha vs Profundidad focal (km, snm); Abajo: Sismos VT ocu-
rridos en las zonas geotermales, antes (ćırculos naranjas)y después del 27F (ćırculos verdes).

Con flechas rojas se marcan los eventos de mayores profundidades.
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Edi�cio volc�anico

En cuanto a los sismos VT ocurridos en el sector del edificio volcánico fueron relati-

vamente escasos (Fig. 11.16), correspondieron a un total de 32 eventos presentando

profundidades focales entre 2 y -9 km snm, el sismo de mayor profundidad se re-

gistró el d́ıa 03 de enero de 2004 con una profundidad focal de -9,0 km snm y fue

localizado en el sector sur del edificio volcánico (señalizado con flecha roja en la

figura 11.16). Sin embargo, después del 27F los sismos VT localizados en el edifi-

cio volcánico comprendieron un total de 19 eventos con profundidades entre 2 y -6

km snm. El sismo de mayor profundidad se registró el 01 de marzo de 2010 a una

profundidad de -6,2 km snm y a 1,7 km al este del cráter principal (señalizado con

flecha roja en la figura 11.16).

Figura 11.16: Actividad VT identificada para la zona del edificio volcánico (elipse amari-
lla), antes y después del 27F. Arriba: Fecha vs Profundidad focal (km, snm); Abajo: Sismos
VT ocurridos en la zona del edificio volcánico, antes (ćırculos grises)y después del 27F (ćırcu-

los verdes). Con flechas rojas se marcan los eventos de mayores profundidades.
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Valles de Caviahue

Si se observa en la zona de los valles de Caviahue (Fig. 11.17), la sismicidad previa al

27F, con 36 eventos, se muestra localizada principalmente, en el sector norte de los valles

con profundidades que oscilan entre 0,4 y -9,6 km snm, donde se destaca un evento con

una profundidad focal de -13,6 km localizado al sur de los valles el d́ıa 27 de julio de

2007 (señalizado con flecha roja en la figura 11.17). Es importante mencionar, que en

esta área se encuentran el disparo śısmico correspondiente al 24 de enero de 2004, con

profundidades que rondan los -9 km snm, localizados en el sector centro y norte de los

valles. Respecto a la sismicidad VT registrada a partir del 27F, presenta un total de 41

eventos con profundidades entre 1,5 y -6,0 km snm, el evento de mayor profundidad se

identificó el d́ıa 01/03/2010 con una profundidad focal de -6,0 km snm y se localizó en el

centro de los hemigrábenes (señalizado con flecha roja en la figura 11.17).

Figura 11.17: Actividad VT identificada para la zona de valles de Caviahue (elipse amari-
lla), antes y después del 27F. Arriba: Fecha vs Profundidad focal (km, snm); Abajo: Sismos
VT ocurridos en la zona de valles de Caviahue, antes (ćırculos naranjas) y después del 27F

(ćırculos verdes). Con flechas rojas se marcan los eventos de mayores profundidades.

Es importante destacar, que si se observan las profundidades de los sismos VT para cada

una de las zonas estudiadas se puede apreciar que en las zonas geotermales (Fig. 11.15)

y del edificio volcánico (Fig. 11.16), los eventos VT disparados por el 27F, se localizan

mayormente, en dos rangos de profundidades, uno superficial, entre 1,5 y -0,5 km snm
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y otro más profundo, alrededor de -3,5 y -6 km aproximadamente. En el gráfico, queda

en evidencia una zona de gap śısmico en la que no se observan eventos VT para la zona

de los valles de Caviahue (Fig. 11.17) pero claramente se divisa una continuidad en la

profundidad de los eventos ocurridos.
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Discusión y conclusiones

12.1. Discusión

La sismicidad registrada en el peŕıodo comprendido entre noviembre de 2003 y abril de

2010, mediante tres arrays śısmicos, estuvo caracterizada fundamentalmente por sismos

volcano-tectónicos y en menor medida por eventos de baja frecuencia, como el tremor

volcánico. La sismicidad VT fue localizada en dos sectores muy bien determinados, en el

sector al SO del edificio volcánico, en la zona del lago El Barco, extremo N de la Zona de

Falla de Liquiñe-Ofqui y en el sector interno de la depresión del Agrio, al ENE del cráter

activo, principalmente, en las zonas geotermales y cercanas a éstas.

El nivel de sismicidad se mantuvo estable durante todo el peŕıodo de estudio, excepto

en tres estad́ıos donde la actividad local se mostró anómala. Fundamentalmente, estas

anomaĺıas fueron reflejadas en incrementos del número de sismos volcano-tectónicos, los

cuales ocurrieron en forma de disparo śısmico en enero de 2004, diciembre de 2006-enero

de 2007 y febrero-abril de 2010 (Fig. 12.1). Si se observa la sismicidad VT por año de

registro en la zona interna de la depresión del Agrio y edificio volcánico, como muestra

la figura 12.1, es evidente la intensa actividad durante los años 2004, 2007 y 2010. Sin

embargo, es importante tener en cuenta la operatividad del array A. Si bien el 2007

fue el año de mayor d́ıas de registro (54,8 % anual) y se corresponde con una alta ta-

sa de sismicidad VT, claramente en los años 2004 y 2010, no fue aśı. Ya que en el año

2010, con sólo 51 d́ıas (14 % anual), se registraron casi el 50 % de sismos VT clasificados.

Otro punto importante que queda en evidencia con estos mapas de localización por año

(Fig. 12.1) es la distribución epicentral de la sismicidad, entre el 2003 y 2006 la sismicidad

se distribuyó en torno a las áreas geotermales con una gran distribución areal, fundamen-

talmente entre el borde NE del edificio volcánico y la localidad de Copahue. A diferencia

del año 2007 donde la mayor parte de la sismicidad estuvo concentrada en las zonas

geotermales presentando una zona fuente concéntrica en las zonas de Las Máquinas y la

210
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laguna NE de Las Mellizas y destacándose el evento más profundo localizado al NO del

array A. Por último, la actividad śısmica en el 2010, se presentó en las zonas geotermales

y con una distribución areal mayor que en los otros años, centrada principalmente en una

franja NO-SE.

Si estas etapas, 2003-2006, 2007 y 2010, se analizan hipocentralmente (Figs. 12.2 y 12.3),

se destacan diferentes profundidades en las cuales estuvo concentrada la sismicidad. En

una primera etapa, 2003-2006, la sismicidad se localizó a profundidades variables des-

tacándose los sismos del disparo śısmico del 24 de enero de 2004, alcanzando casi los -10

km s.n.m, en el 2007 los sismos VT sucedieron en torno a los -4 y -6 km, principalmente

y por último, en el año 2010, representado por la sismicidad posterior al 27F, los hipo-

centros se concentran en superficie y en profundidad, delimitando la zona de gap śısmico

anteriormente detallada.

En general, los sismos VT ocurridos en el Complejo Volcánico Caviahue-Copahue han si-

do de muy baja magnitud, con valores de Md de 0,8, para eventos ocurridos en el interior

de la depresión del Agrio. El evento de Md=0,8, ocurrió el 18 de marzo de 2010 a las

13:56 GMT (Apéndice A,Id 490) y fue localizado a 1,3 km al NE del cráter El Agrio, en

el edificio volcánico, a una profundidad de 0,94 km s.n.m para el modelo COP. Y el sismo

VT de mayor profundidad se identificó el d́ıa 27-07-2007 a las 12:53 GMT (Apéndice A,Id

252), el cual se localizó a 1,4 km al NO del array A, a una profundidad de -13,6 km snm.

