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RESUMEN 

 

Esta investigación ofrece una visión geofísica integrada de la litósfera 

del Caribe oriental y sus zonas de subducción. Los objetivos específicos 

son: (a) caracterizar el estado térmico de la litósfera a través de un 

estudio de la profundidad de Curie y de los datos de flujo calórico; (b) 

reconstruir la estructura de velocidades de ondas de corte de la corteza y 

el manto superior bajo la placa del Caribe por medio de una tomografía 

de ruido ambiental; (c) estudiar las variaciones del espesor cortical en el 

arco de las Antillas Menores mediante la aplicación de la técnica de 

funciones receptoras; (d) estimar las variaciones del espesor elástico en 

el bloque de Maracaibo e inferir el papel que juega la subducción plana 

de la placa del Caribe en su equilibrio dinámico; y (e) proponer una 

hipótesis sobre el comportamiento geodinámico de la litósfera del Caribe 

oriental en los contextos de subducción localizados en sus límites este y 

suroeste. El estudio demuestra que la profundidad de Curie en el 

Caribe oriental se caracteriza por un valor medio de 23 km y un valor 

mínimo de 17 km, lo que implica que el manto superior se encuentra 

magnetizado. La litósfera del Caribe presenta una velocidad de ondas de 

corte menor al promedio global, lo que se encuentra relacionado con un 
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manto de composición anómala asociada a la interacción de la litósfera 

con una pluma mantelar; además, posee una litósfera anormalmente 

delgada (entre ~50 km y >70 km). Los valores de la profundidad de 

Moho del arco de las Antillas Menores varían entre 22 y 36.8 km; los 

valores altos de espesor cortical se presentan en el frente oeste de la 

sección norte del arco, mientras que los valores bajos se localizan en el 

frente este de su sección norte y en su sección sur, un fenómeno asociado 

a la dualidad de situaciones al norte y al sur del sistema de la falla de 

Tiburón. El espesor elástico en el bloque de Maracaibo varía entre 30 y 

18 km; la orientación de los contornos del mapa de espesor elástico 

indica que los Andes de Mérida es la carga más importante dentro de 

éste; la serranía de Perijá no parece distorsionar el patrón de los 

contornos del mapa de espesor elástico y carece de una raíz isostática, 

por lo tanto, debe encontrarse en equilibrio dinámico; la serranía de 

Santa Marta presenta los mayores valores de espesor elástico de la 

zona (de 26 a 30 km), lo cual podría deberse al acoplamiento asociado 

a la subducción plana del Caribe bajo Suramérica. Finalmente, el 

comportamiento de la placa Caribe y su flotabilidad se relacionan con 

su corteza gruesa y su litósfera anormalmente delgada y rica en hierro; 

esto ocasiona que sea subducida bajo la placa Suramericana en un 

proceso de bajo ángulo, y que sobrecorra la litósfera oceánica del 

Atlántico en la zona de subducción de las Antillas Menores. 

 

Palabras clave: Litósfera, Caribe Oriental, Profundidad de Curie, 

Tomografía de ruido ambiental, Funciones receptoras, Flexión de placa. 

 

 

ABSTRACT 

 

This research offers an integrated geophysical view of the eastern 

Caribbean lithosphere and its subduction zones. The specific objectives 

are: (a) to characterize the thermal state of the lithosphere through a 

study of Curie depth and heat flow data; (b) reconstruct the shear wave 

velocity structure of the crust and the upper mantle under the Caribbean 

plate by means of an ambient noise tomography; (c) study the variations 

in cortical thickness in the arc of the Lesser Antilles by applying the 

receptor functions technique; (d) estimate the variations in elastic 
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thickness in the Maracaibo block and infer the role that the flat 

subduction of the Caribbean plate plays in its dynamic equilibrium; and 

(e) to propose a hypothesis on the geodynamic behavior of the 

lithosphere of the eastern Caribbean in the subduction contexts located 

on its east and southwest limits. The study shows that the Curie depth in 

the eastern Caribbean is characterized by an average value of 23 km and 

a minimum value of 17 km, which implies that the upper mantle is 

magnetized. The Caribbean lithosphere presents a cut wave speed lower 

than the global average, which is related to a mantle with an anomalous 

composition associated with the interaction of the lithosphere with a 

mantle plume; in addition, it has an abnormally thin lithosphere 

(between ~ 50 km and> 70 km). The Moho depth values of the Lesser 

Antilles arc vary between 22 and 36.8 km; high values of cortical 

thickness are presented on the west front of the northern section of the 

arc, while low values are located on the eastern front of its northern 

section and in its southern section, a phenomenon associated with the 

duality of situations to the north and south of the Tiburon fault system. 

The elastic thickness in the Maracaibo block varies between 30 and 18 

km; the orientation of the contours of the elastic thickness map indicates 

that the Andes of Mérida is the most important load within it; the Perijá 

mountain range does not seem to distort the contour pattern of the elastic 

thickness map and lacks an isostatic root, therefore it must be in dynamic 

equilibrium; the mountainous area of Santa Marta presents the highest 

values of elastic thickness in the area (from 26 to 30 km), which could 

be due to the coupling associated with the flat subduction of the 

Caribbean under South America. Finally, the behavior of the Caribbean 

plate and its buoyancy are related to its thick crust and its abnormally 

thin, iron-rich lithosphere; this causes it to be subducted under the South 

American plate in a low-angle process, and it overflows the Atlantic 

oceanic lithosphere in the subduction zone of the Lesser Antilles.  

 

Key words: Lithosphere, Eastern Caribbean, Curie Depth, Ambient 

Noise Tomography, Receptor functions, Plate bending 
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CAPÍTULO 1 
 

INTRODUCCIÓN 
 

1.1. Planteamiento del problema: La litósfera y el límite litósfera-

astenósfera 
 

La litósfera, del griego λίθος [lithos], roca, y σφαîρα [sphaira], esfera, es 

la sección rígida externa de la Tierra. Está constituida por los 100 km 

más superficiales, e incluye la corteza y una sección del manto superior 

(Sheriff, 2002). En particular, se describe como una capa relativamente 

seca —por su bajo contenido de agua— y químicamente depletada —

por su escaso contenido de minerales—, superpuesta a una astenósfera 

hidratada y fértil, rica en minerales (Fowler, 2005). 

 

Un modelo termo-mecánico (Fig. 1.1) define la litósfera como la capa 

que se encuentra por encima de la adiabata del manto, la cual restringe o 

confina la convección del material mantelar y separa un material de 

mayor viscosidad de otro de menor viscosidad (Sleep, 2005; Fischer et 

al., 2010). El límite que separa la litósfera y la astenósfera es conocido 

como el LAB, por sus siglas en ingles: Lithosphere- Asthenosphere 

Boundary. En el caso particular de la litósfera oceánica, se presume 

que este límite se encuentra definido por una frontera composicional 

entre una astenósfera hidratada, fértil y rica en periodotita y una litósfera 

seca y químicamente depletada en periodotita (Hirth y Kohlstedt, 1996). 

 

A partir de ecuaciones termodinámicas, se puede derivar un modelo 

sencillo para representar el desarrollo de la litósfera oceánica y sus 

geotermas, considerando su enfriamiento en función del tiempo (Fig. 

1.2; Turcotte y Schubert, 2007). Desde este punto de vista, la 

profundidad del límite litósfera-astenósfera se encuentra asociado 

aproximadamente a la isoterma de 1300 °C. Sin embargo, los resultados 

de la aplicación de diferentes técnicas geofísicas discrepan con esta 

interpretación debido a su compleja naturaleza (Eaton et al., 2009, Fig. 

1.3). Inclusive, se ha considerado que, en algunos casos, el límite es 

más una zona de transición entre las capas y no un límite abrupto 

(Schemerr, 2011). 
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Fig. 1.1: Esquema de las diferencias entre la litósfera y la astenósfera. 

La línea azul representa el límite litósfera-astenósfera (LAB). Las 

flechas rojas, las secciones donde la transferencia de calor se da por 

conducción; mientras que los círculos punteados, aquella zona donde la 

transferencia de calor se da por convención (modificado de Fischer et 

al., 2010). 

 
Fig. 1.2: Geotermas para la litósfera oceánica en función del tiempo. 

La sección a de la figura considera variaciones de la conductividad 

térmica con la temperatura. La sección b representa el modelo 

matemático clásico sin estas consideraciones. Los círculos, cuadrados y 

triángulos representan los diferentes sismos en las zonas oceánicas 

(tomada de McKenzie et al., 2005). 
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En particular, la profundidad del LAB ha sido definida por: 

 

(a) La existencia de un límite mecánico que separa la litósfera rígida de 

la astenósfera plástica y coincide con una zona marcada por un 

incremento en la tasa de deformación (Fig. 3.a) (Bokelmann y Silver, 

2002; Korenaga y Karato, 2008). 

(b) La presencia de una franja de transición: en la litósfera (sección 

superior) la transferencia de calor viene dada por conducción; 

mientras que en la astenósfera (sección inferior) por convección (Fig. 

3.b). 

(c) La existencia de una zona de bajas velocidades de corte (Vs) 

debajo de una zona de altas velocidades asociadas a la base de la 

litósfera (Priestley y McKenzie, 2006) (Fig. 3.c). 

(d) La correlación entre una zona de bajas velocidades y la desaparición 

o el cambio en profundidad de la anisotropía sísmica (Gaherty y 

Jordan, 1995; Debayle y Kennett, 2000; Sebai et al., 2006) (Fig. 3.d). 

(e) La reducción significativa de la resistividad eléctrica asociada al 

contenido de agua de los minerales en la astenósfera (Waff, 1974; 

Yoshino et al., 2006) (Fig. 3.e). 

 

En general, las características de la litósfera (espesor, estado térmico, 

propiedades mecánicas, mineralogía, contenido de agua, etc.) juegan un 

papel trascendental en su dinámica y comportamiento bajo distintos 

regímenes de esfuerzos (Fowler, 2005). Por ejemplo, una litósfera 

gruesa es más difícil de deformar que una delgada, mientras que una 

litósfera densa es más fácil de ser subducida que una litósfera poco 

densa. En un contexto de subducción, estas características son cruciales, 

pues se encuentran directamente asociadas a su flotabilidad (Niu et at., 

2003). Ellas permiten entender el estado actual y la evolución 

geodinámica de una placa tectónica. 

 

En relación con la placa del Caribe, existe todavía incertidumbre sobre 

el comportamiento de la litósfera. Muchos autores (e.g. Pindell y 

Kennann 2001; James, 2002) han constatado que una de las etapas 

primordiales de su desarrollo lo constituye el emplazamiento de grandes 

capas basálticas o un Large Igneous Province (LIP) provenientes de la 
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interacción de la litósfera con una pluma mantelar. Si se considera que 

la litósfera se comporta como una capa mecánica y térmicamente distinta 

a la astenósfera, para entender el comportamiento actual de la placa 

del Caribe y el papel que jugó en su desarrollo el emplazamiento del LIP, 

sería preciso conocer las características actuales de su litósfera. En tal 

sentido, uno de los objetivos de esta investigación es entender el 

estado actual, características mecánicas, y el papel de la litósfera en 

el desarrollo de la placa del Caribe mediante la aplicación de distintas 

metodologías. Primero, es necesario conocer el estado térmico de la 

litósfera, para lo cual se hará un análisis del flujo calórico y una 

estimación de la isoterma de Curie. Luego, para conocer sus propiedades 

mecánicas, se estimará la variación de la velocidad de ondas de corte 

dentro de la litósfera con una tomografía de ruido ambiental. A 

continuación, se dilucidará la estructura cortical del arco de las Antillas 

Menores. Después, se estudiarán las variaciones del espesor elástico del 

bloque de Maracaibo. Finalmente, se precisará el papel que juega la 

placa del Caribe en las dos zonas de subducción que se localizan en su 

sección oriental. 

 
Fig. 1.3: Variaciones de las propiedades físicas con la profundidad 

que define el LAB, según la metodología utilizada. Se puede observar 

que, a pesar de que existe coherencia entre los resultados, hay 

variaciones que dependen de la propiedad estudiada. Particularmente, las 

zonas de LAB, relacionadas con el estudio de las variaciones de la 

temperatura y las variaciones de Vs, se encuentran asociadas entre sí 

(tomada de Eaton et al., 2009). 
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1.2. Objetivos 
 

1.2.1 Objetivo general 
 

Caracterizar la litósfera del Caribe oriental utilizando distintos tipo de 

datos geofísicos. 

 

1.2.2 Objetivos específicos 
 

• Estimar las variaciones de la profundidad de Curie en el Caribe 

oriental. 

• Interpretar las variaciones de la profundidad de Curie con datos de 

flujo calórico para, de esta manera, definir el estado termal de la 

litósfera del Caribe oriental. 

• Reconstruir la estructura de velocidades de ondas de corte de la 

corteza y el manto superior bajo la placa del Caribe, por medio de 

una tomografía de ruido ambiental. 

• Estudiar las variaciones del espesor cortical en el arco de las Antillas 

Menores, mediante la aplicación de la técnica de funciones 

receptoras. 

• Estimar las variaciones del espesor elástico en el bloque de 

Maracaibo e inferir el papel que juega la subducción plana de la placa 

del Caribe en su equilibrio dinámico. 

• Proponer una hipótesis sobre el comportamiento geodinámico de 

la litósfera del Caribe oriental en los contextos de subducción 

localizados en su límite este y suroeste. 

 

1.3. Localización del área de estudio 
 

El área de interés se encuentra comprendida entre las latitudes 8°N y 

21°N y las longitudes 55°O y 74°O (Fig. 1.4). 
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Fig. 1.4: Estructuras principales en el Caribe este. En la esquina superior 

derecha, se presenta la localización de la placa del Caribe a escala 

regional. Las estrellas rojas representan los volcanes con actividad 

reciente en el arco de las Antillas Menores (Bouysse et al., 1990). 

 

1.4. Justificación 
 

La complejidad tectónica y geológica de la placa Caribe la han 

convertido en un llamativo rompecabezas que muchos investigadores 

han tratado de resolver. También ha resultado de interés por la variedad 

de recursos naturales que posee; además de su estratégica ubicación y 

compartir aguas y territorios con varios países. Durante 40 años, se han 

adquirido datos geocientíficos de distinta índole. Ellos han revelado que 

la naturaleza del sistema que se intenta estudiar trasciende la 

interpretación que se puede hacer con una sola técnica. Nuestro trabajo, 

de carácter interdisciplinario, emplea diversas metodologías para superar 

esta limitante. 

 

Los investigadores se han enfocado en determinar el origen de esta 

relativamente pequeña placa tectónica. Ellos han encontrado evidencia 

de complejos procesos que debieron de haber conducido a la formación 
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del Caribe como hoy lo conocemos. Sin embargo, uno de los aspectos 

que ha sido relativamente marginado es el entendimiento de los procesos 

que se encuentran actualmente en desarrollo en el Caribe y sus límites, 

lo que pretendemos profundizar con nuestra investigación. 

Consideramos que una visión clara del estado actual de la litósfera, y de 

la situación geodinámica del área, permitiría reconstruir el proceso 

histórico que ha conducido al desarrollo de este laboratorio natural 

caribeño. Grosso modo, la presente investigación busca entender el 

estado en el que se encuentra la litósfera del Caribe y extrapolar esta 

información a los procesos tectónicos que actualmente se evidencian 

en la región. 

 

1.5. Organización de la investigación 
 

Con el fin de alcanzar los objetivos propuestos y presentar los resultados 

obtenidos de modo coherente, la presente indagación se encuentra 

organizada en seis capítulos. El primero corresponde a la introducción: 

plantea el problema, los objetivos, la justificación y un esquema general 

del trabajo. El capítulo segundo presenta la primera estimación de las 

variaciones de la profundidad de Curie en Venezuela y el Caribe oriental, 

y la interpretación conjunta de estos resultados con datos de flujo 

calórico en la región a fin de entender el estado térmico de la litósfera. 

En el tercero, se exponen los resultados obtenidos mediante la 

aplicación de una tomografía de ruido ambiental en el Caribe oriental 

con particular énfasis en la estructura litosférica de esa área y sus 

características mecánicas. El capítulo cuarto presenta las funciones 

receptoras del arco de las Antillas Menores con la intención de esbozar 

su estructura cortical. En el quinto capítulo, se presenta un modelado 

mecánico de la situación geodinámica del bloque de Maracaibo con el 

fin de estimar las variaciones del espesor elástico de su litósfera. 

Finalmente, en el sexto se esboza una discusión general de los 

resultados e interpretaciones obtenidas así como las conclusiones del 

estudio orientadas a presentar una hipótesis sobre el comportamiento 

geodinámico de la litósfera del Caribe oriental en los contextos de 

subducción localizados en sus límites este y suroeste. 
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CAPÍTULO 2 
 

PROFUNDIDAD DE CURIE EN VENEZUELA Y EL CARIBE 

OCCIDENTAL1 
 

2.1 Introducción  
 

El punto de Curie se define como la temperatura a la cual un material 

pierde su capacidad de adquirir magnetismo permanente. La ley de 

Curie-Weiss (eq 2.1) describe el comportamiento de la susceptibilidad 

magnética (χ) de un material ferromagnético como una función de la 

constante de Curie (C) y la diferencia entre la temperatura (T) y el punto 

de Curie para el mismo material. Cuando T es igual al punto de Curie, 

la aleatoriedad introducida por efectos termales en los niveles atómicos 

ocasiona que el material pierda su magnetización espontánea y, por lo 

tanto, su magnetismo inducido y remanente (Kittel, 1996). 

(ec.2.1) 

 

La profundidad de Curie (PdC) es aquella profundidad a la cual los 

materiales de la litósfera superior (usualmente la corteza inferior y, en 

algunos casos, el manto superior) alcanzan su punto de Curie. A pesar 

de que el punto de Curie de diferentes minerales varía (desde 573 °C 

para el cuarzo, 585 °C para la magnetita, hasta 700 °C para el hierro), se 

ha establecido que, en la litósfera superior, varía entre 550 y 580 °C (e.g. 

Turcotte y Schubert, 2007). La profundidad de Curie es una variable que 

depende fuertemente del régimen termal de una región específica 

(flujo calórico y gradiente geotérmico), así como de las propiedades 

                                                 
1 Este capítulo, con ligeras modificaciones, es una traducción al español del 

artículo: M. S. Arnaiz- Rodríguez y N. Orihuela (2013), “Curie point depth in 

Venezuela and the Eastern Caribbean”, Tectonophysics, 590, pp 38-51, doi: 

10.1016/j.tecto.2013.01.004. Copyright © 2013 Elsevier B.V (Anexo 1). 
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termales y la mineralogía de la roca (Wasilewski et al., 1979; Wasilewski 

y Mayhew, 1992). Por lo tanto, las variaciones laterales del fondo de la 

capa magnética (usualmente interpretada como la isoterma de la 

profundidad de Curie) pueden ser correlacionadas con diferencias en 

las propiedades físicas de la litósfera o con variaciones de gradiente 

geotérmico regional (Shive et al., 1992).  

 

Si se considera el Moho, dos escenarios de profundidad de Curie han 

sido reportados en diferentes situaciones geodinámicas relacionadas con 

diversos regímenes termales: uno en el que la profundidad de Curie es 

más somera que el Moho, y otro en el que es similar o más profundo. En 

regiones volcánicas o áreas de alto flujo calórico, la profundidad de 

Curie tiende a ser más somera que en las áreas circundantes que no se 

encuentran afectadas por procesos termales (e.g. Okubo et al., 1989; 

Banerjee et al., 1998; Stampolidis y Tsokas, 2002), y a ser más somera 

que el Moho; igualmente, en áreas donde se han reportado 

adelgazamientos corticales (bien sean termales o tectónicos), la 

profundidad de Curie es más somera que en los terrenos circundantes 

(Dolmaz et al., 2005). Sin embargo, en áreas tectónicas o isostáticamente 

estables o aquellas con bajo flujo calórico, la profundidad de Curie 

tiende a ser tan profunda como el Moho (Wasilewski et al., 1979; 

Wasilewski y Mayhew, 1992), o incluso más profunda (Chiozzi et al., 

2005; Eppelbaum y Pilchin, 2006; Ferré et al., 2014). Esto último ha 

sido reportado en el cratón africano occidental (Toft y Haggerty, 1988) 

y en el cratón de Yangtze (Chang, 2008), ambos considerados como 

terrenos isostáticamente estables con bajo flujo calórico (Mooney y 

Vidale, 2003). Trifonova et al. (2009) afirman que se pueden producir 

variaciones de la profundidad de Curie en este tipo de regiones a causa 

de las diferencias composicionales de las provincias tectónicas.  

 

En zonas de subducción, la profundidad de Curie ha sido correlacionada 

con el límite de deformación frágil-dúctil de la corteza, el cual se 

encuentra asociado a la isoterma de 600 °C (Doser y Kanamori, 1986). 

Este comportamiento ha sido investigado en Japón (Huang, 1996) y 

en los Andes argentinos del Norte (Ruiz e Introcaso, 2004).  
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En dominios oceánicos, existe evidencia geofísica de que la corteza 

inferior es magnética (Harrison, 1976; Kent et al., 1978; Harrison y 

Carle, 1981; Dunlop y Prevot, 1982), al igual que el manto superior 

(Arkani-Hamed, 1991). Algunos modelos termales de la evolución de la 

litósfera oceánica han predicho que la profundidad de Curie podría ser 

de 30 km, cuando la litósfera tiene una edad de 40 Ma (e.g. Arkani-

Hamed y Strangway, 1986; McKenzie et al., 2005); y han sugerido que 

la corteza interior y el manto litosférico son potencialmente magnéticos, 

lo que podría contribuir a las anomalías magnéticas observadas en los 

océanos (Arkani- Hamed, 1991, Ferré et al., 2014).  

 

Los estudios sobre la profundidad de Curie abarcan una gran variedad 

de lugares alrededor del mundo. Sin embargo, ninguno ha sido realizado 

en el norte de Suramérica o en la región del Caribe. Incluso, a pesar de 

que Venezuela es uno de los grandes productores de petróleo en el 

mundo, poca atención se le ha prestado a las condiciones térmicas de sus 

cuencas continentales. En tal sentido, el objetivo de este capítulo es 

estimar las variaciones laterales de la profundidad de Curie en 

Venezuela y el Caribe oriental a través del análisis espectral de las 

anomalías magnéticas, y correlacionarlas con datos de flujo calórico y 

con la geología regional.  

 

2.2. Marco tectónico y termal  
 

La región seleccionada se extiende de 2°N a 18°N de latitud, y de 60°O 

a 73°O de longitud; abarca todo el territorio venezolano, el Caribe 

occidental, las Antillas Menores y las Antillas de Sotavento (Fig. 2.1).  

Se trata de una zona compleja de 3,200,000 km2, donde coexisten 

fallamiento transcurrente, compresión, cabalgamiento, flexión 

litosférica y subducción tipo B (Pindell y Barrett, 1990; Granja, 2005). 

Sobre esta área, se ha recopilado una extensa base de datos, que 

incluye datos geológicos, geofísicos y geoquímicos, con el fin de 

contribuir a la comprensión tanto de la dinámica del norte de América 

del Sur como de la evolución de la placa del Caribe.  
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2.2.1. Venezuela  

 

El escudo de Guayana es la región tectónica más grande, antigua y 

relativamente más estable en el norte de América del Sur (Mendoza, 

1977). Se encuentra dividido en cuatro provincias tectónicas que se 

formaron durante distintos períodos orogénicos (Fig. 2.1): Imataca, 

Pastora, Cuchivero y Roraima. Imataca (3–2.8 Ga, Guriense) consta 

fundamentalmente de rocas metasedimentarias, gneises graníticos e 

intrusiones graníticas que han sido metamorfizadas a anfibolitas y 

granulite facies (Dougan, 1972). Pastora (2.7–2 Ga, Pre-

Transamazónico) se encuentra principalmente compuesta por rocas 

metasedimentarias y rocas volcánicas de máficas a félsicas, localmente 

intruidas por gabros y diabasas (Ostos et al., 2005). Cuchivero (1.9–

1.4 Ga, Transamazonico) consiste de rocas metavolcánicas, plutónicas y 

metasedimentarias (Talukdar y Colvee, 1974), intrusionadas por 

magmas félsicos (Ostos et al., 2005). Roraima (1.8 Ga, Orinociense) está 

compuesta por rocas clásticas y material piroclástico (Priem et al., 1973; 

Santos et al., 2003). Estos terrenos precámbricos autóctonos continúan 

hacia el norte debajo de las capas sedimentarias más recientes y se 

transforman en el basamento de la cuenca Oriental de Venezuela (Feo-

Codecido et al., 1984; Yoris y Ostos, 1997).  

 

Los terrenos paleozoicos localizados debajo de la cuenca Oriental de 

Venezuela y la cuenca Barinas-Apure (Feo-Codecido et al., 1984) 

estuvieron adosados al escudo precámbrico de Guayana en una serie de 

colisiones que ocurrieron entre 0.25 y 0.57 Ga. La principal estructura 

que divide estos terrenos paleozoicos de las provincias precámbricas es 

la falla de Apure (Feo-Codecido et al., 1984). Durante el Jurásico, la 

separación de Pangea produjo esfuerzos extensivos que derivaron en la 

formación de un sistema de grábenes y de un margen pasivo tipo 

Atlántico durante el Cretáceo (Yoris y Ostos, 1997). Durante el 

Cretácico Superior, el arco del Caribe colisionó con Suramérica y formó 

el sistema de napas del Caribe entre el Paleoceno y el Eoceno. 

 

Finalmente, el evento orogénico reciente más importante se encuentra 

relacionado con la colisión de los terrenos de Baduo-Choco con el oeste 
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de Suramérica, lo que produjo el levantamiento de la serranía de Perijá 

y de los Andes de Mérida desde el Eoceno Tardío hasta el Eoceno 

Medio (Audemard y Audemard, 2002).  

 

 
Fig. 2.1. Rasgos tectónicos importantes en Venezuela y en el Caribe 

oriental. En la esquina inferior derecha, se presenta la localización del 

área de estudio a escala regional. Las estrellas rojas representan los 

volcanes con actividad reciente en el Arco de las Antillas Menores 

(Bouysse et al., 1990). P–P′ representa el perfil en la Fig. 2.7. CdlC & 

Sdl representan la cordillera de la Costa y la serranía del Interior. 
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La cantidad de registros de pozo para determinar el flujo calórico en 

Venezuela es considerablemente menor que la cantidad de información 

geológica. Fernández (2004) y Hernández (2006) utilizaron datos de 

pozo para estudiar la situación termal de la cuenca Oriental de 

Venezuela, y concluyeron que las altas anomalías termales (media de 

3.77 µcal cm 
−2 

s
−1

) podrían ser un indicio de adelgazamiento cortical 

o de subducción océano-continente en la parte central de Venezuela. 

A pesar de que no existen datos sobre el escudo de Guayana, se supone 

que su flujo calórico sea menor que los estimados para una corteza 

continental (1.4 µcal cm 
−2 

s
−1 

estimado por Hamza y Muñoz, 1996), 

puesto que el calor del manto es forzado a escapar a través de la litósfera 

delgada en lugar de hacerlo a través de la litósfera más gruesa y 

termalmente resistente debajo de los cratones (Nyblade y Pollack, 1993). 

En la Fig. 2.2 se presenta un mapa de flujo calórico, producto de la 

recopilación de datos de distintas fuentes.  

 

2.2.2 El Caribe oriental  

 

La placa del Caribe es una pequeña placa tectónica localizada entre 

Norteamérica y Suramérica. Sus límites norte y sur se encuentran 

dominados por desplazamientos transcurrentes a lo largo de grandes 

sistemas de fallas (Audemard et al., 2005; Sisson et al., 2005), mientras 

que sus límites este y oeste son subducciones de tipo B (Bouysse et al., 

1990). La placa del Caribe es un rompecabezas constituido por pequeños 

bloques, una corteza engrosada y una serie de estructuras que son un 

remanente de su compleja formación (e.g. James, 2002).  

 

Aunque no existe una dorsal mid-oceánica dentro de ella, la placa 

del Caribe puede ser caracterizada como una placa oceánica, si se 

consideran sus propiedades físicas (velocidad de ondas elásticas y 

densidades) y espesor cortical, (e.g. Officer et al.,1959; Edgar et al., 

1971; Houtz y Ludwig, 1977). La composición geoquímica de su 

corteza incluye basaltos de dorsal mid-oceánica (Mid Ocean Ridge 

Basalts, MORB), basaltos de islas oceánicas (ocean island basalts, 

OIB), y rocas toleíticas de arcos de isla (island arc tholeiitic rocks, 
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IAT); todas estas rocas se relacionan con la compleja formación del 

Caribe (Sinton et al., 1998; Révillon et al., 2000; Giunta et al., 2002, 

2006; Hastie y Kerr, 2010; Wright y Wyld, 2010).  

 

 
Fig. 2.2. Mapa de flujo calórico del norte de Venezuela y el Caribe 

oriental, obtenido al interpolar los datos presentados en el Apéndice 1. 

Contornos cada 1 µcal cm 
−2 

s
−1

. Los diamantes blancos muestran la 

localización de los datos empleados; las estrellas rojas representan los 

volcanes con actividad reciente en el Arco de las Antillas Menores 

(Bouysse et al., 1990). P–P′ representa el perfil en la Fig. 2.7. Se 

muestran algunos rasgos tectónicos. La mayoría del Caribe oriental 

presenta valores alrededor de 1.3 µcal cm 
−2 

s
−1

. Altos valores de 

flujo calórico se encuentran asociados a las Antillas Menores y al alto 

de Aves. En el norte de Venezuela, se encuentran altos valores de flujo 

calórico en la sub-cuenca de Guárico. 
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La anomalía magnética de los MORB ⎯que contienen cronos 

correspondientes al Jurásico Tardío y al Cretácico Temprano⎯ 

confirman el carácter oceánico de la formación del Caribe 

(Christofferson, 1973; Ghosh et al., 1984; Orihuela Guevara et al., 

2012). Los basaltos de islas oceánicas reflejan tierras raras, elementos 

incompatibles y relaciones isotópicas que confirman la actividad de una 

pluma mantelar en la región entre 90 y 76 Ma (Sinton et al., 1998; 

Révillon et al., 2000; Hastie y Kerr, 2010; Wright y Wyld, 2010).  

 

La característica más resaltante del Caribe es la presencia de la gran 

provincia ígnea del Caribe, la cual ha sido considerada responsable 

de su inusual espesor cortical (15 a 20 km) (Officer et al., 1959; Edgar 

et al., 1971; Houtz y Ludwig, 1977; Ladd y Watkins, 1980). La 

formación de esta provincia ígnea ha sido asociada o a la actividad del 

punto caliente de Las Galápagos (Pindell y Barrett, 1990) o a un evento 

de superpluma mantelar (Cox, 1991; Larson, 1991). De cualquier 

manera, el engrosamiento relacionado con el LIP del Caribe le confiere 

a esta placa una alta flotabilidad, lo que hace difícil que sea subducida 

al entrar en contacto con otras placas tectónicas (Duncan y Hargreaves, 

1984; Burke, 1988; Mauffret y Leroy, 1997).  

 

En relación con la situación termal, Epp et al. (1970) describieron el 

Caribe oriental como una corteza oceánica estable, con un flujo calórico 

promedio de alrededor de 1.35 µcal cm 
−2 

s
−1

, lo que es similar al 

valor promedio de las cuencas oceánicas del mundo, equivalente a 1.3 

µcal cm 
−2 

s
−1 

(Langseth y Von Herzen, 1970) (Fig. 2.2). Clark et al. 

(1978) definieron dos anomalías de alto flujo calorico: una coincidente 

con el arco activo de las Antillas (4.84 µcal cm 
−2 

s
−1

) y la otra con 

el Arco de Aves (5.26 µcal cm 
−2 

s
−1

) (Fig. 2.2). El frente del 

sobrecorrimiento de las Antillas Menores posee un gradiente térmico 

relativamente bajo, como ha sido usualmente reportado en otros 

márgenes similares (Schubert y Peter, 1974; Clark et al., 1978). En 

contraposición, Davis y Hussong (1983) interpretaron los altos valores 

de flujo calórico cerca del frente de formación Caribe-Atlántico como la 

respuesta de la migración de aguas termales, debido a la extrema presión 
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mantenida por la compresión tectónica durante la subducción y la 

formación de la trinchera acrecionaria.  

 

2.3. Metodología  
 

2.3.1. Los datos  

 

Los datos magnéticos se extrajeron del Enhanced Magnetic Model 2010 

— EMM2010 (Maus, 2010a, 2010b), el cual se encuentra disponible en 

el servidor del National Geophysical Data Center (NGDC). Este 

modelo compila diferentes bases de datos en un mallado a 5 km de 

altura sobre el geoide WGS84. La componente de longitud de onda más 

larga deriva de los datos del satélite CHAMP (el modelo MF6), que 

posee suficiente información sobre los armónicos esféricos del campo 

geomagnético para resolver las anomalías hasta 333 km de longitud de 

onda. Sus mediciones se corresponden con el campo cortical y 

litosférico. El modelo combina datos marinos, aeromagnéticos y 

terrestres a otro mallado común (EMAG2). Para construir el EMM2010, 

se unen las bases de datos previas mediante técnicas espectrales, 

reemplazando las longitudes de onda más largas de 330 km del EMAG2 

por aquellas del MF6 (Maus et al., 2009) y así evitar problemas al 

agrupar las diferentes bases de datos magnéticos (Maus, 2010a, 2010b). 

El contenido espectral, la resolución y la coherencia espacial de las 

longitudes de onda mayores a 56 km se mejoran con los armónicos 

esféricos de 720 grados. Estos cálculos le permiten al EMM2010 proveer 

información magnética con una resolución de 15 minutos de arco en todo 

el mundo. La componente de onda corta (asociada a la resolución de 

estructuras someras) es proporcional a la cantidad de datos marinos, 

aeromagnéticos y de tierra. Del EMM2010 obtuvimos un total de 32,200 

puntos magnéticos de intensidad magnética total (IMT), las cuales 

fueron reducidos a anomalía magnética (Sección 2.3.3) y se emplearon 

en la construcción del mapa de anomalías magnéticas (Fig. 2.3).  
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Fig. 2.3. Mapa de anomalías magnéticas derivadas del EMM2010. Las 

anomalías se encuentran calculadas a 3 km sobre el nivel del mar para el 

año 2010.00. Las anomalías más importantes se encuentran asociadas a 

la Cuenca oriental de Venezuela y a la provincia de Imataca. P–P′ 

representa el perfil en la Fig. 2.7. Se muestran algunos rasgos tectónicos. 

Las anotaciones de la A a la G aluden a anomalías magnéticas 

particulares utilizadas en la interpretación de la PdC. 
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La mayoría de los datos geotérmicos se obtuvieron del Global Heat 

Flow Database perteneciente al International Heat Flow Commission 

(Pollack et al., 1993). También se recopilaronn de Epp et al. (1970), 

Clark et al. (1978), Hamza y Muñoz (1996), Fernández (2004) y 

Hernández (2006). Los datos se transformaron a unidades de trabajo 

(µcal cm 
−2 

s
−1

) como describe Smith (1975). Se obtuvo un total de 

180 mediciones que se muestran en el Apéndice 1. Se generó también 

un mapa de flujo calórico con esta información (Fig. 2.2).  

 

2.3.2. ¿Es válido utilizar el modelo combinado EMM2010 para estimar 

la profundidad de Curie?  

 

Una de las incógnitas con respecto al uso de EMM2010 para estimar la 

profundidad de Curie se relaciona con la naturaleza misma del dato. 

EMM2010 se basa en mallados, numérica y estadísticamente validados, 

que compilan diferentes bases de datos (Maus et al., 2009), donde la 

resolución es proporcional a la cantidad disponible de datos marinos, 

aeromagnéticos y terrestres. Esta cobertura asegura una alta resolución 

de EMM2010 en Venezuela y el Caribe oriental (Apéndice 2).  

 

Probablemente, la preocupación más importante acerca de los datos es 

la confiabilidad de su contenido en frecuencia, el cual podría verse 

alterado cuando la longitud de onda larga es reemplazada por el MF6 

(Maus, 2010a, 2010b). Puesto que la estimación realizada de 

profundidad de Curie se basa en la metodología propuesta por Spector y 

Grant (1970), se comparó la profundidad de Curie estimada a partir del 

EMM2010 con la estimada a partir de datos aeromagnéticos (Fig. 2.4a y 

c) para una región en el este de Venezuela (Mapas de anomalías 

magnéticas de Venezuela, 1989). Esta prueba mostró que, a pesar de que 

el espectro de potencia radialmente promediado (EP) de las anomalías 

era distinto, la estimación de la profundidad del basamento magnético y 

de profundidad de Curie fue muy similar (Fig. 2.4b y d).  
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Fig. 2.4. Comparación entre el mapa de la anomalía aeromagnética (500 

m sobre el nivel del mar) y EMM2010 (4 km sobre el nivel del mar), y 

entre los espectros de potencia para cada ventana. El mapa de anomalía 

aeromagnética (a) muestra la respuesta magnética de diferentes 

estructuras a diferentes profundidades, mientras que el EMM2010 (b) 

muestra la respuesta magnética de las estructuras corticales más grandes 

y profundas. Los espectros de potencia radialmente ponderados para 

cada dato se muestran en (c) y (d) en puntos negros. Las rectas de ajuste 

para el cálculo de la profundidad se muestran en rojo (para la PdC) y en 

morado (para profundidad de Basamento). A pesar de que ambos 

espectros son muy diferentes, la estimación de la profundidad de Curie 

(PdC) y de la profundidad del basamento (PdB) para el dato 

aeromagnético (c) es muy similar a la del EMM2010 (d). Para el 

EMM2010, la profundidad de Curie estimada es de 28.81±0.85 km; 

para el dato aeromagnético, es de 29.90±0.79 km. Para el basamento 

magnético, la estimación del EMM2010 es de 10.35±0.68 km, mientras 

que el estimado del dato aeromagnético es de 10.48±0.57 km. Estos 

valores implican que, en una región con buena resolución, el EMM2010 

puede ser utilizado para estimar la profundidad de Curie. 

 

Shive et al. (1992) sugirieron que las adquisiciones de datos magnéticos 

satelitales aportaban la única información global consistente sobre la 

magnetización cortical. Aún más, Mayhew (1985) desarrolló una técnica 
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para estimar la profundidad a la isoterma de temperatura de Curie a partir 

de datos satelitales, y encontró coherencia con isotermas estimadas a 

partir de datos aeromagnéticos en el Pacífico noroeste (Connard et al., 

1983).  