La sismicidad local estuvo marcada por dos terremotos regionales, uno 31-12-2006 de Mw

5,6 y otro el 27-02-2010 de Mw 8,8. Esto se vio reflejado por el incremento del número de

eventos VT y por variaciones en las fuentes de las señales de baja frecuencias, como son

las señales de tremor volcánico. Después del 27F, estas señales se registraron con mayor

intensidad y con direcciones de procedencia desde el NO respecto al array A.
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212Figura 12.1: Sismos VT localizados por año (modelo COP). Tamaño de epicentros según profundidad (km snm).
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Figura 12.2: Sismos VT localizados en 2003-2006, 2007 y 2010 (modelo COP). Arriba: mapas epicentrales 2003-2006 (naranja), 2007 (fucsia) y 2010
(amarillo), tamaño de epicentros según profundidad (km snm). Abajo: Gráficos hipocentros según profundidad (km snm) y longitud en GK (m).
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Figura 12.3: Sismos VT localizados en 2003-2006, 2007 y 2010 (modelo COP). Izq.: mapas
epicentrales 2003-2006 (naranja), 2007 (fucsia) y 2010 (amarillo), tamaño de epicentros según
profundidad (km snm). Der.: Gráficos hipocentros según profundidad (km snm) y latitud en

GK (m).

El presente trabajo de tesis doctoral, estuvo enfocado en el análisis de la actividad śısmi-

ca, principalmente en altas frecuencias (sismicidad VT), obteniendo como resultados los

siguientes puntos relevantes:

1) Sismicidad de 2004 caracterizada por el disparo de eventos VT registrados entre el 22



Caṕıtulo 12. Discusi�on y conclusiones 215

y el 24 de enero de 2004, localizándose en el borde NE del edificio volcánico (22-01-

2004) y en torno a la zona geotermal (24-01-2004) y con profundidades mayores en

relación al resto de la actividad para ese peŕıodo. Sin aparente vinculación a eventos

tectónicos regionales.

2) Sismicidad de 2007, localizada mayormente, en la zona del lago El Barco (Chile)

asociada al EQ del 31-12-2006 (Mw 5,6). Sin embargo, existió cierta actividad en la

zona interna de la depresión del Agrio, la cual se distinguió por presentar una serie

de eventos tipo VT, en la zonas geotermales y cercanas a éstas. Es posible que esta

sismicidad haya sido acompañada por variaciones significativas en las señales de bajas

frecuencias (1-4 Hz) e intermedia (4-8 Hz), principalmente para el mes de agosto de

2007.

3) Evidencias de reactivación del sistema volcánico-hidrotermal a partir del gran terre-

moto ocurrido el 27-02-2010 (Mw 8,8) en la costa de Chile. Aumento de la sismicidad

local del Complejo volcánico Caviahue-Copahue, inmediatamente después de haber

ocurrido el terremoto. Evolución temporal y espacial de esta actividad con incidencia

principalmente en las zonas geotermales y fallas preexistentes.

12.1.1. Incremento de sismicidad 2004

Varekamp (2008) menciona que la acidificación en el sistema del lago Caviahue y sus ŕıos

Agrio y Dulce, durante el peŕıodo 2003-2004, podŕıa haber estado respondiendo a una

pequeña intrusión de magma o a permeabilidad generada por fracturación en el sistema

hidrotermal, lo que aumentaŕıa la interacción agua-roca mediante nuevas superficies de

roca fresca expuestas. Este autor considera una intrusión magmática para la erupción del

año 2000 y describe una disminución del flujo de Cl después de esta erupción. Además

de la disminución de las concentraciones de Elementos Formadores de Roca (EFR) en el

sistema y de la tasa de flujo en las vertientes, indicando baja permeabilidad en el sistema

volcano-hidrotermal, probablemente debido a un aumento en la precipitación de minera-

les.

La temperatura del lago cratérico también fue alta en el año 2003 (Trunk y Bernard, 2008)

sugiriendo la actividad hidrotermal debajo de éste. Esta posible actividad magmática se

tradujo en altos valores de flujo de elementos en el ŕıo Agrio superior y en el lago Ca-

viahue a fines de 2003 y 2004, no llegando a la erupción. La relación S/Cl en los fluidos

de Copahue decreció casi un 50 % después de la erupción del año 2000, lo cual puede

deberse a que existió algún tipo de retención de estos elementos por la formación de mi-

nerales como anihidrita y alunita-jarosita, o por la desgasificación de gases residuales con

menores cantidades de S/Cl respecto a antes y durante la erupción (Varekamp, 2008).

También, para esta época, Caselli et al. (2005) y Agusto et al. (2012), reconocen una

anomaĺıa térmica en el lago cratérico en el año 2004, en mayo de ese año el lago cratérico

descendió a temperaturas del orden de los 13,5� C respecto a sus valores habituales que
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se mantienen alrededor de los 30� C.

Estas series de anomaĺıas, geoqúımicas y térmicas, coinciden con el incremento de acti-

vidad śısmica local, registrado en enero de 2004 por el array A. El disparo śısmico de 28

eventos tipo VT ocurrió, entre el 22 y el 24 de enero de ese año, con valores de Md � 0,

los cuales se localizaron al NE y E del edificio volcánico cercano a la zona geotermal y con

profundidades significativas, mayores respecto a la actividad local habitual. En cuanto a

la sismicidad analizada en bajas frecuencias (1-4 Hz) durante el mes de enero de 2004,

mantiene direcciones de procedencia desde el E respecto al array A, mientras que las

señales de frecuencias intermedias (4-8 Hz) estaŕıan orientadas en direcciones desde el

O. Sin embargo, es dif́ıcil de determinar si estas señales de baja e intermedia frecuencia,

corresponden a procesos volcánicos o geotermales.

La sismicidad VT tendŕıa su origen en procesos de fracturas en el sistema, tal vez gene-

radas por aumento de presión ante una pequeña intrusión o pulso magmático en profun-

didad, debido a la gran profundidad que muestran algunos de los eventos VT ocurridos.

Este pulso magmático no habŕıa alcanzado a desarrollarse en superficie como mencionan

los autores anteriormente citados.

Esta sismicidad no estuvo acompañada por eventos de tipo VLP o LP profundos, o si

existieron no pudieron ser identificados, debido a las limitaciones del instrumental y regis-

tro. Aunque también cabe destacar, que rara vez en procesos de intrusión tan profundos

suceden este tipo de señales. Ej. Volcán Redoubt (Alaska) en el cual los LP profundos

ocurrieron entre los 25 y 38 km de profundidad antecediendo a la erupción del 2009

(Power et al., 2013).

12.1.2. Incremento de sismicidad 2007

Es posible que el terremoto ocurrido el 31 de diciembre de 2006 (Mw 5,6) en el N de

la zona de Falla de Liquiñe-Ofqui, no sólo haya disparado actividad en la zona del lago

El Barco, sino que también, haya afectado el sistema del volcán Copahue. Esto habŕıa

sido manifestado por una serie de sismos VT durante varios meses del año 2007. Esta

sismicidad comenzó con la ocurrencia de dos sismos, los d́ıas 9 (Md de -1,06 y profundidad

de -11,2 km s.n.m) y 12 de enero de 2007 (Md de -0,63 y profundidad de -4,3 km s.n.m),

en la zona de las Máquinas y Las Maquinitas. Posteriormente, la serie de eventos del 05

de marzo y 9-10 de abril de 2007, cercanos a la zona geotermal, con Md máximas de

0,28 y 0,47, respectivamente y profundidades de hasta -5 km s.n.m, aproximadamente.