 

Finalmente, los datos aeromagnéticos son susceptibles a errores a causa 

de problemas de localización y altimetría, remoción de campos 

regionales no apropiados y campos magnéticos externos. Algunos de los 

errores pueden mostrarse en perfiles magnéticos como anomalías de 

largas longitudes de onda y, por lo tanto, pueden tener efectos no 

deseados en modelos de fuentes corticales profundas. Quizás el error 

más serio puede ocurrir cuando se combinan adquisiciones de datos 

aeromagnéticos regionales. Si los campos regionales no son removidos 

de forma apropiada y consistente con las bases de datos individuales, 

pueden generarse longitudes de onda comparables con las dimensiones 

de las adquisiciones, a pesar de no encontrarse relacionadas con fuentes 

corticales (Shive et al., 1992). Esto sugiere que un modelo bien 

construido y estadísticamente validado como el EMM2010 sería más 

apropiado para estimar las variaciones de la profundidad de Curie que 

uno constituido por datos aeromagnéticos compilados de distintas 

fuentes.  

 

2.3.3. Estimando la profundidad de Curie  

 

Puesto que las anomalías magnéticas poseen información sobre la 

profundidad y características de los cuerpos magnéticos, las mismas 

pueden ser utilizadas para determinar la profundidad de Curie en un área 

lo suficientemente grande como para contener la componente de la 

longitud de onda de la fuente magnética más profunda (Lowes, 2007). 

El espectro de potencia permite una estimación adecuada de la 

profundidad de la fuente representada por un gran número de 

paralelepípedos independientes (Spector y Grant, 1970). Esta estimación 

se basa en una de las metodologías más comunes para calcular la 

profundidad de diversas fuentes magnéticas (e.g. Spector y Grant, 1970; 

Selim y Aboud, 2012) y ha sido extensamente utilizada para estimar la 

profundidad de Curie (e.g. Shuey et al., 1977; Connard et al., 1983; 

Blakely, 1988; Onwuemesi, 1997; Nwankwo et al., 2009). La 
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metodología tiene, además, la ventaja de ser simple de aplicar, 

replicable, relativamente precisa y de proveer información 

geológicamente coherente.  

 

Para calcular la anomalía magnética (AM) y construir el mapa de 

anomalía magnética (MAM) del área bajo consideración, se restó el 

campo de referencia geomagnético internacional 2010 de la intensidad 

magnética total tomada del EMM2010 (ec. 2.2). 

 

AM = IMT − IGRF2010 (ec. 2.2) 

 

Como la metodología requiere diferentes mallados magnéticos para 

poder estimar las variaciones de la profundidad de Curie, el mapa de 

anomalías magnéticas fue subdividido en ventanas asociadas a las 

diferentes provincias magnéticas. Con el propósito de cubrir 

adecuadamente el área, los mallados fueron seleccionados de tal manera 

que se superpusieran unos a los otros.  

 

Para estimar el tamaño de las ventanas, se calculó la máxima 

profundidad de Curie de la región (aproximadamente 55 km). Como el 

área de las ventanas debía ser por lo menos cuatro o seis veces la 

profundidad de la fuente magnética (e.g. Dimitriadis et al., 1987; 

Nwobgo, 1998), se utilizaron ventanas de 90,000 km
2

. A continuación, 

se computó el espectro de potencia para cada una de las ventanas; y la 

profundidad de Curie se estimó a partir de la máxima pendiente en el 

espectro (m). La relación entre la pendiente y la fuente de la anomalía 

fue dada por la eq. 2.3.  

 

(ec. 2.3) 

 

Se calculó un total de cincuenta y nueve (59) puntos de profundidad 

(Tabla 2.1) con un error que varió entre ±0.2 y ±1.5 km asociado al 

ajuste de la pendiente. El error promedio de la estimación fue de 

alrededor ±5% de la profundidad (Nwobgo, 1998). Los errores 
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adicionales variaron entre más o menos ±0.88 km y ±2.73 km. El error 

más grande fue de ±4.23 km para el escudo de Guayana que tiene el 

punto de mayor profundidad de Curie. Todos los errores de 

estimación se encuentran en la Tabla 2.1. La Tabla 2.2 compara la 

profundidad de Curie, el flujo calórico y las anomalías magnéticas de las 

distintas provincias tectónicas estudiadas.  

 

2.4. Resultados  
 

La profundidad de Curie en Venezuela y el Caribe oriental se encuentra 

en un rango comprendido entre 54 y 17 km (Tablas 2.1 y 2.2). Los 

errores de la estimación se encuentran dentro del intervalo comprendido 

entre ±4.5 y 1.08 km. Si se consideran los valores calculados, esta 

precisión parece aceptable (ver Sección 3.3 para detalles sobre los 

errores). Los mayores valores de la profundidad de Curie corresponden 

al escudo de Guayana y los más someros a la cuenca de Venezuela 

(Fig. 2.5). El mapa de profundidad de Curie (Fig. 2.5) fue generado 

a partir del método de interpolación de mínimas curvaturas (spline 

bicúbico natural) con un espaciamiento del grid de 0.01 grados y sin 

ningún tipo de suavizado. El mapa muestra dos secciones bien 

definidas: una asociada a la corteza continental suramericana, otra a la 

corteza oceánica del Caribe. En el dominio continental, los valores más 

altos se localizan en la parte más oriental del mapa (62°O de longitud, 

8°N de latitud), se extienden a lo largo de la región cratónica (desde la 

latitud 2°N a 10°N y desde la longitud 65°O a 59°O) y cubren la sección 

sur (desde la latitud 2°N a 3°N). Los valores de la profundidad de Curie 

en esta región varían entre 54 y 37 km con un error promedio de 

estimación de ±3.3 km. Valores altos de profundidad de Curie se 

localizan entre las latitudes 6°N y 9°N, y entre las longitudes 73°O y 

69°O con una orientación de N45E (paralelo a los Andes de Mérida), 

donde la profundidad de Curie tiene un valor promedio de 36.5 km 

con un error medio de estimación de ±3.2 km.  

 

La transición entre los valores altos y bajos de profundidad de Curie 

coincide con el norte de Venezuela, específicamente entre las 

longitudes 10°N y 12°N, paralelo a la cordillera del Caribe y a la cuenca 

de Falcón (Fig. 2.1 y 2.5). Los valores de profundidad de Curie en esta 
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región varían entre 25 y 30 km. La zona de transición tiene mayores 

gradientes en el oeste (~0.025 profundidad de Curie km/km) que en el 

este (0.016 profundidad de Curie km/km) con una tendencia general E–

O.  

 

Tabla 2.1: Valores de profundidad de Curie estimados a partir del 

análisis espectral y sus errores asociados.  

 
 

Para el dominio oceánico (al norte de la latitud 12°N), los valores de la 

profundidad de Curie se encuentran entre 17 y 25 km con una media de 

23 km y un error de estimación promedio de ±3.25 km. Existen dos 

regiones con profundidad de Curie someros. Una se localiza en la 

sección norte del arco de las Antillas Menores (desde la latitud 14°N a 
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18°N y desde la longitud 59°O to 62°O). La otra se localiza en el 

centro de la cuenca de Venezuela (desde la latitud 12°N a 15°N y 

desde la longitud 64°O a 68°O).  

 

Tabla 2.2: Comparación entre los valores de profundidad de Curie, 

flujo calórico y anomalías magnéticas para distintas regiones dentro 

del área de estudio.  

 
 

2.5. Discusión  
 

2.5.1. Venezuela  

 

La profundidad de Curie continental, con un valor medio de 38 km, 

muestra los mayores valores en la región sureste del mapa, atribuidos al 

escudo de Guayana (provincias de Imataca, Pastora y Roraima) (Fig. 

2.5). La máxima profundidad de Curie (54 km) coincide con las 

provincias de Imataca y Pastora, las cuales tienen las anomalías 

magnéticas más negativas (Fig. 2.3A) y positivas (Fig. 2.3B) en 

Venezuela, y son las provincias tectónicas más antiguas en el norte 

de Suramérica. Las variaciones de la profundidad de Curie a lo largo del 

escudo de Guayana podrían representar las variaciones de espesor 

cortical en toda la región cratónica y, posiblemente, constituirían una 

respuesta directa de su estado isostático (Fig. 2.5). Para Schmitz et al. 

(2002, 2008), el espesor cortical es de 45 km; para Niu et al. (2007), 

varía entre 40 km y 44 km. Aunque el valor promedio de la profundidad 

de Curie en las regiones cratónicas es similar a la profundidad de Moho 

(lo cual sugiere que el escudo de Guayana es una plataforma 

termalmente estable), existen 9 km of diferencia entre el valor mayor de 
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profundidad de Curie y el espesor cortical. Este resultado revela que el 

manto superior debajo del escudo es magnético.  

 
Fig. 2.5. Mapa de profundidad de Curie, contornos cada 5 km (se 

muestran también los contornos mencionados en el texto). Los 

diamantes blancos muestran el lugar donde la profundidad de Curie fue 

estimada. P–P′ representa el perfil en la Fig. 2.7. Se muestran algunos 

rasgos tectónicos. La profundidad de Curie varía entre 17 y 55 km: en 

Venezuela continental, entre 27 y 55 km; mientras que en el Caribe 

oriental, entre 17 y 25 km. La profundidad de Curie más profunda se 

asocia a las regiones cratónicas más antiguas que el escudo de Guayana, 

mientras que las más someras se relacionan con la región de corteza 

delgada dentro del Caribe oriental. 
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El contorno de 36 km de la profundidad de Curie (Fig. 2.5) podría marcar 

la frontera entre las provincias del Precámbrico Inferior (Imataca y 

Pastora) y las del Precámbrico Superior (Cuchivero) (a lo largo de la 

longitud −65°O, y al sur de la Latitude 10°N), como han sugerido 

Trifonova et al. (2009). Una anomalía más somera localizada entre las 

longitudes −65° y −70° y latitudes 4° y 7° (con una media de 34 km) está 

entrelazada a la presencia de la provincia Cuchivero y al alineamiento 

magnético C–C′. El espesor cortical de esta provincia varía entre 32 y 38 

km (Niu et al., 2007). Esto sugiere que tiene un comportamiento 

isostático diferente al resto del escudo de Guayana. Sin embargo, puede 

ser considerada como una provincia termalmente estable puesto que la 

profundidad de Curie y el espesor cortical son similares.  

 

Como se ha observado, los resultados apuntan a que el escudo de 

Guayana es una plataforma termalmente estable, al igual que otros 

escucdos (Mooney y Vidale, 2003; Sharma et al., 2006). Una parte de su 

manto superior es magnético, lo que ha sido reportado en otras 

estructuras cratónicas (Toft y Haggerty, 1988; Chang, 2008). Los niveles 

de flujo calórico (1.4 µcal cm 
−2 

s
−1 

estimados por Hamza y Muñoz, 

1996) se encuentran dentro de los estándares para los continentes o son 

incluso menores (1.55±0.04 µcal cm 
−2 

s
−1

, de acuerdo con Turcotte y 

Schubert (2007).  

 

El alineamiento parcial NE–SO de los contornos de 32 y 35 km de 

profundidad de Curie y de la anomalía magnética D–D′ (Fig. 2.3) podría 

limitar las provincias del Precámbrico Superior y del Paleozoico, lo cual 

concuerda con la propuesta de Feo- Codecido et al. (1984) sobre la 

posición de la falla de Apure. Esta evidencia colocaría la profundidad de 

Curie dentro de la corteza continental inferior de Venezuela oriental y 

central, lo mismo que ha sido encontrado en el subcontinente indio 

(Sharma et al., 2006) y en Turquía (Maden, 2009).  

 

En consecuencia, la interpretación conjunta de la profundidad de Curie 

y de las anomalías magnéticas permite limitar: (a) las mayores 

provincias magnéticas en la Venezuela continental, y (b) las provincias 
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cratónicas más allá de los límites de la geología superficial (Fig. 2.6). 

En efecto, se han tomado en consideración trabajos previos sobre la 

configuración del basamento de las cuencas continentales, sus fallas más 

importantes y los terrenos alóctonos (Feo-Codecido et al., 1984; Yoris 

y Ostos, 1997). Con base en la anomalía magnética de larga longitud de 

onda E (Fig. 2.3), se incluye el Grupo Iglesias, considerado como el 

basamento del dominio Mérida por Bellizzia y Pimentel (1994), en la 

distribución de las provincias precámbricas y paleozoicas. Se ha 

asociado aquí la anomalía magnética F al basamento de la península de 

la Guajira, caracterizado como un cinturón orogénico del Paleozoico 

(Fig. 2.3F).  

 

La profundidad de Curie en la cuenca Oriental de Venezuela (con una 

media de 36 km) es más somera que la profundidad de Moho estimada 

a partir de funciones receptoras (44–50 km; Niu et al., 2007) y 

observaciones sísmicas profundas (40–55 km; Schmitz et al., 2008). Los 

valores de profundidad de Curie para la sub-cuenca de Guárico se 

encuentran alrededor de 32 km (Tabla 2.2), mientras que el espesor 

cortical es aproximadamente 40 km. En la sub-cuenca de Maturín, la 

profundidad de Curie se encuentra entre 35 km y 45 km (con un valor 

promedio de 39.5 km; Tabla 2.2), mientras que el espesor cortical varía 

entre 45 y 55 km. Las anomalías termales reportadas en la región oscilan 

entre 2.5 µcal cm 
−2 

s
−1 

y 4.28 µcal cm 
−2 

s
−1 

(con una media de 3.77 

µcal cm 
−2 

s
−1

, Fig. 2.2), y ocasionan la diferencia entre el espesor 

cortical y la profundidad de Curie, ya que un flujo calórico más alto que 

el normal determinaría que la profundidad de Curie se encontrara más 

cerca de la superficie. Este fenómeno es expresión de un rebote 

isostático en el Oligoceno producido por la reactivación de fallas 

normales en la cuenca de Guárico (Pérez de Armas, 2005). A pesar de 

que la profundidad de Curie se encuentra dentro de la corteza, existe una 

relación cercana entre el espesor cortical y las variaciones de la 

profundidad de Curie.  
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Fig. 2.6. Mapa que muestra la distribución de los terrenos precámbricos 

(provincias del escudo de Guayana) y los terrenos precámbricos y 

paleozoicos alóctonos. El mapa fue derivado de la interpretación 

conjunta de la profundidad de Curie y las anomalías magnéticas. Se 

consideraron las interpretaciones de Feo-Codecido et al. (1984), 

Bellizzia y Pimentel (1994) y Yoris y Ostos (1997). 

 

El contorno de 30 km del mapa de profundidad de Curie en el noroeste 

y en el área norte-central de (Fig. 2.5) marca un límite que aparece en el 

mapa de profundidad de Moho de funciones receptoras (Niu et al., 

2007), y en la estimación por refracción sísmica (Schmitz et al., 2008). 

Dentro de esta región, se ha reportado un adelgazamiento cortical 

congruente con la formación de la cuenca de Falcón (Sousa et al., 

2005; Bezada et al., 2008). Los datos de flujo calórico de 3 µcal cm 

−2 
s
−1 

revelan un sistema con una fuerte componente termal que, con 

seguridad, afecta la respuesta magnética de la corteza. 

Desafortunadamente, el mapa de Profundidad de Curie no posee 

suficiente resolución espacial para revelar las variaciones producidas por 

este proceso local.  

 

Con respecto al noroeste de Venezuela, particularmente en la cuenca de 

Maracaibo, (con un valor promedio de 34.5 km; Tabla 2.2), los valores 

de profundidad de Curie son cercanos a los valores de la 
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discontinuidad de Moho (40 km; Schmitz et al., 2008) (Fig. 2.5). Los 

valores de flujo calórico (con una media de 1.47 µcal cm 
−2 

s
−1

) se 

encuentran alrededor de los valores estándares para continentes (Fig. 

2.2). La cuenca de Maracaibo parece ser una cuenca continental 

termalmente estable sin afectación derivada de la compresión sufrida por 

el bloque de Maracaibo (Audemard y Audemard, 2002). En el suroeste 

de Venezuela (longitud −72° a −70°, y latitud 7° a 8°), la profundidad de 

Curie aumenta localmente a 37 km, lo que representa o la flexura 

producida por los Andes de Mérida (Arnaiz-Rodríguez et al., 2011), o 

el sistema de grábenes localizados dentro de la cuenca Barinas-Apure 

(Feo- Codecido et al., 1984).  

 

2.5.2. El Caribe oriental  

 

La profundidad de Curie en el Caribe oriental muestra una zona estable 

con un valor promedio de 23 km (Tabla 2.2). Debido a que el espesor 

cortical de la placa del Caribe tiene 20 km como máximo (Officer et al., 

1959; Edgar et al., 1971; Houtz y Ludwig, 1977; Ladd y Watkins, 1980), 

la isoterma de profundidad de Curie se encuentra en el manto superior 

(Fig. 2.5), lo cual representa un comportamiento normal para una 

litósfera oceánica relativamente vieja. Aunque la profundidad de Curie 

no parece compleja, el mapa de flujo calórico revela un conjunto de 

escenarios termales con valores que varían entre 1 y 5.58 µcal cm 
−2 

s
−1

. En este sentido, el flujo calórico promedio del Caribe excede los 

valores para cuencas oceánicas, los cuales se encuentran entre 2.41±0.52 

µcal cm 
−2 

s
−1 

(Fig. 2.2) (Turcotte y Schubert, 2007).  

 

En relación con las Antillas Menores, el mínimo de profundidad de Curie 

(18.5 km) se concentra en la sección norte del arco. Este mínimo puede 

relacionarse con la porción más activa de la subducción, la cual tiene su 

límite sur cerca del sistema de falla de Tiburón. Los altos valores de 

flujo calórico (de 2.5 a 4.03 µcal cm 
−2 

s
−1

) pueden ser atribuidos al 

magmatismo en el arco activo de las Antillas Menores (Fig. 2.2). El 

máximo de flujo calórico se concentra en Dominica, la cual posee 7 

volcanes con actividad reciente. La extensión de la anomalía de 
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profundidad de Curie puede correlacionarse con la presencia de una cuña 

astenosférica bien desarrollada entre la placa del Caribe y la loza de 

subducción del Atlántico (e.g. Doglioni et al., 1999). 

Desafortunadamente, el mapa de profundidad de Curie no tiene una 

resolución suficiente como para mostrar la estructura termal de la 

litósfera subducida, que ha sido descrita por Blakely et al. (2005), 

Turcotte y Schubert (2007) y Saltus y Hudson (2007), entre otros.  

 

La profundidad de Curie del alto de Aves no parece estar afectada por 

procesos termales a escala regional (Fig. 2.5). A pesar de que se 

considera extinto (e.g. Sykes y Ewing, 1965; Bouysse, 1988; Bouysse et 

al., 1990;), el máximo valor de flujo calórico de 5.26 µcal cm 
−2 

s
−1 

(Fig. 2.2) se localiza en esta estructura. Clark et al. (1978) asociaron 

este valor a la presencia de rocas ricas en elementos radiogénicos 

asociadas a su formación, relacionada con un proceso de subducción por 

el enriquecimiento del magma ascendente derivado de la depletación del 

manto (Langseth y Von Herzen, 1970).  

 

Quizás la anomalía más importante en la sección marina del mapa se 

corresponde con la zona delineada en forma de corazón dentro de la 

cuenca de Venezuela (con una media de 18.8 km), que alcanza un 

mínimo de 17 km de profundidad (Fig. 2.5). Esta anomalía puede ser 

correlacionada con: (a) bandas magnéticas deformadas en el piso de la 

cuenca (Ghosh et al., 1984), (b) un máximo local en el mapa de flujo 

calórico de 2.6 µcal cm 
−2 

s
−1

, y (c) el máximo gravimétrico de la 

cuenca de Venezuela (Arnaiz-Rodríguez y Garzón, 2012). Un perfil a 

lo largo de 14.25°N (Fig. 2.7) muestra un conjunto de anomalías 

correlacionadas con la zona de profundidad de Curie somera.  
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Fig. 2.7. Perfil a lo largo de la latitud 14.25°N que muestra las 

variaciones en batimetría, anomalía magnética, profundidad de Curie, 

flujo calórico y anomalía de Bouguer. Las líneas punteadas representan 

la tendencia regional de las anomalías. Las anomalías en todos los tipos 

de dato se encuentran espacialmente asociadas a la región de 

profundidad de Curie somera. 



La Litósfera del Caribe Oriental: Una Visión Geofísica Integrada 

 

 

 

 

267 

 

La relación entre la profundidad de Curie y las variaciones del espesor 

cortical revela que toda la corteza y la sección más superior del manto 

son magnéticas (excepto por la parte más profunda de la raíz del alto de 

Aves), lo cual es usual en dominios oceánicos (Arkani-Hamed, 1991). 

El área de profundidad de Curie somera se asocia, en cierto sentido, con 

la región de corteza delgada dentro de la cuenca de Venezuela (Mauffret 

y Leroy, 1997). Tanto el área de profundidad de Curie como la región de 

corteza delgada se corresponden con la extensión producida durante la 

formación del LIP Caribe (Diebold et al., 1999). Las variaciones de 

profundidad de Curie, la anomalía de Bouguer y el espesor cortical se 

encuentran parcialmente correlacionados, puesto que las regiones de 

corteza gruesa (áreas con LIP, alto de Beata y alto de Aves) tienen un 

profundidad de Curie mayor que aquellas regiones con corteza delgada 

(dentro de las cuales no hay LIP) (Fig. 2.7). También existe una clara 

concordancia entre el dato de flujo calórico (Fig. 2.7) y el espesor 

cortical, debido a que el calor del manto es forzado a escapar a 

través de la corteza más delgada (Nyblade y Pollack, 1993). Por lo 

tanto, en la región de corteza delgada, el flujo calórico es mayor que en 

el resto de la cuenca de Venezuela. Finalmente, las anomalías 

magnéticas, que pertenecen a las bandas magnéticas de corteza oceánica, 

son deformadas por la componente regional debido a las variaciones de 

la profundidad de Curie. Pareciera que la región de profundidad de Curie 

somera tiene una dependencia con este grupo de anomalías; sin embargo, 

otras interpretaciones, como la dinámica del manto, no deberían ser 

descartadas con base en el dato existente (Orihuela Guevara et al., 2012).  

 

2.6. Conclusiones del capítulo 
 

En este estudio y por primera vez, se ha creado un mapa que muestra las 

variaciones de la isoterma de profundidad de Curie en el territorio de 

Venezuela y el Caribe oriental. El análisis de los resultados y el contraste 

con estudios previos han permitido derivar las siguientes conclusiones:  

 

1. El uso del análisis espectral (e.g. Shuey et al., 1977; Connard et al., 

1983; Blakely, 1988; Onwuemesi, 1997; Nwogbo, 1998; Nwankwo et 

al., 2009) conjuntamente con nuevos modelos magnéticos (EMM2010) 



La Litósfera del Caribe Oriental: Una Visión Geofísica Integrada 

 

 

 

 

268 

permite calcular, con errores aceptables, las variaciones laterales de la 

profundidad de Curie en concordancia con la geología y los datos de 

flujo calórico. 

2. En una región con buena resolución, el EMM2010 puede ser utilizado 

para estimar las variaciones de la profundidad de Curie. 

3. El análisis de la profundidad de Curie revela dos escenarios muy 

diferentes: uno para la corteza continental de Venezuela y otro para la 

corteza oceánica del Caribe oriental. El valor medio de la profundidad 

de Curie para la corteza continental es de 38 km; mientras que para la 

oceánica es de 23 km. 

4. El valor promedio de profundidad de Curie para el escudo de 

Guayana es de 40 km; este resultado es coherente con el 

comportamiento de una plataforma termalmente estable con un espesor 

cortical entre 40 y 45 km. Por otra parte, las variaciones laterales y los 

gradientes de la profundidad de Curie parecen estar relacionados con el 

estado isostático y la edad de las diferentes provincias. Debajo de la 

provincia de Imataca, la profundidad de Curie alcanza un valor de 54 

km. Por lo tanto, en esta región, 9 km del manto superior se encuentran 

magnetizados. 

5. Las cuencas continentales en Venezuela tienen diferentes 

comportamientos termales. La cuenca de Maracaibo es una cuenca 

termalmente estable con valores normales de flujo calórico, y valores de 

profundidad de Curie similares a la profundidad de Moho. La cuenca 

oriental de Venezuela es una cuenca termalmente afectada, 

particularmente dentro de la sub-cuenca de Guárico con valores de alto 

flujo calórico. En ella, la profundidad de Curie es de 8 a 10 km más 

somera que la profundidad de Moho. 

6. El Caribe oriental se caracteriza por tener una extensa área poco 

perturbada con un valor medio de 23 km. Por lo tanto, la isoterma se 

encuentra localizada dentro del manto superior. Esta región estable se 

caracteriza por poseer bajos valores de flujo calórico relacionados con la 

corteza engrosada del Caribe. 

7. Una zona de profundidad de Curie somera se localiza dentro de la 

cuenca de Venezuela alcanzando un valor mínimo de 17 km. Este 

fenómeno se encuentra posiblemente relacionado con la región de 

corteza delgada, a pesar de que cubre un área más extensa. Esta zona 

somera también podría estar asociada a procesos mantelares. 
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Finalmente, vale la pena acotar que, en el marco de la evolución de la 

placa Caribe, los datos magnéticos de flujo calórico y de profundidad de 

Curie deben ser considerados. Otras regiones relacionadas con procesos 

mantelares del Cretácico (como los plateau Ontong-Java y Paraná) 

presentan anomalías de velocidad de ondas elásticas, anomalías 

magnéticas y flujo calórico anormal, que han esclarecido los orígenes de 

estos rasgos geológicos.  

 

 

CAPÍTULO 3  
 

ESTRUCTURA DE VELOCIDADES DE ONDAS DE CORTE 

BAJO EL CARIBE ORIENTAL REVELADA POR 

TOMOGRAFÍA DE RUIDO AMBIENTAL  
 

3.1 Introducción  
 

Las mesetas oceánicas (oceanic plateaus) son terrenos máficos, que han 

sido emplazados en la corteza oceánica de la Tierra y se han 

desarrollado por la intrusión de grandes cantidades de magma derivado 

del manto (Coffin y Eldholm, 1994; Mann y Taira, 2004). Se ha sugerido 

que el destino de las mesetas oceánicas en zonas de subducción es un 

escenario fundamental en el entendimiento no solo del proceso de 

subducción, sino también de la evolución de la litósfera continental 

(Mann y Taira, 2004). Tres escenarios han sido propuestos en relación 

con el destino de los mesetas oceánicas en zonas de subducción: (1) Las 

mesetas oceánicas son subducidas completamente en un proceso de bajo 

ángulo; (2) la sección superior de las mesetas oceánicas es acrecionada 

sobre la placa subductante y la raíz subduce con un bajo ángulo; (3) toda 

la litósfera de las mesetas oceánicas es acrecionada a la placa 

subductante (overriding plate) (Mann y Taira, 2004; Phinney et al., 

2004). 

 

El LIP Caribe es un meseta oceánica, que se forma en el Cretácico 

Tardío (entre 90 y 76 Ma) y está emplazado en la placa del Caribe (Fig 

3.1). Sus bordes este y oeste se caracterizan como zonas de subducción 



La Litósfera del Caribe Oriental: Una Visión Geofísica Integrada 

 

 

 

 

270 

donde, de forma anómala, las litósferas más jóvenes de la placa 

suramericana (SA) y la placa de Cocos son subducidas bajo la placa 

del Caribe (Bouysse, 1984; Rogers et al., 2002). Su borde norte es 

dominado por movimiento transcurrente (Sisson et al., 2005), mientras 

que el sur es caracterizado por una zona activa de transpresión donde 

coexisten transcurrencia y subducción de bajo ángulo (Audemard et al., 

2005). Con el fin de entender este complejo panorama es necesario 

conocer la estructura listosférica de la placa del Caribe. 

 

El Caribe se muestra como una región marginalmente anómala en los 

modelos de tomografías globales. Woodhouse y Dziewonski (1984) 

reportaron altas velocidades de ondas de corte dentro de los primeros 50 

km de su porción occidental. Así mismo, Grand (2002) observó 

velocidades negativas en el Caribe occidental, anomalías positivas en su 

sección sur y anomalías negativas en la sección su nororiental. En 

tomografías regionales, el centro del Caribe (del alto de Beata y a través 

de la cuenca de Venezuela, Fig 3.1) posee valores de velocidades 

menores que los de su sección más este (Godey et al., 2003); en él hay 

evidencia del sobrecorrimiento del bloque de Maracaibo sobre la placa 

del Caribe hasta una profundidad de ~120 km (Miller et al., 2009). A 

causa de la carencia de datos sismológicos en toda el área estudiada, 

la resolución de la estructura litosférica, es, por lo general, muy baja. 

 

Se ha extendido el uso de la tomografía de ruido ambiental para 

visualizar la estructura de ondas de corte del manto superior. A 

diferencia de la tomografía balística de ondas superficiales, esta técnica 

utiliza la correlación cruzada (cross- correlation) de series continuas de 

tiempo para generar funciones de Green empíricas que son utilizadas 

para producir mapas de dispersión de ondas superficiales, lo que 

determina que sea posible estimar la estructura de ondas de corte 

(e.g. Yao et al., 2006; Yang et al., 2007). 

 

En concordancia con el supuesto metodológico anterior, el propósito de 

este capítulo es representar la estructura de velocidad de ondas de corte 

de la litósfera del área oriental del Caribe mediante el uso de la 

tomografía de ruido ambiental. La finalidad es ilustrar la relación entre 

la estructura litosférica del Caribe oriental y la polaridad de la 
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subducción en esta área. Los resultados obtenidos serán consistentes con 

estudios previos en mesetas oceánicas y presentarán nuevos parámetros 

sobre la geodinámica de la placa del Caribe. 

 

 
Fig. 3.1: Mapa que muestra las estaciones de banda ancha (triángulos) y 

los principales límites de placas y sistemas de falla (líneas negras) en el 

Caribe oriental. Triángulos blancos y amarillos indican las estaciones 

que estuvieron activas en los períodos 2003-2005 y 2011-2013, 

respectivamente. La estación FDF, en verde, se encontraba activa en los 

dos períodos de tiempo. La línera roja puntuada representa la zona 

abarcada por el LIP Caribe (CLIP en la figura). Las estrellas rojas 

representan volcanes con actividad reciente (Bouysse et al., 1990). La 

caja verde (72°O-60°O, 10°N-18°N) indica el área de buena cobertura y 

resolución del modelo. El minimapa en la esquina superior derecha 

representa la localización del Caribe y su movimiento relativo con 

respecto a Suramérica. 
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3.2. Marco tectónico  
 

La placa del Caribe se localiza aproximadamente entre las longitudes 

~60ºO-90ºO y las latitudes ~10ºN-20ºN. Se extiende desde América 

Central a las Antillas Menores y de Suramérica hasta las Antillas 

Mayores (Fig 3.1). Dos modelos han sido propuestos para describir el 

origen y evolución de la placa del Caribe: el modelo Pacífico (e.g., 

Pindell y Kennan, 2001) y el modelo In-situ (e.g., Meschede y Frisch, 

1998; James, 2002). El modelo Pacífico propone que la placa del Caribe 

es una pieza remanente de la placa de Farallón que se transformó en una 

meseta oceánica al deambular sobre el punto caliente de las Galápagos. 

Posteriormente, derivó a lo largo del margen occidental de Suramérica 

hasta que alcanzó su posición actual entre la placa Norteamericana y 

Suramérica. El modelo In-situ sugiere que la placa del Caribe se formó 

entre Norteamérica y Suramérica cuando éstas derivaron una de la otra. 

En un estado posterior, su corteza se engrosó o bien por el magmatismo 

derivado de un punto triple donde las dorsales meso-oceánicas del 

Pacífico y el Atlántico se unían, o bien por el emplazamiento de material 

basáltico derivado de la actividad de la superpluma de Cretácico medio 

(Meschede y Frisch, 1998; James, 2002). 

 

Independientemente de cuál modelo sea el que mejor interprete los 

procesos ocurridos, el emplazamiento del LIP Caribe alteró la corteza 

original de la placa y determinó que la profundidad de Moho en las 

cuencas de Yucatán, Colombia y Venezuela oscile entre 8 y 20 km (e.g. 

Officer et al., 1959; Edgar et al., 1971; Houtz y Ludwing, 1977; 

Mauffret y Leroy, 1997; James, 2005). La alta flotabilidad asociada con 

la corteza engrosada del LIP hace que la placa del Caribe sea difícil de 

subducir cuando interactúa con otras placas tectónicas, a pesar de que 

una de sus secciones ha estado subduciendo bajo Suramérica en un 

proceso de bajo ángulo por los últimos 5 Ma (Burke, 1988). 

 

Una de las estructuras más enigmáticas dentro de Caribe es el alto de 

Aves. Esta estructura, con una orientación NS, se localiza entre las 

cuencas de Venezuela y Grenada (Fig 3.1). Ha sido descrita como un 

arco volcánico del Cretácico Tardío que fue abandonado durante el 

Eoceno, cuando la cuenca de Grenada se formó y el volcanismo saltó 
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hacia el este y se inició la formación del arco de las Antillas Menores 

(e.g. Bouysse et al., 1990; Meschede y Frisch, 1998). Para Pindell et al. 

(2006) el alto de Aves es una pieza de un gran arco volcánico que se 

fracturó durante la evolución de la placa del Caribe. Con base en los 

datos geoquímicos de Fox et al. (1971), James (2005) argumentó que 

no existe evidencia que soporte que el alto de Aves sea un arco 

volcánico; y propuso tanto que este solía ser un centro de expansión 

como que su existencia era evidencia de extensión de retroarco en 

el Caribe oriental. 

 

El arco de las Antillas Menores se formó en el Oligoceno (~35 - 25 Ma) 

por la subducción de la litósfera oceánica del Atlántico bajo la placa del 

Caribe. Una observación importante sobre este arco es la existencia de 

dos segmentos con comportamiento sismológico y volcánicos diferentes, 

divididos por la falla transformante de Tiburón (Fig 3.1). El segmento 

norte posee más actividad volcánica que el segmento sur, como se puede 

apreciar por la distribución de los volcanes con actividad reciente 

(Bouysse et al., 1990; Fig. 3.1). De igual forma, el número de eventos 

sísmicos registrados en la sección norte es mayor que en la sección 

sur, lo cual indica que la tasa de convergencia es diferente a ambos lados 

de la falla de Tiburón (Wadge y Shepherd, 1984). 

 

3.3. Datos y análisis 
 

3.3.1 Extracción de las Funciones Empíricas de Green 

 

Con el fin de elaborar una tomografía de ondas superficiales en el área a 

partir de datos de ruido ambiental, se recolectaron datos continuos de 

estaciones sismológicas de diferentes redes instaladas en el Caribe 

oriental. Su distribución fue irregular tanto espacial como 

temporalmente. Se utilizaron 54 (Fig 3.1) que se encontraban activas 

en dos períodos de tiempo. Del primer período, se utilizaron 40 

estaciones, que incluían 31 del proyecto BOLIVAR (Levander et al., 

2006) localizadas en Venezuela y las Antillas de Sotavento; 7 de la red 

de Puerto Rico (Puerto Rico Seismic Network); una de GEOFON (FDF) 

y una en la isla de Tobago (TOSP). Las estaciones del segundo período 

incluyeron: una de GSN (SVD), 13 de la red sismológica del Caribe 
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(Caribbean Seismic Network Stations) y la misma de GEOFON utilizada 

en el período anterior. La localización e instrumentación de las 

estaciones se encuentran en el Apéndice 3. No todas las ubicadas en 

Venezuela fueron seleccionadas para evitar la complejidad asociada a 

rayos que atraviesan la corteza continental y la corteza oceánica. 

Adicionalmente, se descartaron las estaciones oceánicas que presentaban 

pocos datos o que se encontraban muy cercanas a otras con mejor calidad 

de dato. 

 

Se aplicó la metodología estándar para el procesamiento de datos de 

ruido ambiental a la componente vertical de las estaciones 

seleccionadas (Bensen et al., 2007). Se decimaron los registros 

continuos de velocidad del suelo de su intervalo de muestreo original a 

un intervalo de 5 Hz y fueron cortados en segmentos de un día. Ya 

que las 54 estaciones utilizadas tenían distintos sismómetros, se removió 

la respuesta instrumental de éstos convirtiéndolos a registros de 

desplazamiento. Este paso fue necesario para computar las correlaciones 

cruzadas de forma correcta utilizando datos grabados en estaciones con 

distintos censores y digitadores. 

 

La longitud de las ventanas fue desde 409.6 s (2048 puntos) hasta 1638.4 

s (8192 puntos) dependiendo de la distancia entre las estaciones. La 

mitad de la longitud de la distancia fue considerada como paso de las 

ventanas temporales. Si un vacío de información (gap) existía dentro de 

una ventana en uno de los sismogramas, la función de correlación 

cruzada no era calculada. Para cada ventana temporal, la tendencia líneal 

y la media fueron removidas de los sismogramas. Posteriormente, se 

transformaron los registros al dominio de la frecuencia para calcular las 

funciones de correlación cruzada. Se aplicó un blanqueo espectral para 

acentuar las señales del ruido ambiental. Para hacer esto, se reseteó el 

espectro de amplitudes a 1 en un rango de frecuencias entre 0.01 Hz y 

1.0 Hz, y 0 entre el resto del rango de frecuencias, sin modificar el 

espectro fases. Después, se apilaron todas las funciones de correlación 

cruzada diarias para cada par de estaciones con el fin de mejorar la 

relación señal ruido de las ondas superficiales. La Fig. 3.2 muestra 

varios ejemplos de las funciones de correlación cruzada apiladas con 

señales de ruido ambiental en su lado causal (positivo) y acausal 
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(negativo). Es propicio comentar que, si las fuentes de ruido ambiental 

se encuentran distribuidas uniformemente alrededor de dos estaciones, 

la función de correlación cruzada debe ser simétrica, lo cual es extraño 

que suceda con datos reales. 

 

Dada la distribución de las estaciones y los datos existentes, se pudieron 

calcular 254 funciones de correlación cruzada, las cuales presentaron 

señales prominentes en el lado causal y acausal de la serie de tiempo. 

Para cada una de éstas, se calculó la relación señal-ruido. Si esta relación 

era menor a 7, la función era descartada. Adicionalmente, se midieron 

las diferencias en los tiempos de llegada de las señales con un método 

de correlación cruzada: si la diferencia era mayor al 0.5 %, entonces, las 

funciones de correlación cruzada eran excluidas del resto del 

procesamiento. A continuación, se consideró la aproximación de Yao et 

al. (2006) para establecer la relación entre la función de correlación 

cruzada y la función de Green: 

 

(ec. 3.1) 

 

donde GAB(t) y CAB(t) son, respectivamente, la Función de Green 

Empírica y la función de correlación cruzada de un solo lado para dos 

estaciones A y B. 