Muy probablemente, esto se condice con lo mencionado por Bonali (2013) y Bonali et al.

(2013). Estos autores sugieren que tanto el terremoto del 31 de diciembre de 2006 (Mw

5,6) como el ocurrido el 27 de febrero de 2010 (Mw 8,8) indujeron cambios en esfuerzos

estáticos del volcán favoreciendo el ciclo eruptivo de julio-diciembre de 2012.

La sismicidad VT descripta en el párrafo anterior, estuvo posiblemente asociada, a la

actividad analizada entre abril-agosto de 2007, a partir de las señales de baja frecuencia
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(1-4 Hz) e intermedias (4-8 Hz). Los resultados de este análisis mostraron un cambio en las

direcciones de back�azimuth desde el NE (procedentes de las zonas geotermales) en abril

de 2007, y desde el SO (desde el edificio volcánico) en los meses de mayo, julio y agosto

de 2007 para las señales de baja frecuencia. Para las señales de frecuencias intermedias

(4-8 Hz), las direcciones se mantuvieron procedentes, fundamentalmente, desde el NE

(Zonas geotermales). Cabe destacar, el mayor número de soluciones obtenidas para el

mes de agosto de 2007 en ambas bandas de frecuencia, respecto a los meses de abril,

mayo y junio analizadas a partir del array ACM, lo que estaŕıa implicando una mayor

coherencia de la señal y estabilidad de ésta en el tiempo.

Esta sismicidad podŕıa estar respondiendo a un pulso de intrusión magmática en profun-

didad. Lo cual explicaŕıa los resultados geoqúımicos obtenidos por Agusto et al. (2013),

donde las variaciones isotópicas y composicionales de 2006-2007 respecto al 2012, estaŕıan

indicando una intrusión máfica. Sin embargo, para estos autores, los resultados de 2006-

2007 seŕıan indicadores de la intrusión que habŕıa disparado la erupción del año 2000 del

volcán Copahue, con un retraso en su manifestación en superficie, sufrido por la presencia

del sistema hidrotermal.

12.1.3. Incremento de sismicidad 2010

El terremoto del 27 de febrero de 2010 (Mw 8,8) ocurrido en Chile, generó un dispa-

ro śısmico de eventos volcano-tectónicos locales, localizados hacia el ENE del cráter El

Agrio, principalmente en la zonas geotermales. Esta sismicidad se caracterizó por un au-

mento en el número de sismos VT inmediato y significativo, después de haber ocurrido el

terremoto 27F (Fig. 12.4), alcanzando casi el 50 % de la actividad total registrada hasta

ese momento. Los valores de magnitud de los eventos se mantuvieron relativamente esta-

bles aunque se observa una leve tendencia al alza, alcanzando Md � 1 para mediados de

marzo 2010.

Figura 12.4: Sismos VT a partir del 27F.
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La actividad śısmica fue disparada principalmente en las zonas geotermales, continuando

la actividad en la zona de las lagunas Las Mellizas como fue identificada desde el 2004. Si

se observan las localizaciones hipocentrales de estos sismos, no existe una clara migración

espacial pero se puede observar una cierta tendencia de los epicentros hacia el NO (sector

de Chancho-Có, Anfiteatro y Termas de Copahue). En cuanto a la profundidad de los

sismos, tienden a una leve profundización, principalmente a partir del 01 de marzo. Sin

embargo, existen sismos superficiales durante febrero-abril de 2010 (según lo planteado

en el caṕıtulo 11).

Sismicidad VT vs c�amaras magm�aticas

Existen muchos modelos que relacionan la actividad śısmica con reservorios magmáticos,

uno de ellos es el planteado por Lees (1992), el cual, asocia las zonas de alta velocidad

śısmica con un plug magmático solidificado y zonas de baja velocidad, con material

fundido o reservorio magmático, identificándolo a partir de zonas de gaps śısmicos (Fig.

12.5). El mismo concepto también es planteado por Waite y Moran (2009) para el Monte

St Helens (EE.UU), donde menciona, que las anomaĺıas de baja velocidad se encontraŕıan

en la zona libre de terremotos, coincidentes con la ubicación de cámaras magmáticas, las

cuales habrán sido sugeridas por anteriores estudios realizados en la zona (Fig. 12.5).

Figura 12.5: Modelos interpretados por Lees (1992) y por Waite y Moran (2009), donde
se puede observar la relación entre sismicidad y cuerpos magmáticos.

Si se analiza la distribución epicentral e hipocentral de los sismos VT en el volcán Co-

pahue, previos y posteriores al 27F, localizados en el interior de la depresión del Agrio,

se aprecia que los patrones para cada modelo de velocidad utilizados, son similares.

En el modelo COP, se observan una mayor distribución areal de los sismos VT respecto

a los otros dos modelos (Fig. 12.6).

En general, las profundidades de los sismos VT ocurridos previamente al terremoto 27F,

son mayores que los sismos VT posteriores al 27F, a pesar de que en el 2010 existe una

leve tendencia a profundizarse. Esta profundización se presenta hacia el NO, es decir,

hacia las zonas geotermales, Lagunas Las Mellizas, Las Máquinas, Las Maquinitas, An-

fiteatro y Villa Copahue, con profundidades entre 2 y -8 km s.n.m para el modelo COP.

Para el modelo FUM los sismos VT en el 2010 se localizan también en las zonas geoter-

males con profundidades entre 2 y -6 km s.n.m, mientras que para el modelo ARR, los
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sismos se mantienen en la zona de valles dónde se ubica la localidad de Caviahue. Las

profundidades calculadas para los sismos VT posteriores al 27F rondan entre 2 y -4 km

según el nivel del mar.

Figura 12.6: Epicentros de sismos VT previos (izq.) y posteriores (der.) a 27F para los 3
modelos de velocidad utilizados, COP (arriba), (FUM centro) y ARR (abajo) localizados

dentro de la caldera y edificio volcánico.

Nótese que existe un gap epicentral si uno analiza los sismos antes y después del 27F.

Los sismos post27F se localizan en el sector con dirección NO-SE (Fig. 12.7A,B,C). Esta

sismicidad se concentra tanto en forma superficial (1,7 a -0,5 km s.n.m), con 26 sismos

entre 0 y 1 km s.n.m (Fig. 12.7 D,E), como profunda (� -2 a -4,7 km s.n.m), con 21

VT entre -3 y -4 km s.n.m (Fig. 12.7D,E), y aumenta la diferencia entre ambos grupos,

hacia el sector NO (Chancho-Có) y también en el tiempo, desde el 27F hasta abril de

2010 (Fig. 12.7 F). Por lo que, esta sismicidad disparada a partir del 27F, posiblemente
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esté relacionada a las estructuras geológicas pre-existentes (Fig. 2.1) las cuales se en-

cuentran principalmente en estas zonas geotermales, dando lugar a las manifestaciones

en superficie.
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Figura 12.7: Gap epicentral, sismos VT 27-02 a abril de 2010, en dirección 315-326� . (A) Sismos VT previos al 27F- modelo COP, (B) Sismos VT post
27F- mocelo COP, Note GAP epicentral (zona delimitada por triángulo amarillo), (C) Dirección de back-azimuth sismos gap, (D) Sismos gap epicentral,
planta y perfiles NS y EO vs profundidad, (E) Nro. de sismos VT de gap según profundidad, (F) Profundidad sismos VT gap según ocurrencia en el tiempo,

desde el 27F a abril de 2010 (Id, ver apéndice A).
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La distribución hipocentral de los sismos VT previos y posteriores al terremoto 27F,

que están localizados en el sector interno de la depresión del Agrio, zonas geotermales

y edificio volcánico, según el modelo COP (Fig. 12.8), se extienden a profundidades que

alcanzan casi los -14 km snm. En estos sismos más profundos se destaca el disparo śısmico

de los d́ıas 22-24 de enero de 2004 con profundidades entre -7 y -9 km s.n.m. La mayoŕıa

de los eventos se concentra en sectores más someros, delimitando en su base, las zonas

aśısmicas, principalmente hacia las zonas geotermales, aproximadamente entre 0,5 y -4

km s.n.m.