 

Para obtener la curva de dispersión de velocidad de fase, se utilizó una 

implementación automática del método de frequency time analysis 

(FTAN) (Bensen et al., 2006; Yang et al., 2007). En efecto, como fue 

expuesto por Yang et al. (2007), la técnica tradicional del FTAN 

representa la potencia de la señal como una función de tiempos de 

llegada y de la frecuencia central de un conjunto de filtros gaussianos. 

En tal caso, la curva de velocidad de grupo es derivada de los tiempos 

de llegada de las máximas amplitudes para cada frecuencia. Si en una 

banda de frecuencias existe mucho ruido, podrían existir saltos en los 

tiempos de llegadas de las máximas amplitudes y, por lo tanto, las curvas 

de dispersión deben de ser ajustadas manualmente o por interpolación. 
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Levshin y Ritzwoller (2001) propusieron una técnica basada en filtros 

de fase (phase-matched filtering) para colapsar la señal de las ondas 

Rayleigh a una función delta utilizando curvas de dispersión ya 

conocida. Al aplicar la técnica del FTAN a la ondícula filtrada, se 

obtienen imágenes de tiempo- frecuencia más limpias, lo que 

proporciona un mejor estimado de la curva de de fase y de grupo, este 

tipo de metodología permite la estimación de ambas. 

 

 
Fig. 3.2: Sección de las correlaciones cruzadas apiladas diariamente en 

la estación de referencia G.FDF (estación verde en la Fig. 3.1) y las otras 

estaciones. Las correlaciones están organizadas en función de la 

distancia a la estación de referencia. El lado causal (tiempos positivos) y 

el acuasal (tiempos negativos) presentan la señal de las ondas Rayleigh 

de forma clara, a pesar de que la relación señal-ruido es variable 

para cada estación. Los datos se encuentran filtrados dentro del rango de 

períodos utilizados: 14 s a 45 s. 
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Así pues, se aplicó la técnica compuesta del filtro de fase y el FTAN a 

todas las funciones de Green con una relación señal ruido mayor a 7 y se 

obtuvieron las curvas de velocidades de fase para todos los pares 

seleccionados. Las curvas de dispersión fueron calculadas a partir del 

lado positivo, el lado negativo y la suma de ambos para cada FCC entre 

los períodos 7 s y 48 s. Se seleccionaron exclusivamente pares de 

estaciones con curvas de velocidades de fase coherentes. La figura 3a 

muestra todas las curvas de fase seleccionadas con la media y la 

desviación estándar para cada período. La Fig. 3.3b presenta el número 

de mediciones para cada período, que varía entre 5 y 181. Sólo se 

utilizaron los datos de velocidades de fase entre 14 s y 45 s, los cuales 

poseían más de 100 mediciones. 

 

3.3.2 Prueba del tablero de ajedrez y tomografía de ondas Rayleigh 

 

Existen distintas técnicas para reconstruir la estructura de velocidades 

del subsuelo a una misma profundidad (o período para este caso en 

particular), si se considera un arreglo de estaciones distribuidas en el área 

de estudio. Para obtener la estructura de velocidades de fase, se 

seleccionó el método propuesto por Ditmar y Yanovskaya (1987), el 

cual considera la esfericidad de la Tierra para áreas mayores a 500,000 

km
2

. Este método se basa en minimizar la función de penalidad de 

una combinación lineal de errores y un modelo de suavidad 

(smoothness): 

 

(ec. 3.2) 

 

donde G es un kernel compuesto por los segmentos de los tiempos de 

viaje en cada celda para todos los rayos; δt es el vector del dato que 

contiene el tiempo de viaje residual relativo al modelo de referencia; 

Rt es la matriz de covarianza del dato cuya diagonal está constituida 

por las desviaciones estándar de las medidas de dispersión. El modelo 

para todas las celdas de las perturbaciones de velocidades  es el 
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vector m; α es el parámetro de atenuación; y  es el gradientes 2-D 

del modelo. 

 

Debido a la densidad variable de los rayos entre estaciones para 

cada período (Fig. 3.4), se llevó a cabo la prueba estándar de resolución 

de tomografía: la prueba del tablero de ajedrez (checkerboard test). Se 

probaron dos modelos sintéticos de velocidades discretizados en celdas 

de 1°x1° y 2°x2°. Para un área rectangular extendida entre 74°O y 60°O 

y entre 8°N y 20°N, el número de celdas fue de 168 para el primer 

caso y de 42 para el segundo. Las celdas se encontraban distribuidas de 

forma alternante con ±5% de perturbación sobre una velocidad 

constante Vs=3.5 km/s (Fig. 3.5a). Para cada modelo, primero se 

calcularon los tiempos de viaje sintéticos a lo largo de 182, 112 y 101 

caminos (raypaths) correspondientes a los períodos de 20, 14 y 45 s, 

respectivamente. Éstos fueron invertidos a un mallado de velocidad 

utilizando la misma técnica y parámetros a ser utilizados 

posteriormente con los datos reales. 

 

Para los rayos asociados al período 20 s en el modelo de 1°x1°, se logró 

recuperar 66 de las 88 celdas dentro del área cubierta por el set de datos 

(72°W-61°W y 10°N-18°N en la Fig. 3.4a). Las amplitudes recuperadas 

se encontraban por encima del 3%, lo que representaba más del 60% de 

la amplitud original del modelo. El número de celdas recuperadas para 

el perído 14 S fue de 51 (Fig 3.4b) y 52 para el período 45 s (Fig 3.4c). 

En el modelo de 2°x2°, la recuperación de las celdas fue casi perfecta 

dentro de las coordenadas 72°W-60°W y 10°N-18°N para los tres 

períodos (Fig. 3.4d, 3.4e y 3.4f). A pesar de que se tenía una resolución 

aceptable para determinar estructuras de 1°x1°, la resolución 

seleccionada fue de 2°x2° con el fin de obtener imágenes robustas y una 

estimación correcta de la magnitud de las anomalías de velocidad. Estos 

resultados aseguran que los datos utilizados sean capaces de reconstruir 

estructuras con dimensiones de, al menos 200 km. 

 

También se evaluaron las incertidumbres en las velocidades invertidas 

usando el método estadístico de Jackknife (delete-d jackknife method; 

Efron y Tibshirani, 1986). Con el fin de lograr esto, para cada período se 

generó un total de 500 subconjuntos de datos; cada uno de ellos constaba 
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de 80% de los rayos que eran seleccionados de forma aleatoria para un 

período. Para cada subconjunto se realizó una inversión similar a la del 

test del tablero de ajedrez y se calculó la desviación estándar del modelo 

resultante. Las Fig. 3.4c, 3.4f, y 3.4i muestran las desviaciones estándar 

de las perturbaciones de velocidades para los 3 períodos estudiados. La 

desviación estándar es generalmente menor a 0.4% dentro del Caribe 

(72°W-60°W y 10°N-18°N). 

 
Fig. 3.3: (a) Curvas de velocidades de fase entre los períodos 7 s y 48 s 

(puntos morados). Los puntos negros y las barras indican la velocidad 

de fase promedio para cada período y el error asociado para cada período 

entre 14 s y 45 s. (b) El histograma de frecuencias muestra las 

mediciones confiables (número de rayos). Los períodos entre 14 s y 45 

s poseen 100 o más rayos. 
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Al tomar en consideración los resultados del tablero de ajedrez, primero 

se parametrizó el modelo en un mallado de 2°x2°, y luego se invirtieron 

las velocidades extraídas de las curvas de fase para cada período en 

mallados de variación de la velocidad de fase. La inversión final para 

obtener la estructura de velocidades de fase para cada período entre 14 

s y 45 s se hizo de forma iterativa utilizando el método de Ditmar y 

Yanovskaya (1987), descartando los datos con grandes tiempos de viaje 

residuales (aquellos con tiempos residuales mayores a tres medias 

cuadráticas del tiempo residual promedio). Los resultados de la 

tomografía de velocidades de fase para los períodos 16, 28, 38 y 45 s 

se presentan en la Fig. 3.5. Una vez que la tomografía estuvo resuelta 

para cada período, se obtuvieron las curvas de dispersión (velocidad de 

fase vs período) para cada punto del mallado de 2°x2°. Estas curvas de 

dispersión fueron posteriormente invertidas a velocidad de ondas de 

corte utilizando un esquema de inversión iterativa linear, como se 

describe en la siguiente sección. 

 
Fig. 3.4: Imágenes de los modelos recuperados para los tableros de 

ajedrez de 1°x1° (a,b,c) y 2°x2° (d,e,f), así como las incertidumbres 

de la estimación del modelo de 2°x2° (g,h,i). 
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Fig. 3.5: Mapas de velocidade de fase (C) para los períodos 16 s (a), 28 

s (b), 35 s (c) y 46 s (d). Las anomalías de velocidad de fase se muestran 

en porcentajes relativos a la velocidad media, la cual se indica en el tope 

de cada mapa. 

 

 

3.3.3 Kernels de resolución vertical en profundidad e inversión a 

velocidad de corte 

 

Para realizar la inversión de la velocidad de fase a velocidad de corte 

(Vs), se requiere un modelo inicial. Por lo tanto, primero, se construyó 

uno para ejecutar la prueba de resolución vertical, para lo cual se 

tomaron los valores medios de la corteza y sedimentos del modelo 

propuesto por Mauffret y Leroy (1997), el dato batimétrico de Smith y 

Sandwell (1997), y los valores del manto del modelo global AK135 
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(Kennett et al., 1995). La sección del manto consistía en 17 capas, cada 

una de 5 km de espesor. 

 

Para realizar la prueba de resolución vertical, se computaron las 

derivadas parciales de Fréchet (kernel de sensibilidad de profundidad) 

de las velocidades de fase con respecto a Vs (Fig. 3.5) a distintas 

profundidades para 5 períodos (14, 20, 30, 38 y 45 s). Los kernels 

mostraron que las ondas Rayleigh entre 14 y 20 s eran más sensibles a la 

estructura de velocidades de la corteza inferior y el manto 

inmediatamente inferior, mientras que aquellas entre 30 s y 38 s eran 

sensibles a la velocidad del manto superior. Estos kernels también 

indicaron que los datos tenían una resolución limitada por debajo de 70 

km de profundidad (Fig. 3.6). 

 

Con el fin de realizar la inversión de las velocidades de fase a Vs, para 

cada punto del mallado, se utilizó el algoritmo de inversión lineal 

iterativa desarrollado por Herrmann y Ammon (2002). Para realizar la 

inversión y para cada punto del mallado, se construyó un modelo inicial 

que poseía la información de la profundidad del agua, del espesor de la 

capa sedimentaria y del espesor de la corteza (Officer et al., 1959; Edgar 

et al., 1971; Keary, 1974; Houtz y Ludwin, 1977; Boyton et al., 1979; 

Mauffret y Leroy, 1997; Smith y Sandwell, 1997; Guédez, 2007; Niu et 

al., 2007; Christeson et al., 2008; Clark et al., 2008; Magnani et al., 

2009, Bezada et al., 2010). El mapa de Moho de la región se muestra 

en la Fig. 3.7. La sección del manto para todo el modelo es la misma 

que la utilizada en el modelo medio construido para la prueba de 

resolución vertical. La profundidad de las capas se mantiene constante 

a lo largo de 50 pasos de inversión. En la Fig. 3.8, se presenta un ejemplo 

del proceso de inversión para la curva de velocidad de fase media 

utilizando el modelo inicial. (Fig 3.8). 
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Fig. 3.6: Derivadas parciales del modo fundamental de la velocidad de 

fase de las ondas Rayleigh (C) con respecto a Vs graficados en función 

de la profundidad (kernels de sensibilidad a la profundidad) para los 

períodos : 14 s, 20 s, 30 s, 38 s, y 45 s. El modelo de velocidad media 

utilizado fue creado a partir de datos regionales de la corteza y del 

AK135 (para los detalles ver el texto). Las ondas Rayleigh a 14 s son 

más sensibles a la estructura de la corteza inferior y al manto litosférico 

superior, mientras que a 45 son sensibles a la estructura del manto hasta 

unos 70 km de profundidad. 

 
Fig. 3.7: Profundidad de la discontinuidad de Moho en el área de estudio, 

compilado de distintas fuentes (ver texto para detalles). La profundidad 

de Moho en el área de estudio varía de ~10 km a 30+ km. 
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Fig. 3.8: Ejemplo de la inversión lineal iterativa para obtener velocidad 

de ondas de corte a partir de la curva de dispersión de la velocidad de 

fase de las ondas en la Fig. 3.3.a. (a) Ajuste del modelo (azul) final al 

dato (puntos negros). (b) Evolución de los modelos para 50 iteraciones. 

La línea roja segmentada representa el modelo inicial utilizado para 

computar los kernels de sensibilidad vertical (Fig. 3.6), mientras que la 

línea azul representa el modelo final después de 50 iteraciones. El 

modelo final posee velocidades inferiores que las encontradas en el 

manto superior del modelo AK135. 

 

3.4. Resultados 

 

En las figuras 10 y 11 se muestran, respectivamente, 7 perfiles (4 en 

dirección EO y 3 en dirección NS) y 4 mapas de profundidad (a 20 km, 

30 km, 40 km y 60 km) de la estructura de velocidades de corte invertida. 

En general, Vs varía entre 3.2 y 4.6 km/s, y, en la mayor parte de los 

casos, las bajas velocidades (entre 3.2 y 4.0 km/s) se localizan en el tope 

de los perfiles, representando la corteza. Existen zonas de velocidades 

particularmente bajas (< 4.1 km/s) en el norte de los perfiles A-A’ y B-

B’ (Fig. 3.9), en la esquina este del perfíl G-G’, y en la base (> 50 km) 

de los perfiles C- C’ y F-F’ (Fig. 3.9). La anomalía de bajas velocidades 

en la sección más profunda (Fig. 3.11b y perfíl G-G’) podría 
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encontrarse asociada a la astenósfera. Velocidades de corte altas (> 4.1 

km/s) se presentan en todos los perfiles entre 25 y 50 km de profundidad 

(Fig. 3.10). Las mayores velocidades (≥4.6 km/s) se presentan en los 

perfiles C-C’, D-D’ y F-F’ (Fig 3.9), y se encuentran localizadas 

alrededor de la latitud 15°N y entre 66°O y 68°O de longitud. 

 

La parametrización seleccionada para la reconstrucción topográfica de 

2°x2° es similar a la empleada por González et al. (2011) quienes 

utilizaron sismos y estaciones alrededor del Caribe para hace una 

tomografía de ondas superficiales balística. Ellos emplearon más de 400 

rayos en un área mucho mayor (100°W-40W, 0°N-30°N) lo que 

determina que la densidad de rayos sea, en el presente estudio, similar. 

En general, la técnica empleada carece de los problemas intrínsecos a la 

localización de los eventos y posee más resolución a niveles de manto 

litosférico que cualquiera de las otras técnicas tomográficas que han sido 

aplicadas en el Caribe. Por lo tanto, a pesar de que la resolución lograda 

pareciera ser baja al compararla con estudios efectuados en otras 

regiones del mundo, los resultados obtenidos representan un 

complemento importante a los antes realizados en el Caribe oriental y 

tienen la posibilidad de proveer nueva información sobre la región en 

cuestión. 

 

3.5. Discusión 

 

3.5.1 Espesor litosférico en el Caribe oriental 

 

Las perturbaciones de las velocidades de fase en el área de estudio (Fig. 

3.5) se pueden encontrar asociadas a heterogeneidades en la estructura 

de velocidades dentro de la litósfera, así como a cambios en la 

profundidad en el límite litósfera-astenósfera (LAB). Por un lado, la 

anomalía de bajas velocidades de aproximadamente -3%, localizada en 

la sección suroeste del área de estudio, podría estar relacionada con la 

naturaleza del manto y de la corteza continental de Suramérica; mientras 

que la perturbación de velocidades de fase negativa localizada en el 

noreste se encuentra posiblemente asociada a la cuña mantelar (mantle 

wedge) de la subducción de la litósfera oceánica del Atlántico. Por otro 

lado, las perturbaciones positivas podrían reflejar heterogeneidades en el 



La Litósfera del Caribe Oriental: Una Visión Geofísica Integrada 

 

 

 

 

286 

manto litosférico. La discusión de los mapas de velocidad de fase no 

tiende a ser muy extensa, pues éstos no se correlacionan directamente 

con estructuras específicas (Yanovskaya et al., 2000). Por lo tanto, el 

foco de la interpretación está constituido por los perfiles y mapas que 

muestran las variaciones de la estructura tridimensional de velocidad de 

corte. 

 
Fig. 3.9: Perfiles del modelo de velocidades invertidas. Los perfiles de 

A-A’ a D-D’ se encuentran en la dirección N-S, mientras que aquellos 

de E-E’ a G-G’ se encuentran en la dirección E-O. La localización de 

los perfiles se especifica en el mapa en la esquina inferior derecha. La 

velocidad de ondas de corte varía entre 3.2 y 4.6 km/s, con un valor 

promedio en el manto superior que es significativamente menor a los 

promedios globales. Además, valores bajos de velocidad oscilan entre 

3.2 km/s y 4.0 km/s y se encuentran confinados a las secciones someras 

(velocidades de corteza inferior), mientras que los valores altos (>4.1 

km/s) corresponden a velocidades del manto a profundidades entre 30 

km y 60 km. 
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El valor de Vs media para el manto superior bajo la placa del Caribe 

oriental es ~4.23 km/s. Este valor se encuentra por debajo de la 

velocidad promedio en los modelos globales 1D (e.g., ~4.48 km/s según 

Kennett et al., 1995), y representa una anomalía de -5.6% con respecto 

al modelo AK135, como se resume en la Tabla 3.2. Sin embargo, este 

valor es coherente con aquellos observados en otros LIP. Por ejemplo, 

Richardson et al. (2000) reportaron que la Vs era aproximadamente -

5% a -6.1% menor que el promedio global bajo la meseta oceánica de 

Ontong-Java. Estos autores descartaron la posibilidad de que esta 

anomalía se debiera a un comportamiento térmico anormal e 

interpretaron los valores como una anomalía composicional asociada a 

la pluma mantelar que originalmente produjo la meseta oceánica de 

Ontong-Java. Schimmel et al. (2003) encontraron una anomalía 

cilíndrica de bajas velocidades de -2.4% en el manto superior de la 

provincia de Paraná (Brasil) que fue interpretada como la cabeza fósil de 

la pluma Tristan da Cunha. Finalmente, Kennett y Widiyantoro (1999) 

observaron una región cilíndrica con baja velocidad de ondas P (-1.5%) 

que se extendía hasta una profundidad de 200 km bajo las trap de Decán 

(Deccan Traps). Ellos interpretaron estas velocidades como la 

presencia de una anomalía termal o química asociada a la pluma de 

Decán, la cual erosionó la litósfera en el área. Por lo tanto, se considera 

que los bajos valores de Vs observados bajo la litósfera de la placa del 

Caribe son causados por una diferencia composicional, posiblemente 

relacionada con la inclusión de grandes cantidades de rocas ígneas, como 

pyroxenita, durante la formación del LIP Caribe. Un estado termal 

elevado, como es discutido posteriormente, podría también contribuir a 

la reducción observada de los valores de Vs. 

 

Se hallaron dos importantes zonas de bajas velocidades en el manto: una 

localizada en la esquina noreste del área (a ~17°N, entre 64°O y 62°O 

de longitud, perfiles A-A’, B-B’ y G-G’, Fig. 3.9, Fig. 3.10d), y otra por 

debajo de ~60 km de profundidad en el centro del área de estudio (a 

~66°W, entre 13°N y 16°N de latitud, perfíl C-C’ de la Fig. 3.9). La 

primera de estas anomalías se encuentra posiblemente relacionada con 

la cuña mantelar hidratada de la subducción entre la placa Caribe y la 

litósfera oceánica del Atlántico. Wadge y Shepherd (1984) y Bouysse et 
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al. (1990) describieron ésta como una zona de subducción asimétrica 

donde la sismicidad, tasa de convergencia y actividad volcánica es 

mayor en la sección norte que en la sección sur. La diferencia en Vs 

entre las secciones norte y sur en la estructura se encuentra vinculada 

a esta asimetría. 

 
Fig. 3.10: Mapas mostrando la estructura de velocidades invertida a 

distintas profundidades: (a) 20 km, (b) 30 km, (c) 40, y (d) 60 km. 

 

 

La litósfera es una capa mecánicamente fuerte que actúa como una placa 

rígida (e.g. Fischer et al., 2010); el límite litósfera-astenósfera (LAB) es, 

por lo tanto, un límite reológico que separa la litósfera rígida de la 

mecánicamente débil astenósfera. Gradientes verticales de propiedades 

geofísicas han sido usados como indicios para identificar el LAB, por 

ejemplo, un gradiente negativo de velocidad sísmica, un gradiente 



La Litósfera del Caribe Oriental: Una Visión Geofísica Integrada 

 

 

 

 

289 

negativo de impedancia, o un cambio abrupto en el gradiente de 

temperatura. En conformidad con lo anterior, se puede apreciar una 

segunda anomalía como un gradiente negativo de Vs a una profundidad 

de 60 km, donde Vs disminuye de 4.23 km/s a 4.1 km/s. Eaton et al. 

(2009) argumentaron que uno de los criterios utilizados para identificar 

la base de la litósfera es encontrar un gradiente significativo de Vs bajo 

una zona de velocidades relativamente altas en el manto. En 

consecuencia, hemos definido el LAB como el centro del gradiente de 

velocidades negativo más somero por debajo del Moho para cada perfíl 

(Fig. 3.11). En tal sentido, la profundidad del LAB varía de ~50 km 

en el noreste del mapa a ~60 km en su centro, y se profundiza a más 

de 75 km en el oeste y el sureste de la región de estudio. La 

profundización del LAB hacia el oeste es consistente con los resultados 

globales obtenidos por medio de tomografía de ondas superficiales 

(Burgos et al., 2011). Landes et al. (2007) reportaron una litósfera 

delgada bajo la provincia volcánica británica del Terciario (British 

Tertiary volcanic province) y sugirieron que la erosión producida por la 

cabeza de la proto-pluma de Islandia podría haber causado el 

adelgazamiento observado. Una interpretación similar podría plantearse 

para la placa del Caribe. 

 

En general, el espesor y la estructura de velocidad, así como la naturaleza 

del manto litosférico bajo los LIPs no se encuentran bien definidos. 

Richardson et al. (2000) reportaron que la raíz litosférica de la meseta 

oceánica de Ontong-Java se extendía hasta al menos 300 km de 

profundidad, mientras que Kennett y Widiyantoro (1999) observaron un 

LAB somero bajo los trap de Decán, y lo relacionaron con erosión 

térmica causada por la cabeza de la pluma. Además, Kerr (1994) propuso 

que el adelgazamiento litosférico en la isla de Mull ocurrió por extensión 

y erosión termal producida por la cabeza de una pluma mantelar. Por 

lo tanto, se sugiere que un proceso de erosión similar sea responsable 

por la litósfera delgada observada en el Caribe oriental. De hecho, datos 

de tomografía global de ondas P de alta resolución (Obayashi et al., 

2009) muestran una zona de muy bajas velocidades que se extiende 

desde la base de la litósfera hasta 200 km de profundidad bajo la zona 

de la litósfera delgada. Esta anomalía también se puede apreciar en el 

modelo tomográfico regional de van Benthem et al. (2013). 
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Fig. 3.11: (a) Mapa de las variaciones del LAB en el área de estudio. El 

LAB varía de una profundidad de ~50 km en la esquina noreste hasta 

unos ~75 km en el oeste y en sureste. Pertubación de la estructura de 

ondas P en el modelo tomográfico GAP_P2 (Obayashi et al., 2009) a tres 

rangos de profundidades: (b) 110-148 km, (c) 148-190 km, y (d) 190-

238 km. 

 

 

Una evidencia indirecta, que respalda la presencia de una litosfera 

delgada en el área de estudio, son los datos de flujo calórico. El valor 

de éstos dentro de la cuenca de Venezuela es ~2.70µcal cm
-2 

s
-1 

(Arnaiz-Rodríguez y Orihuela, 2013), lo cual es similar a los valores 

de cuencas oceánicas del mundo (2.41 ± 0.52 µcal cm
-2 

s
-1

; Turcotte 

y Schubert, 2007). Debido a que la corteza de la placa del Caribe es más 

gruesa que la corteza oceánica normal, una explicación posible para los 
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valores relativamente altos de flujo calórico sería que el manto bajo 

el Caribe se encuentre más caliente que el de otras cuencas oceánicas. 

Es improbable que este calor esté asociado a la pluma mantelar que 

formó el LIP Caribe, ya que se espera que la huella termal de un proceso 

como éste desaparezca 20 Ma después de que la pluma ha cesado 

su actividad (e.g. Woods y Okal, 1996). Por lo tanto, el elevado estado 

termal debe estar relacionado con la poca profundidad del LAB, lo cual 

determina que el calor de la astenósfera esté más cerca de la superficie 

y, que la litósfera se caliente de manera más eficiente. 

 

3.5.2 La subducción entre la placa del Caribe y la Suramérica 

 

Se sabe que la flotabilidad neta de una litósfera es causada 

principalmente por su espesor, densidad y proporción corteza/manto 

(Niu et al., 2003). Adicionalmente, la densidad del manto litosférico es 

controlada, en particular, por su temperatura y composición, 

particularmente por la concentración de hierro y de otros elementos 

pesados. Como fue descrito en el marco tectónico (sección 2 del presente 

capítulo), la placa del Caribe está sobrecorrida por Suramérica 

continental en un proceso de subducción plana, mientras que la litósfera 

oceánica del Atlántico (que representa la sección oceánica de la SA) es 

subducida bajo la placa del Caribe a pesar de que la primera es más joven 

que la segunda. Se considera que la estructura sísmica obtenida con la 

tomografía de ruido ambiental puede proveer algunas pistas para 

entender la enigmática subducción. 

 

La litósfera continental tiene una corteza gruesa y un manto litosférico 

depletado de hierro (Niu et al., 2003), lo cual ocasiona que posea una 

alta flotabilidad a pesar de su estructura termal (relativamente fría). 

La placa del Caribe se muestra con una corteza relativamente gruesa 

sobre un manto litosférico que, en consecuencia, debe tener una 

concentración de hierro relativamente alta (por las anomalías sísmicas 

que se han descrito en el análisis realizado). Esta relación podría 

explicar el porqué la placa del Caribe se encuentra subduciendo bajo 

Suramérica, la cual posee un espesor litosférico de ~100-150 km 

(Artemieva, 2006), en un proceso de bajo ángulo (e.g., Bezada et al., 

2008). Tal configuración es consistente con las observaciones en otras 
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zonas de subducción que involucran mesetas oceánicas (Mann y Taira, 

2004). 

 

Cuando dos litósferas oceánicas convergen, es usual que la más antigua 

y, por lo tanto, la más fría y densa, sea sobrecorrida por la más joven. 

Un ejemplo de ese proceso ocurre en la zona de subducción Izu-Bonin-

Mariana, donde la placa del Pacífico (más antigua) subduce bajo la 

placa de las Filipinas (más joven). Pero este no es el caso en zona de 

las Antillas Menores, donde la litósfera oceánica del Atlántico más joven 

(~80-120 Ma, Müller et al., 2008) subduce bajo la antigua placa del 

Caribe (~150–126 Ma, Orihuela et al., 2012). Con base en los modelos 

de evolución de la litósfera oceánica (e.g. McKenzie et al., 2005), el 

espesor litosférico de la placa del Caribe debería ser de ~100 km, 

mientras que el de la litósfera oceánica del Atlántico debería ser de ~80 

km. Los resultados obtenidos en la tomografía sugieren que la litósfera 

de la placa del Caribe tiene un espesor entre ~50-70 km en el área 

estudiada, y que el manto litosférico tiene un concentración de hierro 

mayor a la esperada (en función de la estructura de velocidades). Se 

especula, entonces, que estos factores ocasionen que la flotabilidad de 

la placa del Caribe sea mayor que la de la litósfera oceánica del 

Atlántico, lo cual conlleva a una polaridad contraria a lo que podría 

esperarse en esta zona de subducción. Cabe destacar que un modelo de 

densidades de la placa del Caribe sería necesario para entender mejor la 

configuración de la subducción en este límite de placas. 

 

3.6. Conclusiones 

 

Se condujo una tomografía de ondas superficiales utilizando grabaciones 

de ruido ambiental con varias estaciones sismológicas de banda ancha 

localizadas alrededor de la parte oriental del Caribe. La inversión de los 

datos de velocidades de fase del modo fundamental de ondas Rayleigh 

reveló los siguientes rasgos en el manto litosférico de la zona bajo 

estudio: 

 

1. En el Caribe oriental, la velocidad de ondas de corte del manto 

litosférico es significativamente menor (-5.6%) que el promedio 

global, lo cual es consistente con los hallazgos hechos bajo otros 
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LIPs alrededor del mundo. El origen de esta baja velocidad 

podría ser tanto térmico como composicional, en particular por 

la inclusión de material ígneo asociados a la formación del LIP 

Caribe. 

2. Una anomalía de bajas velocidades en la sección noreste del área 

de estudio se encuentra posiblemente asociada a la cuña 

mantelar hidratada de la subducción entre el Caribe y la litósfera 

oceánica del Atlántico. 

3. La placa del Caribe oriental tiene una litósfera anormalmente 

delgada, la cual varía entre ~50 km en el noreste hasta más de 

~70 km en el oeste y en el suroeste. 

4. La corteza gruesa característica, en conjunto con una litósfera 

anormalmente delgada y rica en hierro, ocasiona que la litósfera 

de la placa del Caribe sea moderadamente flotante. Esto 

determina que sea subducida bajo Suramérica en un proceso 

de bajo ángulo, y sobrecorra la litósfera oceánica del Atlántico 

en la zona de subducción de las Antillas Menores. 

 

 

CAPÍTULO 4  

 

ESTRUCTURA CORTICAL DEL ARCO DE LAS ANTILLAS 

MENORES: UNA ESTIMACIÓN PRELIMINAR A PARTIR 

DEL ANÁLISIS DE FUNCIONES RECEPTORAS  

 

4.1 Introducción  

 

Un arco de islas, o un arco volcánico de islas, es un grupo de islas 

volcánicas, usualmente dispuestas en un patrón curvo formado por 

actividad volcánica asociada a la subducción de una placa oceánica en 

un margen convergente. Una trinchera oceánica se encuentra del lado del 

arco que enfrenta la placa subducida, mientras que una cuenca 

sedimentaria tiende a localizarse por detrás del arco. La geometría, 

composición y espesor cortical del arco de islas dependen, 

intrínsecamente, de la geometría de la subducción adyacente, de las 

propiedades de la litósfera subducida, así como del acoplamiento de la 

placa subducida y la subducente.   
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El arco de las Antillas Menores (Fig. 4.1) es un arco de islas activo que 

tiene alrededor de 850 km de longitud y un radio de curvatura de 

450 km; se extiende desde el noroeste de Suramérica hasta el paso de 

Anegada (al este de Puerto Rico), donde la falla de Anegada marca la 

división entre el arco de las Antillas Menores y el arco de las Antillas 

Mayores. La presencia de este arco marca el límite oriental de la placa 

del Caribe, donde ésta se encuentra con la placa Norteamericana y la 

Suramericana. Bouysse et. al. (1990) lo describieron como parte de un 

sistema que incluye la cuenca de Grenada (una cuenca de retroarco), el 

alto de Aves (un arco remanente e inactivo) y el prisma de Barbados, que 

se origina por la convergencia entre la placa del Caribe y la litósfera 

oceánica del Atlántico a una tasa promedio de 2.2 cm/a en dirección 

ENE.   

 

A pesar de que este arco ha sido investigado en distintas ocasiones con 

datos sismológicos activos y pasivos (e.g. Christenson et al, 2008, 

Sevilla et al. 2010, Weinzierl, 2010), solo se han estudiado secciones 

particulares, sin haberse presentado una visión general sobre su 

estructura cortical o propiedades mecánicas. En tal sentido, los objetivos 

de este capítulo son: a) estimar las variaciones del espesor cortical a lo 

largo del arco de las Antillas Menores utilizando la técnica de funciones 

receptoras; y b) definir si existen variaciones significativas en las 

propiedades mecánicas de las distintas secciones. En general, se centra 

en determinar la estructura cortical a lo largo del arco.  

 

4.2 Marco tectónico  

 

El arco de las Antillas Menores (Fig. 4.1) ha sido descrito como un arco 

dividido en dos secciones separadas geográficamente por la isla de 

Martinica (-61°,14.6°N): una sección al sur y otra al norte. La sección 

sur es relativamente reciente, formada en el Eoceno; mientras que la 

norte se compone de un frente interno reciente y activo (al oeste) y un 

frente exterior abandonado (al este). En la sección sur, que existe desde 

el Eoceno, el volcanismo reciente ha ocupado la misma posición que el 

arco antiguo y, por lo tanto, no existe la dualidad de arcos que se 

presenta hacia el norte. La sección norte del arco, que presenta un 
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basamento de edad Mesozoica asociado al arco de las Antillas Mayores, 

posee dos frentes de volcanismo: uno exterior (al este) activo durante el 

Eoceno (y posiblemente el Mioceno temprano) y uno interno (al oeste) 

activo desde el Mioceno hasta el presente. Como ejemplo de esta 

dualidad se puede mencionar que las secciones oeste y este de Guadalupe 

(-61.6°,16.2°N) tienen diferentes orígenes volcánicos. Bouysse y 

Westercamp (1988) propusieron que esta particularidad deriva de 

cambios cinemáticos en el proceso de subducción que origina el arco de 

islas, lo que está posiblemente asociado a la interacción del alto de 

Barracuda en el proceso de subducción.   

 

Wadge y Sheperd (1984) reportaron, a través de la localización de 

hipocentros de eventos sísmicos, que existen dos segmentos distintivos 

en la losa que subduce debajo del Caribe que origina el arco de las 

Antillas Menores. Uno, ubicado al norte de Martinica 

(aproximadamente a 14° de latitud norte) con un ángulo de subducción 

de entre 50° y 60°, con una tendencia NNW. El otro, ubicado al sur 

de Santa Lucía (-61°13.9°N), posee un ángulo de subducción entre 45° 

y 50°, que se vuelve vertical hacia el extremo sur del arco. Estos autores 

describieron que los volcanes del Pleistoceno se encuentran alineados de 

manera similar a la dirección preferencial de las curvas de nivel de la 

zona de Wadatti-Benioff.   
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Fig. 4.1: Rasgos tectónicos cercanos al arco de las Antillas Menores. Las 

estrellas rojas representan los volcanes con actividad relativamente 

reciente. Se presentan los mecanismos focales de sismos corticales 

extraídos de la base de datos CMT (Centroid Moment Tensor).  

 

 

Una de las características principales de esta zona de subducción es la 

presencia de varias zonas de fractura (o fallas transformantes) 

provenientes de la dorsal midoceánica del Atlántico. Las más 

importantes: la zona de fractura de Barracuda y la zona de fractura de 

Tiburón. Cada una de ellas posee una cresta oceánica asociada (Fig. 4.1). 

Adicionalmente, el alto de Santa Lucia también subduce en la actualidad, 

aunque éste se encuentra cubierto por sedimentos y ha sido sólo 

identificado con datos sísmicos. Varios autores han propuesto que la 

compleja topografía de la placa subducida ha afectado la evolución del 

arco de islas. La trinchera de la subducción contigua al arco se encuentra 

principalmente rellena de sedimentos que provienen de los ríos 

suramericanos (e.g. el Orinoco). La consecuencia principal de este 
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masivo aporte de sedimentos es la presencia de un colosal prisma 

sedimentario: el prisma acrecionario de Barbados (Westbrook, 1975, 

1982).  

 

Las propiedades mecánicas del arco han sido descritas de forma 

coherente en varias investigaciones. La mayor parte de los autores 

coincide en que la corteza puede dividirse en una superior con 

velocidades entre 2 km/s (en el tope) y entre 5.9 y 7.0 km/s (en la base), 

y otra inferior con valores de velocidad no mayores a 7.3 km/s 

(Christenson et al., 2008). Imágenes tomográficas de perfiles sobre el 

arco han revelado la existencia de 3 capas distintas que componen la 

corteza del arco de las Antillas Menores. La primera capa (de unos 3-5 

km de espesor) se encuentra compuesta de rocas sedimentarias 

volcanogénicas y volcanoclásticas, así como de rocas ígneas intrusivas 

y extrusivas con velocidades menores a 5.0 km/s. Éstas descansan sobre 

la segunda, que consiste en una corteza superior de espesor variable de 

rocas de composición intermedia a félsica con valores de velocidades 

entre 5.5 y 6.5 km/s. Finalmente, en la base de la sección, se ha detectado 

una tercera capa o corteza inferior plutónica de composición máfica con 

un espesor entre 10 y 12 km aproximadamente (Sevilla et al., 2010; 

Weinzierl, 2010). Los valores de Vp reportados en la corteza inferior 

reflejan la inexistencia de material ultramáfico que, por lo general, 

presenta valores de Vp mayores a 7.4 km/s comúnmente hallados en 

otros arcos volcánicos del mundo.   

 

4.3 Metodología  

 

Si una onda P ascendente llega a una estación sismológica después de 

atravesar una interfaz abrupta localizada a una profundidad d, ésta 

generará una fase convertida P-a-S polarizada en la vertical. Esta onda S 

se conoce como la fase Ps y llega a la superficie después de la onda P, 

una vez transcurrido un tiempo que es directamente proporcional a d. 

Por lo tanto, en principio, se podría estimar la profundidad de la 

discontinuidad (d), si se conoce el tiempo de retraso de la onda Ps con 

respecto a la onda P (ΔtP-Ps):  

 

d ∝ ΔtP − Ps = tPs − tP  (ec 4.1). 
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En la práctica, Ps es difícil de observar, pues viene acompañada de la 

coda de la onda P. A pesar de esto, como la función fuente-tiempo 

(source-time function) del evento (modificada por la atenuación a lo 

largo del camino del rayo) es la misma, entonces el pulso Ps debe tener 

la misma forma que el pulso P directo. Por lo tanto, Ps puede ser 

revelada al realizar la deconvolución del pulso P del resto del 

sismograma. La traza o señal, después de realizar este proceso, se 

denomina Función Receptora.   