Para los modelos FUM y ARR es mucho más d́ıficil determinar si existen gap śısmicos

debido a una mayor concentración de los hipocentros pero si es evidente que el enjambre

del 22-24 de enero de 2004 se encuentra en la base de la sismicidad del volcán Copahue

(Fig. 12.9 y 12.10), lo cual es observado para los tres modelos.
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Figura 12.8: Hipocentros de sismos VT según el mod. COP, pre (ćırculos verdes) y post (ćırculos grises), al 27F localizados en el sector interno de la
depresión del Agrio, zonas geotermales y edificio volcánico. Disparo śısmico 22-24 de enero de 2004 (asteriscos verdes).
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Figura 12.9: Hipocentros de sismos VT según el mod. FUM, pre (ćırculos rojos) y post (ćırculos grises) al 27F, localizados en el sector interno de la
depresión del Agrio, zonas geotermales y edificio volcánico. Disparo śısmico 22-24 de enero de 2004 (asteriscos rojos).



C
aṕ
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Figura 12.10: Hipocentros de sismos VT según el mod. ARR, pre (ćırculos azules) y post (ćırculos grises) al 27F, localizados en el sector interno de la
depresión del Agrio, zonas geotermales y edificio volcánico. Disparo śısmico 22-24 de enero de 2004 (asteriscos azules).
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12.1.4. Sismicidad y deformación

La relación que existe entre la sismicidad y los procesos de deformación en sistemas

volcánicos ha sido estudiada por diferentes autores. Takahashi et al. (2012), mediante

diferentes observaciones de cáıda del nivel del acúıfero en 3 pozos independientes, en el

volcán Meakan-dake (Japón), pudieron determinar cambios volumétricos con gran preci-

sión. Estos cambios sucedieron en forma previa y durante la ocurrencia de un enjambre de

sismos volcano-tectónicos someros (más de 400 eventos) y señales de baja frecuencia pro-

fundas. Los autores estimaron un proceso de deflación, con la fuente a una profundidad

de 10 km y un cambio de volumen de 0,01 km3 debajo del cráter del volcán. Recono-

cieron una sincronización en espacio y tiempo entre la activación de los eventos de baja

frecuencia profundos y el proceso posible de deflación de la fuente aunque los autores

mencionaron que no se observaron desplazamientos en superficie en los datos de GPS.

Lu et al. (2002) consideran tres posibles mecanismos a tener en cuenta para la deflación

observada en el volcán Kiska (Alaska). Primero, la deformación puede ser causa del retiro

de magma desde una cámara somera. Al no haber erupción, el magma tuvo que fluir hacia

una cámara más profunda lo cual requiere un mecanismo de carga para contrarrestar los

gradientes de presión debido a la flotabilidad termoelástica (Turcotte y Schubert, 1982).

Segundo, un modelo poro-elástico en el cual la subsidencia está causada por la disminu-

ción de la presión poral dentro de un reservorio somero y confinado. Según este modelo

el flujo de calor en el reservorio incrementa la presión poral hasta alcanzar una presión

cŕıtica y el material confinado alrededor se rompe, produciendo la subsidencia. Tercero,

menciona un acople entre la cámara magmática profunda y el sistema hidrotermal some-

ro. La inflación de la cámara magmática causa un incremento temporario en la presión

de poros y en forma subsecuente decae dentro del sistema hidrotermal, lo cual produce

subsidencia en la superficie (Lundgren et al., 2001).

Figura 12.11:
Modelo presentado
por Takahashi et
al. (2012) para el
sistema volcánico
de Meakan-dake
(Japón) en enero de
2008. DLE (Deep,
low frequency earth-
quake: terremoto
de baja frecuencia
profundos), SVE
(shallow volcanic
earthquake: te-
rremoto volcánico
somero). Los auto-
res no observaron
terremotos entre las
zonas profundas y

someras.
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En el caso del Mt. Etna (Italia) existieron procesos de deformación, tanto de inflación

como de deflación. Durante la erupción de 1991-1993 del Mt. Etna, una de las erupciones

laterales más importantes en los últimos tres siglos, presentó emisiones de lava por 476

d́ıas. La deformación consistió en una deflación localizada en el edificio volcánico, con

una fuente a una profundidad intermedia, entre 3-4 km bajo el nivel del mar (Bonaccorso

et al., 1996). Luego, continuó con procesos inflacionarios, acompañados de sismicidad,

mientras que a diferencia de los procesos de deflación, en los cuales la sismicidad estuvo

ausente (Bonaccorso et al., 2004). Un enjambre śısmico ocurrido entre el 20 y 24 de

abril de 2001, con hipocentros entre 5 y 10 km, se correlacionó con variaciones verticales

negativas de las mediciones de gravedad (Bonaccorso et al., 2004), lo cual fue interpretado

por Patané et al. (2003) como movimientos de magma desde un reservorio profundo a

uno más somero (3-5 km). El cual habŕıa causado una disminución temporal de la presión

en profundidad y la consecuente deflación del edificio volcánico. Los procesos de deflación

pueden darse por contracción debido a la solidificación de la cámara magmática, como

fue interpretado para el volcán Krafla (Islandia) por Sigmundsson et al. (1997) o también

pueden darse por una disminución de la presión, como sucedió en Campi Flegrei (Italia)

entre 1993-1996, donde se registró una subsidencia de 84 mm en el centro de la caldera

(Avallone et al., 1999), con ausencia de actividad śısmica importante.

En el caso del volcán Copahue, desde diciembre de 2002 hasta el año de 2008 el sistema

volcánico ha presentado procesos de deflación a una tasa de 2 cm/año (Cap. 2), determi-

nado por los autores Euillades et al. (2008) Fournier et al. (2010) y Velez et al. (2011),

quienes presentan procesos de deflación para el volcán Copahue en el peŕıodo 2002-2008.

Estos autores, localizaron a la fuente de deformación a 4 km de profundidad, en el flanco

NE del volcán Copahue. A partir del año 2011, Samsonov y Czarnogorska (2013), infoma-

ron procesos de inflación con tasas más altas de las medidas en años previos al 2008, entre

2 y 5 cm/año hasta el año 2013. Estos autores localizaron la zona de mayor deformación

también en el sector NE del edificio volcánico.

Velez et al. (2011) proponen que la fuente de deformación estaŕıa asociada a despresuri-

zación del sistema por liberación de fluidos magmáticos en el ĺımite frágil-dúctil dando

lugar a la deflación mencionada.

Lamentablemente no existen datos de deformación entre 2008 y 2011, esto hubiera sido

de gran utilidad para saber el momento en que el sistema cambió su dinámica y si hubo

una respuesta asociada al 27F.

Si se cotejan los resultados de localización para los eventos VT y el modelo de deforma-

ción planteado por los diferentes autores arriba citados, es evidente una zona dónde no

ocurren sismos principalmente después del terremoto 27F, coincidente con la zona fuente

de deformación modelada (Fig. 12.12). En dicha figura se muestra que la sismicidad más

profunda comenzando con el disparo de enero de 2004 se mantienen en las zonas geo-

termales, a excepción del evento más profundo registrado con -13,6 km s.n.m, el cual se
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localizó al NO del array A. La sismicidad superficial se presenta principalmente a partir

del 2010. Note que los sismos VT posteriores al 27F, se distribuyen en formas diferentes

según su profundidad. Los eventos superficiales (entre 2 y -1 km s.n.m) presentan una

gran distribución epicentral (Fig. 12.12), a diferencia de los eventos intermedios y pro-

fundos. Los eventos intermedios (-1 y -3 km s.n.m) se encuentran entre las lagunas Las

Mellizas y valles de Caviahue, alineados en dirección NO-SE, mientras que los eventos

profundos (-3 y -8 km s.n.m) ocurren en las zonas geotermales presentando lineamientos

NO-SE, a pesar del error introducido con las técnicas de array.

La zona intermedia se extendeŕıa desde -1 a -3 km s.n.m aproximadamente hacia el sector

noroeste de las zonas geotermales que como se vió anteriormente en las zonas geotermales

y edificio volcánico no se identificaron sismos a profundidades entre -1 y -3 km s.n.m,

implicando que no existen procesos de fracturas en esa capa.

Otro punto a destacar, es la correspondencia de estos resultados con los obtenidos a partir

de los estudios gravimétricos y magnetotelúricos presentados por Mamańı et al (2000).

Estos autores describen la existencia de zonas de bajas resistividades en el sector somero

(entre 1 y -1 km snm) y profundo (entre los 9 y 20 km de profundidad), coincidentes con

las zonas aśısmicas delimitadas por los sismos VT identificados en el peŕıodo de estudio.
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Figura 12.12: Esquema de sismos VT en el tiempo, localización de principales eventos y comparación con modelado de deformación y localización
epicentral e hipocentral de los eventos.
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En lo referente a las estructuras geológicas de la zona, existe una fuerte correlación entre

los lineamientos de las fallas geológicas y la sismicidad VT (Fig. 12.13) registrada entre

2003 y 2010. Se debe tener presente que la sismicidad presenta cierto error principalmente

relacionado con las técnicas de array y la grillas de correlación utilizadas. Aún aśı, gran

parte de los epicentros mantienen cierta concordancia con las estructuras en acuerdo con

Melnick et al. (2006), tanto para los sismos previos como posteriores al 27F. Esta sismi-

cidad parece corresponderse con estructuras en dirección NE-SO y NO-SE presentes en

la zona. Sin embargo, se debeŕıa realizar un estudio más exhaustivo y espećıfico sobre la

sismicidad VT dominante en la zona relacionada con las estructuras de interés volcánico.

Lamentablemente no es posible calcular mecanismos focales ya que para esto se necesita

sismos de considerable magnitud para poder ser registrados por todas las estaciones se-

paradas por al menos un par de kilómetros.

Además veáse en la figura 12.13, que la mayoŕıa de los sismos localizados en la ladera NE

del volcán y hasta el sector cercano al array ACM, son relativamente más someros que

los que se encuentran al ENE de este sector, en las áreas geotermales.

Figura 12.13: Mapa de sismicidad VT (modelo COP) y estructuras locales según Melnick
et al. (2006). Epicentros VT pre-27F (naranjas) y post-27F (amarillos), estructuras (ĺıneas

amarillas)
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12.1.5. Sismicidad y geoqúımica

Por último, si se toma en cuenta la información existente sobre los reservorios hidroter-

males a partir de las perforaciones, las profundidades de estos reservorios rondan los 0,8

km y 1,4 km de profundidad en el sector de la lagunas Las Mellizas, lo que posiciona

a estos reservorios, a los 1,2 km y 0,6 km según el nivel del mar, respectivamente. Esto

es coincidente con la sismicidad VT superficial localizada en esta zona (Fig. 12.14). Sin

embargo, existen muchos casos en el mundo donde la sismicidad no coincide espacial-

mente con las manifestaciones geotermales superficiales, tanto epicentralmente como en

profundidad. En la mayoŕıa de los casos, la transferencia de gases a altas temperaturas y

vapor desde sectores profundos hacia la superficie ocurre de forma aśısmica, en el último

tramo de su recorrido (Montalto, 1994). Esto podŕıa estar sucediendo en Copahue, dónde

no se observan sismos VT en las zonas más superficiales (Fig. 12.14) entre los 2 y 0,5 km

s.n.m en la zonas geotermales. Existe un caso presentado por Nishi et al. (1996), donde

en un sector del volcán de la Isla White (Nueva Zelanda), no registra sismos volcano-

tectónicos, por lo que los autores infieren que el cuerpo principal del sistema hidrotermal

estaŕıa justo debajo del cráter principal e interpretan una concentración de sismos some-

ros como consecuencia de la presión de poros y los efectos f́ısico-qúımicos del sistema. Lo

cual causaŕıa una disminución del umbral de fractura y produciŕıa fracturas subcŕıticas.

Por lo que, los sismos someros ocurren dentro del sistema hidrotermal, donde las rocas

han sido debilitadas por una serie de procesos principalmente causados por la circulación

de fluidos hidrotermales delimitando la base de la zona śısmica somera. Existen varios

ejemplos donde la actividad śısmica no coincide exactamente con las manifestaciones

geotermales en superficie, Montalto (1994), en Waiotapu (Whiteford, 1970) y Wairakei

(Hunt y Latter, 1982), en Nueva Zelanda, en Nsejavellir y Mosfellsheidi al suroreste de

Islandia (Foulger, 1988) y en India, en Parbati Valley (Chaudhury y Chatterjee, 1981).

Estos últimos autores, indicaron que no hab́ıa una relación espacial entre los microterre-

motos y la enerǵıa de las manifestaciones geotermales en los volcanes estudiados. Lo cual

hace común una separación espacial entre la región fuente de la actividad śısmica y las

zonas de manifestaciones geotermales.
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Figura 12.14: Sismos VT registrados en las zonas Geotermales, planta y perfiles NS y EO (profundidad km, snm según modelo COP). Arriba: Profundidad
(km snm) de sismos VT vs Fecha de ocurrencia. Nótese nivel aśısmico (rectángulo lineas rojas). Abajo: Localización epicentral (planta) e hipocentral de
sismos VT (perfil NS y EO), nótese ubicación acúıferos (rectángulos azules) y zonas aśısmicas para sismos VT posteriores al 27F (poĺıgonos lineas rojas).
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Considerando el modelo hidrogeológico del campo geotérmico Copahue presentado por

Nakanishi et al. (1995) elaborado a partir de una serie de estudios, principalmente de

información de perforaciones en la zona de las lagunas Las Mellizas, se comparó a escala

y en el mismo azimut de este perfil, la sismicidad VT identificada y localizada alrededor

de esta zona (Fig. 12.15). A partir de esta figura, se destacan:

coincidencia de los sismos VT superficiales con las zonas de alteración, reservorios

vapor-dominado y de agua caliente, mencionados por Nakanishi y demás autores.

alineación en profundidad de los sismos VT con las estructuras más importantes

detalladas en el perfil. Alineación de los hipocentros con las estructuras principales

de la zona ubicadas al norte de las lagunas Mellizas.

sismicidad VT post 27F (ćırculos verdes) de carácter superficial es localizada en

zonas de alteración (azules) determinadas por Nakanishi et al. (1995).

zonas aśısmicas localizadas a profundidades entre -1 y -3 km s.n.m, por debajo de

las lagunas Las Mellizas y edificio volcánico, alcanzando en esta último sector una

mayor profundidad.