 

Así pues, una Función Receptora (FR) consiste en una serie de tiempo 

(u ondícula) que muestra la respuesta relativa de la estructura de la Tierra 

bajo el receptor (Langston, 1977; Vinnik, 1977). Ésta es análoga a la 

respuesta que se obtiene al hacer la correlación cruzada entre la función 

de la fuente sísmica (e.g. la fuente de un vibroseis) y un registro sísmico 

para recuperar la función de respuesta del subsuelo (Shearer, 2009). 

Esta ondícula se compone de un conjunto de ondas convertidas que 

reverberan en la estructura (particularmente en la corteza y en las capas 

sedimentarias) bajo el sismómetro. 

 

Por ejemplo, para el caso de un rayo de incidencia casi vertical 

proveniente de un telesismo, la fase P poseerá más energía en la 

componente vertical del sismograma (Z), mientras que la fase Ps la 

poseerá en la componente radial (R). En consecuencia, el modo más 

simple de calcular la función receptora consiste en extraer el puso 

directo P de la componte vertical y realizar la deconvolución en la 

componente radial. Una vez calculada la función receptora, se procede a 

realizar el mismo proceso con varios eventos, y a apilar las funciones 

receptoras de manera de mejorar la relación señal ruido.  

 

En general, la técnica se basa en el estudio de fases sísmicas resultantes 

de saltos de velocidad en las interfases bajo la estación. Queda claro de 

la ecuación 4.1 que se requiere cierto conocimiento de las velocidades 

del medio para traducir el tiempo de llegada de estas fases a profundidad. 

Como la fase convertida Ps (P-a-S) es principalmente sensible a los 

saltos de velocidad de ondas S en las interfases, mientras que las 

reverberaciones de la onda P son más sensibles a los saltos de 
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velocidades de ondas P (y a los contrastes verticales de densidades), en 

principio, un análisis integrado de todo el campo de ondas posterior 

a la llegada de P debería ofrecer más información que el simple análisis 

de la fase Ps. A pesar de que existen variaciones de esta técnica, las 

construidas a partir de ondas P convertidas a S y de ondas S convertidas 

a ondas P, son las más efectivas para la detección de gradientes de 

velocidades asociados a interfaces como el Moho y el límite litósfera-

astenósfera (e.g Niu y James, 2002; Levander y Niu, 2003; Levander 

et al., 2003; Niu et al., 2007). 

 
Fig. 4.2: Estaciones sismológicas en las Antillas Menores. Los distintos 

colores representan las diferentes redes sismológicas que se encuentran 

actualmente activas en esta región.  



La Litósfera del Caribe Oriental: Una Visión Geofísica Integrada 

 

 

 

 

300 

 

4.3.1 Estaciones, datos, y procesamiento del dato  

 

Con el fin aplicar la técnica de Funciones Receptoras en el arco de 

las Antillas Menores, se creó una lista de las estaciones sismológicas de 

banda ancha desplegadas en las distintas islas que han registrado sismos 

lejanos (Fig. 4.2). Para cada una de estas estaciones, se consideraron 

todos los sismos registrados durante el período de operación de la 

estación que cumplieran dos condiciones: (1) la distancia epicentral 

debía encontrarse entre 30 y 90 grados (para asegurar una incidencia 

normal del tren de ondas sobre la interface a estudiar), y (2) la magnitud 

del sismo debía ser de 5.7 o mayor (para asegurar que la energía pudiera 

ser grabada apropiadamente por la estación). El número de eventos 

utilizado para cada estación varía con respecto al tiempo de actividad de 

las estaciones y a su estado durante el período de grabación. 

Lamentablemente, de las 25 estaciones que se habían instalado en las 

distintas islas, solo 9 se pudieron utilizar para calcular las Funciones 

Receptoras y estimar la profundidad de la interfaz de Moho. Ruido 

constante (posiblemente relacionado con vibraciones por las olas, 

mareas y vientos fuertes), problemas de grabación, falta de una o dos de 

las componentes de los sismogramas, e inexistencia de los datos en la 

base de datos del IRIS, fueron algunos de los inconvenientes que 

inhabilitaron el uso de 16 de las estaciones sismológicas. Es necesario 

destacar que las estaciones de la red WI (West Indies IPGP Network) 

son estaciones que tienen muy poco tiempo de actividad, lo que dificultó 

su uso por la falta de grabaciones que cumplieran las condiciones 

exigidas.   

 

La metodología utilizada fue similar a la aplicada y descrita por Niu et 

al. (2007). Así pues, a cada una de las estaciones que contaban con datos 

aptos para la técnica, se le descargaron las 3 componentes de todos los 

eventos que cumplieran las condiciones antes especificadas. Sólo se 

utilizaron los eventos con buena relación señal ruido, donde la llegada 

de las ondas P y de su coda no fuera enmascarada por ruidos de amplitud 

considerable. Los registros se descargaron con una ventana de tiempo 

que iba desde 300 segundos antes de la llegada de la onda P hasta 600 

segundos después de la onda SKS, con el fin de garantizar tener la 
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grabación completa del evento (aunque no fuera necesario poseer 

toda esta información). A cada uno de los sismogramas se le removió 

la media y una tendencia lineal, y se le aplicó un filtro de ventana gradual 

para reducir los extremos de la señal a cero (taper cosine filter) con el 

fin de evitar artefactos en la señal en las siguientes etapas del 

procesamiento.  

 

Posteriormente, las dos componentes horizontales (N y E) de los 

sismogramas se rotaron, en función del azimut inverso (backazimuth), 

para generar la componente radial (R), donde la energía predominante 

era la de la llegada de P, y transversa (T) según la ec. 4.2.   

(ec 4.2) 

 

Las Funciones receptoras se calcularon a partir de estas ultimas series de 

tiempo (Niu y Kawakatsu, 1998; Vinnik, 1977; Reading et al., 2003; Niu 

et al., 2004). Las señales se trataron con un filtro pasabanda entre 0.01 y 

2 Hz para eliminar algunos ruidos que pudiesen causar interferencia en 

los siguientes pasos.  

 

Para aislar la conversión P-a-S, se realizó una deconvolución de la 

componente radial (R) de la componente transversal (T). Con el fin de 

que el proceso de deconvolución fuera estable y evitar la introducción 

de artefactos, se utilizó la deconvolución por nivel de agua (water-

level deconvolution; Clayton y Wiggins, 1976; Ammon, 1991) en el 

dominio de la frecuencia. La función receptora FR(ω) producto de 

esta deconvolución se define como:  

 

(ec 4.3) 

 



La Litósfera del Caribe Oriental: Una Visión Geofísica Integrada 

 

 

 

 

302 

donde k, es el nivel de agua (o la magnitud menor permitida de la 

componente vertical), el cual se definió a 0.01. T(ω) y R(ω) fueron los 

espectros tomados en una ventana de 105 s (5 s antes y 100 s después 

de la llegada de P) de las componentes T y R. El ancho del filtro 

gaussiano, definido por a, se fijó en 1.5. Una vez terminado este proceso, 

se obtuvo una serie de tiempo para cada evento grabado en la estación. 

Cada una de estas series de tiempo corresponde a una Función 

Receptora. Éstas se revisaron manualmente y se seleccionaron aquellas 

que poseían, en la componente vertical después de la deconvolución, un 

pulso simple y bien definido en t=0 s. El número de funciones receptoras 

varió entre 7 y 120, dependiendo de las condiciones de sitio, el tiempo 

de registro de la estación y la calidad de éstos. La Fig. 4.3a muestra 

algunas funciones receptoras de la estación NA.SABA.  

 

4.3.2 Apilamiento y Conversión a profundidad (depth stack)  

 

El apilamiento de la función receptora fue realizado en el dominio de la 

profundidad. Para ello, se calculó el camino del rayo de la fase Pds y su 

tiempo de llegada (t) relativo a la llegada de P para un modelo 1D. Luego 

se sumaron los N sismogramas dentro de una ventana de 0.1 s centrada 

en el tiempo de llegada de Pds utilizando la técnica de apilamiento de 

la enésima raíz (n
th

-root stacking; Muirhead, 1968; Kanasewich, 1973).   

 

La técnica de apilamiento de la enésima raíz afirma que si x(t) representa 

la j
th 

FR grabada en la estación, y t es la llegada de Pds para un Moho 

con una profundidad de d, entonces, el apilamiento y(d) viene dado por:  

(ec. 4.4) 

 

donde K representa el número total de eventos utilizados.  
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En concordancia con lo anterior, se utilizó n=2 con el fin de reducir el 

ruido no- correlacionado que se puede producir con el apilamiento 

lineal (n=1). Se varió el valor de d de 2 hasta 60 km con un incremento 

de 1 km. Un ejemplo del apilamiento en profundidad se puede ver en la 

Fig. 4.3b y todas las funciones receptoras en profundidad se muestran en 

la Fig. 4.4.  

 
Fig. 4.3: Ejemplo de funciones receptoras para la estación NA.SABA. 

(a) Las varias funciones receptoras en tiempo ordenadas por la distancia 

epicentral en grados de la estación al sismo. (b) Función receptora 

apilada en profundidad. (c) Análisis H- k de la función receptora. El 

cuadro rojo representa la profundidad seleccionada para la profundidad 

de Moho. 
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Fig. 4.4: Funciones receptoras apiladas en profundidad para todas las 

estaciones. El cuadro rojo representa la profundidad seleccionada para 

la interfaz de Moho. 
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4.3.3 Estimación de Vp/Vs (análisis H-κ)  

 

Como algunas estaciones presentaron reverberaciones en la FR apilada 

(Fig. 4.4), éstas se aprovecharon para intentar establecer un valor 

promedio para la relación Vp/Vs en la corteza. Para hacer esto, primero 

utilizando un modelo 1D y una velocidad de ondas P, se calculó la 

velocidad de las ondas con base en un valor promedio de Vp/Vs=1.732. 

El radio se varió desde 1.5 a 2.0. con un incremento de 0.001. Para 

cada valor de Vs, se realizó una conversión de tiempo a profundidad 

asumiendo tres modos: (a) conversión P-a-S, (b) reverberación 1p2s, y 

(c) reverberación 2p1s. La conversión tiempo a profundidad se realizó 

para un rango de profundidades entre 20 y 40 km con un incremento de 

1 km. Finalmente, las 3 trazas se sumaron con diferentes pesos según la 

ecuación:  

  

(ec. 4.5) 

 
donde d y r eran la profundidad al Moho y la relación Vp/Vs; w1=0.5, 

w2=0.25 y w3=0.25 representaban los pesos para 0p1s, 2p1s y 1p2s; c(r) 

era el peso de la correlación cruzada. Los valores para d y r se 

establecían por medio del máximo valor de la suma de las amplitudes 

normalizadas.  

 

Para obtener resultados más confiables con esta técnica, se utilizaron 3 

combinaciones en el proceso para alcanzar el valor máximo: (1) los tres 

modos, (2) sólo 0p1s y 1p2s, y (3) 0p1s y 2p1s. Se consideraron 

aceptables las mediciones sólo cuando al menos dos de los resultados 

con las pruebas mostrasen valores similares (no más de 1 km de 

diferencia). El ejemplo de la aplicación de esta metodología puede 

observarse en la Fig. 4.3c, mientras que todas las mediciones para las 

estaciones con información se presentan en la Fig. 4.5.  
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Fig. 4.5: Todos los análisis H-κ para las estaciones. La cruz blanca 

marca la proyección del máximo valor de amplitud a los ejes de 

profundidad y relación Vp/Vs. 
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4.4 Resultados y Discusión  

 

Hemos podido estimar la profundidad del Moho para el AAm en 9 

estaciones, así como la relación Vp/Vs y el módulo de Poisson promedio 

para la corteza debajo de ellas. Los resultados se encuentran desplegados 

en la Tabla 4.1 junto a la información de la estación y la región del arco 

a la que pertenece. Los valores de la profundidad de Moho varían entre 

22 y 36.8 km con una media de 29 km, mientras que los valores de 

Vp/Vs oscilan entre 1.77 (µ=0.266) y 1.87 (µ=0.300) con un 

promedio de 1.78 (µ=0.280). Estos valores se encuentran representados 

en la Fig. 4.6. No se interpolaron, como es usual en la presentación de 

resultados de este tipo debido a la distribución de las estaciones y la 

escasez de datos.  

 
Fig. 4.6: Representación espacial de los resultados obtenidos con el 

análisis de funciones receptoras: (a) profundidad de Moho estimada para 

las distintas estaciones; (b) relación Vp/Vs o radio de Poisson para las 

distintas estaciones. 

 

 

La profundidad de Moho para cada estación (Fig. 4.6a) representa el 

valor promedio obtenido a partir de la estimación hecha con el 
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apilamiento en profundidad y el análisis h-κ. Este valor es 

posteriormente corregido por la cota de la estación para así tenerlo 

referenciado al nivel del mar. Los errores de la estimación final del 

valor de la profundidad a Moho varían entre 0.8 y 2.1 km con un valor 

medio de 1.5 km.   

 

Los errores promedio para cada estación se estiman a partir del uso del 

método de trenza-de-bota (bootstrap method, Efron y Tibshirani, 1986). 

Éstos se basan en la omisión de datos y verificación del valor de la 

profundidad estimada y no representan errores formales que consideren 

las incertidumbres del modelo de velocidades. Por lo tanto, deben de ser 

mayores. Sin embargo, tomando en cuenta los resultados obtenidos y la 

calidad del dato, se consideran aceptables. 

 

En general, los valores bajos de la profundidad de Moho se localizan en 

la sección sur del arco de las Antillas Menores y en el frente exterior 

de la sección norte del arco. En las islas de Grenada y Martinica (en la 

sección sur), la profundidad de Moho es de 23.3 y 24.9 km, 

respectivamente. Christenson et al. (2008) reportaron, a través del uso 

de sísmica profunda y modelado gravimétrico, que el espesor cortical del 

arco de las Antillas Menores en su sección al sur de Grenada variaba 

entre 23 km en su flanco oeste hasta un máximo de 26 km en su flanco 

este. Boyton et al. (1979), con base en datos similares, estimaron que el 

espesor cortical cerca de St Vincent tenía un máximo de 30 km 

adelgazándose hacia el oeste. Así pues, los valores obtenidos se 

encuentran dentro del rango reportado por Christenson et al. (2008), pero 

son menores que los observados por Boyton et al. (1979). Hay que 

destacar que dos de las estaciones utilizadas se encuentran ubicadas en 

el centro de Grenada y en el flanco oeste de Martinica, por lo tanto se 

han apreciado los valores asociados al flanco más delgado del arco de 

las Antillas Menores. Los valores bajos localizados en el frente este de 

la sección norte del arco se encuentran en el noreste de Guadalupe con 

24 km de espesor cortical y en Barbuda con 22 km. El espesor cortical 

en los alrededores de Guadalupe ronda entre 23 y 28 km (Weinzierl, 

2010; Kopp et al., 2011; Laigle et al., 2013), pero estos valores se 

refieren al espesor del arco fuera de las islas, donde se esperan 

variaciones de espesor asociadas a la formación del edificio volcánico. 
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El valor de 24 km en el extremo noreste de Guadalupe refleja las 

significativas variaciones de espesor cortical que se pueden encontrar 

en una estructura compleja como el arco de las Antillas Menores. La 

estimación del espesor cortical en Barbuda realizada en esta 

investigación representa el primer valor reportado para esta isla. El valor 

obtenido es similar al mapa de profundidad del Moho general presentado 

por Christensen (2009) quien ubica este valor entre 22 y 24 km. 

 

Los valores altos de espesor cortical se presentan, en su mayoría, en 

el frente oeste de la sección norte del arco. De sur a norte, los espesores 

corticales para cada isla son: sur de Guadalupe, 34.1 km; Monserrat, 

27.8 km; San Eustaquio, 32.4 km; Saba 30.3 km; San Martín, 36.8 km. 

La sección norte del arco de las Antillas Menores se encuentra menos 

estudiada que la sección sur. La única estimación del espesor cortical en 

la sección norte del arco proviene de varias estaciones sismológicas 

localizadas en la isla de Monserrat, con valores entre 26 y 34 km 

(Sevilla et al., 2010). Según Tatsumi (1989), la formación de los arcos 

volcánicos viene asociada a los procesos de deshidratación que se 

producen en la litósfera subducida entre 110 y 120 km de profundidad, 

y la subsecuente hidratación de la cuña astenosférica (o cuña matelar) 

que se localiza entre la litósfera subducida y la litósfera subducente 

(Tatsumi, 1989). Consecuentemente, los valores obtenidos reflejan el 

engrosamiento de la corteza por la misma génesis del arco volcánico 

que se ve acelerada por la particular dinámica de este límite de 

subducción (Donnelly, 1964). 

 

Fuera de la estructura del arco de las Antillas Menores, se estimó el 

espesor cortical del prisma de acreción de Barbados, contiguo a la 

sección sur del arco. En la única estación ubicada sobre el prisma, se 

obtuvo un valor de 35.1 km de espesor cortical, lo que es afín al valor de 

35 km reportado por Westbrook (1975). La corteza gruesa debajo del 

prisma de acreción se encuentra vinculada a la deformación de una 

gruesa capa de sedimentos y del basamento (corteza oceánica), lo que es 

consecuencia de la convergencia de la litósfera oceánica del Atlántico 

y de la placa del Caribe (Westbrook, 1975). Es importante destacar que 

no se ha estudiado el papel que juega la importante cantidad de 

sedimentos en la subsidencia de la corteza en esta zona.
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Tabla 4.2: Valores de profundidad de Moho y relación Vp/Vs para las estaciones del arco de las Antillas Menores 
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El radio de Poisson estimado a lo largo del arco varía entre 0.266 

(Vp/Vs=1.777) y 0.3 (Vp/Vs=1.870). Los valores relativamente altos 

(>0.280) son, en general, consistentes con un origen máfico del arco de 

islas, mientras que los valores menores son más consistentes con valores 

de corteza continental (Fig. 4.6b). Los valores resultantes son coherentes 

con aquellos reportados por Niu et al. (2007) y Sevilla et al. (2010) 

quienes hipotetizaron que los valores se encontraban asociados a la 

presencia de rocas gabroicas en la corteza del arco. Con respecto a la 

distribución espacial de los valores, se evidencia que, por un lado, 

los valores bajos (0.266 a 0.277) se encuentran inscritos en la sección 

del arco al sur de Guadalupe (incluyendo el lado sur de la isla). Por otro, 

la sección al norte de Guadalupe presenta los valores altos (0.280 a 

0.300). Al comparar estos resultados con las interpretaciones de sísmica 

activa sobre el arco, se encontró que, en la sección norte, se encuentra 

reportado de forma repetitiva la existencia de un límite abrupto corteza 

superior-corteza inferior (de 6.5 a 7.1 km/s) e incluso la existencia de 

una corteza intermedia (e.g. Christensen 2009; Sevilla et al., 2010; 

Weinzierl, 2010). En la sección sur, Christenson (2008) reportó que el 

arco presenta un gradiente suave de velocidades en toda la sección 

ígnea de la corteza sin la presencia de una corteza intermedia, aunque 

Boyton et al. (1979) si reportan esa corteza. Si esta diferencia en la 

estructura de velocidades entre la sección norte y sur del arco es cierta, 

se explicaría el porqué de la distribución de los valores encontrados 

para el radio de Poisson. 

 

Con la intención de corroborar los resultados obtenidos, se optó por 

compararlos con datos gravimétricos del arco a través de un modelado 

directo. Para esto se seleccionó un perfil de Anomalía de Bouguer 

total (Arnaiz-Rodríguez y Garzón, 2012), a lo largo de todo el arco, 

desde el Paso de Anegada hasta el sur oeste de la isla de Grenada. Con 

el fin de modelar exclusivamente la discontinuidad de Moho (la longitud 

de onda larga), se aplicó una continuación analítica hacia arriba a 19 km 

(altura seleccionada al seguir la metodología especificada en el 

Apéndice 4) con el fin de eliminar la respuestas de las altas frecuencias. 