Figura 12.15: Modelo hidrogeológico del campo geotérmico Copahue presentado por Naka-
nishi et al. (1995), modificado y sismos VT registrados en el perfil, antes (ćırculos naranjas) y
después del 27F (verdes) según el modelo COP. (azul: zona de alteración, amarillo: reservorio

agua caliente, verde: reservorio vapor dominado)

Se plantean las zonas aśısmicas a modo de sugerencia, ya que por solo la ausencia de

sismos VT no es evidencia suficiente para proponer la existencia de cámaras magmáticas,

tanto someras (debajo de las zonas geotermales) como profundas. Sin embargo, ante la



Caṕıtulo 12. Discusi�on y conclusiones 234

erupción de 2012 y principalmente, a partir de los resultados geoqúımicos sobre la im-

pronta magmática en las zonas geotermales en marzo de 2014 (Chiodini et al., 2015),

es probable de que exista una cámara somera o apófisis en el sector determinado como

aśısmico en este trabajo.

Comparación de los modelos de velocidad utilizados en este trabajo, COP, FUM y ARR.

Los modelos de velocidad utilizados presentan ciertas diferencias epicentrales e hipo-

centrales. El modelo COP, el cual está basado en la Cordillera de Los Andes según lo

planteado por Bohm et al. (2002), tiene mayor distribución hipocentral que los otros dos

modelos. Sus profundidades vaŕıan desde muy someros a profundos. Lo mismo en cuan-

to a su distribución epicentral, alcanza mayores distancias epicentrales para los mismos

sismos VT calculados en los otros modelos. Este modelo parece ajustar mejor a las estruc-

turas geológicas, ya que presenta cierta correspondencia con los lineamientos geológicos

de la zona. Sin embargo, el error que presenta es más significativo a mayor distancia del

array. Esto se debe a que no es posible determinar variaciones en profundidad a grandes

distancias del array. Esto significa que para sismos con mayores diferencias de tiempo

S-P, mayor será su incertidumbre de localización. Además existe error inducido por la

grilla de soluciones al momento de correlacionar y por esta razón se presentan lineaciones

aparentes de los sismos. Sin embargo, si es posible definir más exactamente la dirección

de procedencia registrada para cada evento śısmico.

Los modelos FUM y ARR utilizados son mucho más lentos que el modelo COP. Estos

modelos presentan resultados hipocentrales mucho mas limitados a la posición del array

A. El modelo FUM es intermedio entre el modelo COP y ARR, su distribución hipocen-

tral se centra en valores intermedios de profundidad y distancia epicentral. El modelo

ARR, el cual presenta una distribución hipocentral cercana a la posición del array A y

restringida a la zona de valles de Caviahue.
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Figura 12.16: Hipocentros (3D) eventos VT localizados con modelos de velocidad, FUM
(Rojo), ARR (azul) y COP (verde).

Modelo vel. COP FUM ARR

Nro. de eventos VT localizados 453 448 429
Profundidad promedio (km) -5,0 -4,9 -4,1

Distancia epicentral promedio(km) 14,6 10,1 8,2

Cuadro 12.1: Resultados de las localizaciones hipocentrales según los modelos de veloci-
dad utilizados. Número de eventos localizados,profundidad hipocentral promedio y distancia

epicentral promedio.

A continuación se presenta un cuadro resumen sobre lo expuesto en el presente trabajo

de tesis doctoral. En este cuadro se expone la evolución y actividad volcánica, entre

noviembre de 2003 y abril de 2010 con información extra a estas fechas, ocurridos entre

2011 y 2013 (margén derecho del cuadro). También se complementa con los resultados de

otros estudios realizados en el volcán, como deformación y geoqúımica mencionados por

otros autores (referencias en el texto). Los items desarrollados son:

sismicidad regional (influencia de los terremotos regionales de 2006 y 2010),

sismicidad local de eventos VT (principales eventos y disparos śısmicos, caracteŕısti-

cas e histograma de número de eventos VT por año),

LP y TR (bajas e intermedias frecuencias), direcciones de procedencia de estas

señales y valores de lentitud aparente para ambas bandas de frecuencia en los meses

analizados según el array A,

Resultados de estudios geoqúımicos en gases (Agusto et al., 2013)y fase ĺıquida

(Varekamp (2008); Agusto et al., 2012; Chiodini et al., 2015, entre otros citados

anteriormente),

deformación (Velez et al., 2011 y Samsonov y Czarnogorska, 2013, entre otros)

posibles procesos que habŕıan estado ocurriendo en el sistema volcánico del Copahue.
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236Figura 12.17: Evolución del sistema del volcán Copahue entre 2003-2010. Sismicidad regional y local, VT, LPs y Tr (Back-azimuth en bajas frecuencias

(rojo) e intermedias (amarillo) y valores de lentitud aparente para ambas bandas de frecuencia). Resultados de geoqúımica y geof́ısica (deformación),
referencias en el texto. Posibles procesos que ocurrieron en el peŕıodo de estudio de este trabajo de tesis doctoral.
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12.2. Conclusiones

A partir de la realización de este trabajo de tesis doctoral se desprenden varios puntos

relevantes, no solo en cuanto a los resultados del estudio de sismicidad en śı misma sino

también a consideraciones técnicas que se debeŕıan tener en cuenta en el futuro, ante un

estudio de la sismicidad local en el sistema Caviahue-Copahue.

Consideraciones t�ecnicas:

Utilizar sismómetros de banda ancha para poder registrar señales de tipo VLP,

importantes a la hora de determinar movimiento de magma.

Instalación de los equipos lo más distante posible de localidades, caminos, cursos de

agua, zonas transitadas pero si cercanas a las zonas geotermales y edificio volcánico.

Como puede ser Cerro Mesa o la zona cercana a laguna Trolope.

Utilización de sistema de registro continuo. Ya que con el registro por disparo se

pierden muchos datos.

Transmisión de los datos por internet de forma automática como también un sistema

de control remoto para la solución de ciertos problemas sin necesidad de asistir

personal en el lugar.

Buen aislamiento de los equipos para evitar la entrada de agua a los sensores.

Sistema de enerǵıa robusto.

Conclusiones:

Se realizó un estudio de la sismicidad local del Complejo volcánico Caviahue-Copahue,

situado en la cordillera Neuquina, en el ĺımite Argentina-Chile. Para lo cual, se ins-

talaron tres arrays śısmicos, compuestos por sismómetros de corto peŕıodo, a partir

de noviembre de 2003. El registro se llevó a cabo mediante un sistema de disparo

(Array A) y sistemas continuos (Arrays CV y CM).

Este estudio presentado en esta tesis doctoral, conforma el único registro de sismi-

cidad volcánica para el Complejo Volcánico Caviahue-Copahue, en el peŕıodo com-

prendido entre noviembre de 2003 y abril de 2010. De ah́ı su valor como antecedente

ante el ciclo eruptivo de 2012 y actual.

Se utilizaron técnicas de array, de correlación y de multipletes, aśı como también

modelos de velocidad para las localizaciones de los eventos sismo-volcánicos. Los

modelos de velocidad fueron aproximaciones, ya que el volcán Copahue no posee

un modelo propio. Los modelos utilizados fueron tres, COP, FUM y ARR, de los

cuales se consideró al modelo COP como el más adecuado de los tres para el volcán

Copahue.
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La sismicidad del volcán Copahue, en el peŕıodo mencionado, estuvo caracterizada

por presentar, principalmente, sismos volcano-tectónicos (VT) y tremor volcánico

(Tr).

La sismicidad VT presentó tiempos S-P entre 1 y 2 s en su 50 % de eventos. Lo que

implica que la mayor actividad de la zona se encuentra muy cerca de la posición del

array A, con valores de magnitud duración M<0.

La sismicidad se mantuvo, relativamente, estable excepto en tres peŕıodos, enero de

2004, diciembre 2006-enero de 2007 y febrero-marzo de 2010. En los cuales ocurrieron

incrementos de la actividad śısmica local reflejados en incrementos del número de

eventos y en forma de disparos śısmicos.

Esta sismicidad local estuvo localizada, principalmente, en dos sectores bien determi-

nados, al SO del edificio volcánico, en la zona de Falla de Liquiñe-Ofqui, en el sector

del lago El Barco (Chile) y en el sector interno de la depresión volcano-tectónica del

Agrio, fundamentalmente, en las zonas geotermales o cercana a éstas.

Entre el 22 y 24 de enero de 2004 se identificó un disparo śısmico conformado por 28

eventos tipo VT, los cuáles fueron localizados en el sector ENE del volcán, algunos de

ellos con profundidades relativamente significativas, en comparación con el resto de

la actividad registrada. Este incremento se correlaciona con una serie de anomaĺıas,

geoqúımicas y térmicas, lo cuál podŕıa estar asociado a un aumento de la presión

del sistema ante una pequeña intrusión magmática para los años 2003-2004. La

actividad del 22 de enero, de carácter somera, se correlacionó con las estructuras en

el borde NE del volcán con dirección NO-SE.

El 31 de diciembre de 2006 ocurrió un terremoto en la Zona de Falla de Liquiñe-

Ofqui (ZFLO) de Mw 5,6, el cual disparó importante actividad śısmica en la zona

al SO del volcán, asociado a la actividad de la Zona de Falla de Liquiñe-Ofqui. En

este trabajo se identificó esta sismicidad local y se la relacionó con una actividad

netamente tectónica y sin aparente vinculación con el sistema volcánico de Copahue.

Sin embargo, el 9 y 12 de enero de 2007, 5 de marzo y 9-10 de abril de 2007, se

observaron una serie de eventos VT y disparos śısmicos en la zona interna de la

depresión del Agrio, principalmente en la zona geotermal y cercanas a ésta. De esta

serie de eventos se destacan en profundidad, el evento del 9 de enero, el cual se

localizó en el sector de Las Máquinas a una profundidad de -11,2 km s.n.m para el

modelo COP y el VT ocurrido el 27 de julio localizado a 1,4 km al NO del array A,

a una profundidad de -13,6 km.

Si se observan las direcciones de back�azimuth, en todo el peŕıodo de registro, para

los tres arrays, se mantienen principalmente, procedentes desde el NNE y O para los

equipos AA y ACV, y claramente para ACM desde el NE para las señales analizadas

entre 4 y 8 Hz de frecuencia. A diferencia de las señales analizadas entre 1 y 4 Hz, las

cuales presentan direcciones de back� azimuth desde el NE principalmente para el
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AA y ACV. Mientras que para ACM, las direcciones de estas señales provienen desde

el OSO principalmente y en menor medida desde el NE (abril 2007). El análisis de

estas frecuencias por separado permitió destacar la presencia de dos fuentes śısmicas,

definidas en el sector de las zonas geotermales y en el edificio volcánico. Otro punto

a destacar de estos resultados, es el cambio en el número de soluciones para agosto

de 2007, lo cual implica una mayor coherencia de la señal en el tiempo, a pesar

de los pocos d́ıas de operatividad del equipo ACM, con origen al SO del array, en

dirección al edificio volcánico.

Esta actividad coincidiŕıa con la actividad VT de marzo-abril de 2007, lo cuál podŕıa

indicar una respuesta del sistema al terremoto ocurrido el 31 de diciembre de 2006

en cercańıas de la laguna El Barco. Tal vez, esta actividad está relacionada a una

pequeña intrusión en profundidad que produjo excitación del sistema geotermal

generando un gran número de señales tipo LP y tremor volcánico.

Otro punto a destacar, es la ocurrencia del gran terremoto de Mw 8,8, registrado el

d́ıa 27 de febrero de 2010 a las 6:34 GMT en la costa de Chile (27F). El cual pro-

vocó un disparo de la sismicidad local de gran relevancia e inmediato (18 minutos).

A partir del 27F, se identificaron 237 sismos locales de tipo VT en la zona del volcán

Copahue. Lo cual, representó el 50 % de toda la actividad VT clasificada en el perio-

do de estudio, es decir, entre noviembre de 2003 y abril de 2010. Esta sismicidad se

localizó, principalmente, en las zonas geotermales denotando una actividad somera,

con profundidades máximas de -1 km snm y una actividad más profunda, mayor a

-3 km snm. En el sector intermedio, entre -1 y -3 km s.n.m, se observó actividad

cercana a la zona de las lagunas Las Mellizas, sin embargo hacia el NO de este sector,

no se registraron sismos. Esto se interpretó, en este trabajo, como gap śısmico, el

cual podŕıa estar indicando (i) zonas de material fundido a diferencia de las zonas

que presentan mayor sismicidad, las cuales tendŕıan un comportamiento más frágil

con procesos de fracturación, o (ii) debido al gran sistema geotermal que presenta la

zona, siendo posible que se deba a la transferencia de gases a altas temperaturas, y

vapor, desde sectores profundos hacia la superficie. La impronta magmática presente

en las zonas geotermales como Las Máquinas, Las Maquinitas, Termas de Copahue

y mas aún en Anfiteatro, estaŕıan apoyando la hipótesis de una cámara magmática

somera o apófisis, en la zona de las lagunas Las Mellizas.

Los eventos superficiales ocurridos en las zonas geotemarles, posteriores al 27F, coin-

cidentes con las posiciones de los acúıferos, habŕıan sido producidos por la generación

de fracturas en zonas muy alteradas del sistema hidrotermal (entre 2 y 0,5 km s.n.m)

ante la excitación del reservorio geotérmico.

Este reservorio localizado entre -1 y -3 km s.n.m, es coincidente con las fuentes

modeladas según el proceso de deflación.

Junto a la actividad post27F mencionada, se registró un cambio en el patrón de

direcciones de procedencia de las señales de baja frecuencia, entre 1-4 Hz, asociadas
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a señales de tremor volcánico y LP. Estas señales presentaron una mayor intensidad

que las señales previas al 27F. Las direcciones de back � azimuth variaron desde

el NE al NO respecto al array A, antes y después del 27F, respectivamente. En

cuanto a las señales analizadas en frecuencias intermedias (4-8 Hz), no hubo un

cambio evidente de las direcciones, ya que en general, se mantuvieron desde el ONO

respecto al array A.

Se identificó un gap epicentral con dirección NO-SE antes y después del 27F. Esto

podŕıa implicar, cierta relación entre la sismicidad y las fallas preexistentes, y más

aún, que estas estructuras preexistentes, estén favoreciendo el movimiento de fluidos,

ya sean netamente magmáticos o hidrotermales.

Por lo anterior mencionado, es evidente que la ocurrencia de terremoto de Chile de

2010, 27F produjo una reactivación del sistema, iniciando, probablemente, un nuevo

ciclo eruptivo, puesto de manifiesto a partir de julio-diciembre de 2012, hasta la

actualidad. La primera manifestación de este cambio fue el incremento abrupto e

inmediato, en la sismicidad local del volcán Copahue.

Existe una evidente correlación entre los lineamientos de las fallas geológicas y la sis-

micidad VT. Si bien la sismicidad presenta cierto error en su localización, gran parte

de los epicentros mantienen cierta concordancia con las estructuras pre-existentes.

Esta sismicidad parece corresponderse con estructuras en dirección NE-SO y NO-SE.

No se identificaron eventos VLP o LP profundos para poder confirmar la hipóte-

sis de intrusión magmática en el sistema. Debido a que, (i) no existieron, (ii) la

instrumentación utilizada (sensores de corto peŕıodo) no permitió detectarlos, (iii)

a pérdida de datos en los registros de los tres arrays, (iv) utilización del sistema

por disparo, o (v) por contaminación de la señal, debido a la alta tasa de eventos

regionales y réplicas, principalmente en el año 2010.

Claramente, existieron cambios en la sismicidad local del Complejo Volcánico Caviahue-

Copahue, entre noviembre de 2003 y abril de 2010. La sismicidad VT, no sólo pre-

sentó cambios en su distribución areal sino que también, ésta se correlacionó con su

localización a distintas profundidades en cada una de las etapas analizadas, 2003-

2006, 2007 y 2010. Esta evolución en el tiempo y el espacio se corresponde con las

estructuras preexistentes y tal vez con pequeños pulsos de intrusión en profundidad

(2004 y 2007) y quizás de un reservorio profundo a somero (2010), como inyección

de magma o gas, generando sismos VT en profundidad y en superficie.



Apéndice A

Sismos volcano-tectónicos -

2003-2010

En las siguientes planillas se describen los eventos volcano-tectónicos (VT) que fueron

clasificados a partir de los datos registrados por el array A entre noviembre de 2003 y

abril de 2010.

Las descripciones se detallan a continuación:

Id número de ocurrencia de evento en el tiempo.

Fecha fecha de ocurrencia del evento, dd-mm-aaaa.

Archivo nombre de archivo que contiene al evento VT, fecha (d́ıa juliano (j)) y hora-minuto

(GMT) (jjjhhmm).

Evento número y tipo de evento.

Sin canal canal no operativo.

Tiempo inicial de registro Tiempo en el que comienza el archivo del evento, hh:mm:ss,ss.

Tiempo de onda P Tiempo en el que se registró la fase P del evento, hh:mm:ss,ss.

Tiempo de onda S Tiempo en el que se registró la fase S del evento, hh:mm:ss,ss.

S-P Diferencia de tiempo entre fase P y S del evento, s,ss.

coda Tiempo en el que se registra el final del evento, hh:mm:ss,ss.

duraci�on Tiempo de duración del evento, tiempo P -tiempo coda, s,ss.

Md Magnitud duración.

BAz Valor de back-azimuth correspondiente a la dirección de proveniencia del evento VT.

Sl FUM Valor de lentitud aparente (slowness, Sl) utilizado para calcular el trazado inverso

del rayo en el modelo de velocidad FUM, expresado en s/km.

Sl ARR Valor de lentitud aparente (slowness, Sl) utilizado para calcular el trazado inverso

del rayo en el modelo de velocidad ARR, expresado en s/km.

Sl COP Valor de lentitud aparente (slowness, Sl) utilizado para calcular el trazado inverso

del rayo en el modelo de velocidad ARR, expresado en s/km.
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Dist. Epic. (km) COP Distancia epicentral entre el epicentro del evento VT y el array

A, aplicando el modelo COP.

Prof. Focal COP snm (km) Profundidad focal obtenida para el evento VT, aplicando el

modelo COP con cero en el nivel del mar.

X-COP Latitud (m) del epicentro en coordenadas Gauss-Kruger para el modelo COP.

Y-COP Longitud (m) del epicentro en coordenadas Gauss-Kruger para el modelo COP.

Dist. Epic. (km) FUM Distancia epicentral entre el epicentro del evento VT y el array

A, aplicando el modelo FUM.

Prof. Focal FUM snm (km) Profundidad focal obtenida para el evento VT, aplicando

el modelo FUM con cero en el nivel del mar.

X-FUM Latitud (m) del epicentro en coordenadas Gauss-Kruger para el modelo FUM.

Y-FUM Longitud (m) del epicentro en coordenadas Gauss-Kruger para el modelo FUM.

Dist. Epic. (km) ARR Distancia epicentral entre el epicentro del evento VT y el array

A, aplicando el modelo ARR.

Prof. Focal ARR snm (km) rofundidad focal obtenida para el evento VT, aplicando el

modelo ARR con cero en el nivel del mar.

X-ARR Latitud (m) del epicentro en coordenadas Gauss-Kruger para el modelo ARR.

Y-ARR Longitud (m) del epicentro en coordenadas Gauss-Kruger para el modelo ARR.
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Apéndice B

Sismogramas, espectros y

espectrogramas de sismos VT

En este apéndice se muestran algunos ejemplos de sismogramas, espectros y espectrogra-

mas de los sismos volcano-tectónicos clasificados en el peŕıodo 2003-2010 por el array A

ubicado en cercańıas del volcán Copahue.
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Bonaccorso, A., Ferrucci, F., Patané, D. y L. Villari. 1996. Fast defor-

mation processes and eruptive activity at Mount Etna (Italy). J. Geophys. Res.

101(B8), 17467–17480.



Bibliograf��a 255

Bonaccorso, A. D’Amico, S., Mattia, M. y D. Patané. 2004. Intrusive
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López-Escobar, L. y H. Moreno. 1994. Geochemical characteristics of the sout-

hern Andes basaltic volcanism associated with the Liquiñe-Ofqui fault zone bet-
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caldera Del Agrio, un sistema transtensional activo desde el Pliocenoen la transi-

ción de los Andes Patagonicos a los Andes centrales (38oS-71oO). Congreso Geolo-

gico Latinoamericano sypomsium “Evolución tectónica de los Andes” Montevideo-

Uruguay.

Melnick, D., Folguera, A., Echtler, A., Charlet, F., Büttner, O. y
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2.17. Pozo geotérmico, zona de Las Máquinas. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 39
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4.21. Imágenes del array CM en Cerro Mesa. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 100

4.22. Configuración del array CM. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 100

4.23. Funcionamiento del array Cerro Mesa (CM). . . . . . . . . . . . . . . . . 101

4.24. Operatividad de los tres arrays: AA, ACV y ACM. . . . . . . . . . . . . . 102

5.1. Diagrama de procesamiento de los datos. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 104

5.2. Resolución del array A en el plano de lentitud aparente. . . . . . . . . . . 105

5.3. Diagrama de procesamiento de los datos de registro continuo, ACV y ACM.106

5.4. Resolución de los arrays CV y CM en el plano de lentitud aparente. . . . 108
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medias, antes y después del terremoto 27F, Chile. . . . . . . . . . . . . . . 148

9.4. Lentitud aparente y back-azimuth (AA) para señales de frecuencias inter-
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