En general, el modelo gravimétrico de la discontinuidad de Moho 

refuerza nuestra interpretación de que la sección norte del arco presenta 

un espesor cortical mayor que la sección sur y que esta discontinuidad 
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no posee variaciones abruptas con una profundidad de Moho promedio 

de 30 km en la sección la norte y de 26 km en la sección sur. La mayoría 

de las observaciones son coherentes con la anomalía gravimétrica 

regional estudiada, excepto la estimación de la profundidad de Moho 

para la estación WI.ADB, pues se trata de una estación con un número 

muy limitado de eventos grabados, lo cual deteriora la calidad de la 

estimación aquí efectuada. Una observación interesante es que, para 

ajustar la anomalía gravimétrica en la sección norte del arco, la densidad 

de la corteza interior tuvo que ser de 2.96 g/cm
3

, mientras que para la 

corteza inferior de la sección sur se utilizó 2.90 g/cm
3

. Esto podría 

explicar las razones por las cuales: (a) se observan valores más altos 

de radio de Poisson en la sección norte que en la sección sur, y (b) 

es más evidente en el norte la existencia de una discontinuidad corteza 

superior-corteza inferior. En consonancia con la propuesta de Donnelly 

(1964), el crecimiento del arco de las Antillas Menores se produce por 

el engrosamiento de la litósfera oceánica debido al material que proviene 

de la litósfera que es subducida en el límite de placa contiguo al arco. En 

tal sentido, la sección más activa debe presentar tanto los mayores 

valores de espesor cortical, como la evidencia de mayor actividad 

volcánica. 

 

Para explicar la diferencia de composición entre la sección norte del arco 

y la sur, se hizo referencia a las observaciones de Bouysee (1979). Él 

argumenta que la sección norte presenta un basamento de edad 

Mesozoica que se podría encontrar asociado al arco de las Antillas 

Menores. Esto implicaría que esta sección se formó sobre un pedazo 

de corteza distinto a aquel sobre el que se formó la sección sur, lo que 

derivó en una composición diferente de la corteza, que se puede 

evidenciar en los valores estimados tanto para el radio de Poisson como 

para el contraste de densidades propuesto para la corteza inferior del 

arco. El modelo gravimétrico también revela que existen importantes 

heterogeneidades a nivel intermedio en la corteza que no han sido 

caracterizadas ni reportadas anteriormente. Éstas pueden estar asociadas 

al complejo proceso de formación de un arco volcánico que conlleva 

el amalgamiento de distintos materiales ígneos y el desarrollo de 

cámaras magmáticas dentro de la corteza. 
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Fig. 4.7: Modelo gravimétrico directo a lo largo del eje del arco de las 

Antillas Menores. Solo la componente regional es modelada para 

verificar las estimaciones de la profundidad del Moho en el arco. En la 

anomalía, la línea negra gruesa representa la anomalía regional 

observada; la línea delgada representa la respuesta del modelo; y la roja 

el error del modelo (Error total = 1,225 mGal). En el modelo, las líneas 

verticales representan las estimaciones de profundidad existentes en el 

arco. Los triángulos representan la localización de las estaciones 

sismológicas proyectadas sobre el arco, mientras que los semicírculos 

representan la posición de las líneas sísmicas perpendiculares a este. La 

línea punteada representa la discontinuidad de Moho estimada con 

funciones receptoras. 

 

4.5 Conclusiones del capítulo.  

 

La red de estaciones sismológicas, que se encuentra actualmente 

instalada en el Arco de las Antillas menores, nos ha permitido evaluar 

las variaciones de la profundidad del Moho debajo de las islas de arco y 
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del prisma de acreción contiguo, así como estimar las variaciones del 

radio del Poisson promedio para la corteza a través de la aplicación de 

la técnica de las funciones receptoras. Las conclusiones más importantes 

que pueden ser extraídas de los resultados obtenidos son las siguientes. 

 

1. Los valores de la profundidad de Moho varían entre 22 y 32.4 

km con una media de 29 km, con errores estadísticos entre 0.8 y 

2.1 km con un valor medio de 1.5 km. Los valores altos de 

espesor cortical se presentan, en su mayoría, en el frente oeste 

de la sección norte del arco, mientras que los valores bajos se 

localizan en el frente este de su sección norte y en la sección sur. 

La distribución de los valores dentro del arco de las Antillas 

Menores se encuentra principalmente asociada a la dualidad de 

situaciones geodinámicas al norte y al sur del sistema de falla de 

Tiburón donde, al norte, la litósfera oceánica subduce más 

rápido que al sur. 

2. El radio de Poisson estimado a lo largo del arco varía entre 0.266 

(Vp/Vs=1.777) y 0.3 (Vp/Vs=1.870). Los valores bajos (0.266 

a 0.277) se encuentran inscritos en la sección del arco al sur de 

Guadalupe mientras que los altos (0.280 a 0.300) se localizan al 

norte de esta isla. Los valores relativamente altos (>0.280) son, 

en general, consistentes con un origen máfico de arco de islas y 

la presencia de rocas gabroicas en la corteza, mientras que los 

valores menores son más consistentes con valores de corteza 

continental. Esta diferencia viene asociada a la existencia de un 

basamento de edad Mesozoica que se presenta en la sección 

norte del arco, lo que explica los resultados en función de una 

diferencia composicional de la corteza interior, como se ha 

podido corroborar a través de un modelado gravimétrico. 

3. El espesor cortical de la isla de Barbuda es de 22 km. 

4. El espesor cortical máximo en la zona del prisma de acrección 

de Barbados es de 35.1 km, valor que es similar al reportado 

por Westbrook (1975). 
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CAPÍTULO 5 

 

VARIACIONES DEL ESPESOR ELÁSTICO Y FLEXURA DEL 

BLOQUE DE MARACAIBO2 

 

5.1 Introducción  

 

Una cuenca sedimentaria es una región deprimida en la superficie de la 

Tierra que se ha llenado de sedimentos (Turcotte y Schubert, 2007). Una 

cuenca flexural, o cuenca antepaís, es una cuenca sedimentaria formada 

por la subsidencia de la litósfera elástica bajo un esfuerzo vertical (e.g. 

DeCelles y Giles, 1996; Watts, 2001). Estas cuencas se caracterizan por: 

(1) un frente de corrimiento adyacente al orógeno (o carga), que es 

responsable por el esfuerzo vertical que deforma la litósfera; (2) un 

relleno sedimentario en forma de cuña en sección transversal; (3) un 

depocentro contiguo al cinturón de corrimiento que genera la depresión 

(e.g. Jordan, 1995); y (4) un nodo flexural, que marca el final de la 

cuenca y la separa del cratón sin deformar (e.g. Karner y Watts, 1983). 

Por lo general, las cuencas antepaís pueden subdividirse en cuatros 

secciones discretas: (a) la depozona sobre la cuña (wedge-top 

depozone) que entierra el frente activo de corrimiento; (b) la depozona 

profunda (foredeep depozone) formada por la subsidencia; (c) el nodo 

flexural (forebulge), una región de levantamiento flexural que es el 

resultado de una deformación senosoidal amortiguada; y (d) la depozona 

posterior al nodo (backbulge depozone), una región que presenta una 

segunda depresión menos profunda (DeCelles, 2012). 

 

En Venezuela, existen tres cuencas flexurales: la cuenca Oriental de 

Venezuela, la cuenca Barinas-Apure y la cuenca de Maracaibo. Las 

ultimas dos cuencas son parte de un sistema doble controlado por la 

carga de los Andes de Mérida. La cuenca de Maracaibo (Fig 5.1) se 

                                                 
2 Este capítulo es una traducción al español del artículo: M. S. Arnaiz-

Rodríguez y F. Audemard (2014), “Variations in elastic thickness and flexure 

of the Maracaibo block”, Journal of South American Earth Sciences, 56, pp 

251-264, doi: 0.1016/j.jsames.2014.09.014. Copyright © 2014 Elsevier B.V. 
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encuentra sobre un pedazo de corteza independiente conocido como el 

bloque de Maracaibo, mientras que la cuenca Barinas-Apure se sitúa 

sobre la placa Suramericana. Estas cuencas han sido ampliamente 

investigadas por sus recursos naturales, pero aún así se tiene poca 

información sobre el comportamiento de la litósfera en esta región. 

 

Audemard y Audemard (2002) reportaron que ambas, la cuenca de 

Maracaibo y la de Barinas-Apure, se comportaban de forma distinta 

desde el punto de vista mecánico, puesto que el depocentro de la 

primera era al menos 2 km más profundo que el de la segunda. Chacín 

et al. (2005) calcularon que el espesor elástico de la cuenca Barinas-

Apure era de unos 25 km, mientras que Medina (2009) afirmó que el 

espesor elástico efectivo variaba entre 30 km, cerca del Escudo de 

Guayana, y 10 km cerca de los Andes de Mérida. Arnaiz-Rodríguez et 

al. (2011) consideraron que el espesor elástico para la cuenca Barinas-

Apure se encontraba alrededor de 24 ± 2 km, y estimaron que el de la 

cuenca de Maracaibo debía de ser de 16 ± 2 km; más aún, expusieron 

que la formación del sistema flexural de la cuenca de Maracaibo no se 

encontraba exclusivamente controlado por los Andes de Mérida, sino 

que las serranías de Perijá y Santa Marta jugaban un papel importante. 

En consecuencia, recomendaron que era necesario aplicar una 

metodología tridimensional para comprender la flexión de esta 

microplaca. 

 

Un análisis de anisotropía sísmica sugirió que las direcciones de 

separación de las ondas SKKS con una orientación de ~ N45°E eran 

posiblemente una respuesta asociada a una deformación litosférica 

paralela a la falla de Boconó (Masy et al., 2011). Asimismo, el análisis 

de la profundidad de Curie en la región demostró que la cuenca de 

Maracaibo es una cuenca termalmente estable, y que una anomalía de 

profundidad de Curie en los Andes de Mérida podría encontrarse 

asociada a la flexión de la litósfera o a los sistemas de grábenes 

localizados en la cuenca Barinas-Apure (Arnaiz-Rodriguez y Orihuela, 

2013). Los estudios anteriormente mencionados concuerdan en que la 

litósfera del bloque de Maracaibo y la litósfera suramericana se 

comportan de forma distinta. 
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El presente capítulo es parte de un esfuerzo multidisciplinario para 

comprender la dinámica de los Andes de Mérida, sus cuencas 

adyacentes, estructuras y terrenos utilizando diferentes técnicas a través 

del proyecto GIAME (Geociencia Integral de los Andes de Mérida; 

Schmitz et al., 2013). El objetivo general es estimar las variaciones 

laterales del espesor elástico del bloque de Maracaibo utilizando un 

modelo numérico trimidensional. 

 

5.2 Marco tectónico 

 

El bloque de Maracaibo (Fig. 5.1a) es un pedazo independiente de 

corteza continental localizado en el noroeste de Venezuela; se encuentra 

limitado por tres sistemas de fallas: Boconó, Oca-Ancón (de movimiento 

dextral) y Santa Marta- Buracamanga (con movimiento sinestral; e.g., 

Mann y Burke, 1984; Taboada et al., 2000; Audemard et al., 2005). Su 

formación y expulsión (en dirección NNE relativa a Suramérica) se 

encuentran relacionadas con la compresión generada por la cresta de 

Carnegie y la colisión del arco de Panamá contra el noroeste de 

Suramérica (e.g. Pennington, 1981; Audemard, 1993; Kellogg y Vega, 

1995). 

 

El bloque de Maracaibo y el Bloque de Bonaire sobrecorren la placa del 

Caribe creando una subducción plana y amagmática en dirección ESE 

(e.g., Kellogg y Bonini, 1982; Freymueller et al., 1993; Van der Hilst y 

Mann, 1994; Kellogg y Vega, 1995; Kaniuth et al., 1999; Taboada et al., 

2000; Audemard y Audemard, 2002; Mann et al., 2006; Bezada et al., 

2010). Es necesario acotar que el bloque de los Andes del Norte, del cual 

el bloque de Maracaibo es un pedazo, se encuentra rodeado al N y NO 

por un complejo sistema de deformación, donde las placas del Caribe y 

Suramérica se encuentran (Taboada et al., 2000). Dada la geometría de 

la esquina noroeste de Suramérica, la placa del Caribe ha subducido en 

dos etapas: una más antigua, que se encuentra en el NO y O, que empezó 

en el Eoceno-Oligoceno (~50 Ma; e.g., Kellogg y Bonini, 1982; 

Kellogg, 1984; Pindell y Kennan, 2009); y una más joven, al N, que 

comenzó durante el Plioceno (~5 Ma) desde el cinturón de 

deformación del sur de Caribe bajo los bloques de Bonaire y 

Maracaibo (Audermard, 1991; Taboada et al., 2000; Audermard y 
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Audemard 2002; Duerto et al., 2006; Bezada et al., 2010). Varios autores 

han descrito cómo la etapa más antigua ha influenciado la 

geodinámica del bloque de Maracaibo (e.g., Kellogg y Bonini, 1982), 

pero en este capítulo nos referimos a la más joven, puesto que es la más 

cercana al área de estudio. 

 

 
Fig. 5.1: (a) Mapa topográfico de la zona de estudio mostrando las 

estructuras tectónicas del noroccidente de Venezuela. La caja roja 

representa el área modelada. Las abreviaciones representan: MA, Andes 

de Mérida; PR, serranía de Perijá; SMM, serranía de Santa Marta; NCA, 

Andes colombianos del Norte; MBa, cuenca de Maracaibo; BABa, 

cuenca Barinas-Apure; BF, falla de Boconó; IF, falla de Icotéa; SMF, 

falla de Santa Marca; O-AF, falla de Oca-Ancón. Fallas cuaternarias 

tomadas de Audemard et al. (2000). (b) Mapa estructural del bloque de 

Maracaibo. Las estructuras mayores son las mismas que en la Fig 5.1a; 

líneas grises representan fallas menores (French y Schenk, 2004). Líneas 

rojas punteadas representan la profundidad al tope del basamento (Di 

Croce, 1995; Parnaud et al., 1995; Laske y Masters, 1997; Cerón et al., 

2007). Las figuras azules denotan semigrábenes y depresiones en el 

basamento, mientras que las figuras anaranjadas denotan altos 

estructurales (Erlich et al., 1999). 

 

 

Dentro del bloque del Maracaibo descansan tres cadenas montañosas 

importantes: los Andes de Mérida, la serranía de Perijá y la de Santa 
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Marta. Los Andes de Mérida son una cadena con más de 400 km de 

longitud, 40 km de ancho y una elevación máxima de 5 km, que no tiene 

una relación genética directa con el resto de la cadena andina. Colletta 

et al. (1997) describieron su estructura interna como una estructura en 

flor positiva, que ha sido interpretada como simétrica (e.g. González 

de Juana, 1952) o asimétrica (e.g. Audemard, 1991; Audemard y 

Audemard, 2002). 

 

La estructura de los Andes de Mérida ha sido comparada con la de las 

Montañas Rocosas (Laramide-Rocky Mountains): un bloque de 

basamento levantado y acuñado hacia la cuenca adyacente por fallas 

ciegas (Kellogg y Bonini, 1982; De Toni y Kellogg, 1993; Audermard, 

1991). La serranía de Perijá se localiza entre Venezuela y Colombia con 

una elevación máxima de 3.6 km. Este cinturón montañoso se ha 

caracterizado como un monoclinal con buzamiento ESE, resultado de la 

reactivación de fallas jurásicas durante el Cenozoico (Garrity et al., 

2004; Duerto et al., 2006). La sierra nevada de Santa Marta, o serranía 

de Santa Marta, es una sistema montañoso de forma triangular que se 

localiza en el norte de Colombia, cubre un área de unos 3830 km
2 

y 

tiene una elevación máxima de 5.7 km. Usualmente se describe 

como un macizo aislado de rocas de edad precámbrica a mesozoica que 

fueron levantadas en tres pulsos desde el Maastrichtiense Tardío hasta 

el Mioceno Tardío (Cardona et al., 2008; Ceron-Abril, 2008). Estas tres 

montañas desempeñan un papel importante en la flexura de la litósfera 

del bloque del Maracaibo. Arnaiz-Rodríguez et al. (2011) propusieron 

que la carga de los Andes de Mérida no era la única que controlaba la 

flexura de la litósfera en la región, y que las cargas de la serranía de 

Perijá y la de Santa Marta, así como la subducción plana de la placa del 

Caribe tenían un impacto importante en el equilibrio dinámico y en la 

morfología del basamento de la cuenca de Maracaibo. 

 

Adyacente al pie de monte norte de los Andes de Mérida yace la cuenca 

de Maracaibo, una cuenca flexural, que es el resultado de la carga de este 

sistema montañoso y de la serranía de Perijá (e.g., Audemard y 

Audemard, 2002; Audemard, 2003). La cuenca de Maracaibo es una 

cuenca pequeña con un depocentro profundo y asimétrico (Fig. 1b), que 
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carece aparentemente de un nodo flexural (Mann et al., 2006). La 

gran profundidad de esta cuenca (unos 9 km en su depocentro), en 

comparación con la de la cuenca Barinas-Apure (unos 4.5 km) 

muestra o que el bloque de Maracaibo tiene un espesor elástico 

diferente al del resto de la placa Suraméricana (Audemard y Audemard, 

2002; Arnaiz-Rodríguez et al., 2011) o que el levantamiento y 

acuñamiento del basamento de la zona fue asimétrico (De Toni y 

Kellogg, 1993). 

 

5.3 Marco gravimétrico e isostático 

 

Desde los años 70, se han llevado a cabo estudios gravimétricos de la 

cuenca de Maracaibo y de los Andes de Mérida. La mayor parte de ellos 

ha llegado a resultados similares en términos de la gravedad y la isostasia 

de la región (e.g., Folinsbee, 1972; Kellogg y Bonini, 1982; Escobar y 

Rodríguez, 1995; Chacín et al., 2005; Arnaiz- Rodríguez et al., 2011). 

En esta sección, presentamos los mapas gravimétricos del bloque de 

Maracaibo con una breve discusión de las anomalías significativas para 

ilustrar el estado isostático de la región. Los mapas de anomalías de Aire-

libre (Sandwell y Smith, 2009) y de anomalía de Bouguer total (Arnaiz-

Rodríguez y Garzón, 2012) del área en consideración se presentan en la 

Fig 5.2. 

 

La anomalía de Aire-libre del bloque de Maracaibo varía entre 593 mGal 

y -149 mGal, con un valor medio de 16.3 mGal (Fig. 5.2a). Los valores 

positivos se encuentran asociados a la topografía de las cadenas 

montañosas en el área, mientras que los valores negativos se encuentran 

asociados a las cuencas antepaís adyacentes. Las diferencias entre los 

valores negativos de anomalía de Aire-libre en el pie de monte norte y 

sur de los Andes de Mérida muestran la discrepancia entre la 

profundidad de los depocentros de la cuenca de Maracaibo (9 km) y de 

la cuenca Barinas-Apure (4.5 km). Esta diferencia se asocia a las 

variaciones laterales de las propiedades mecánicas entre el bloque de 

Maracaibo y la placa Suramericana y a la distribución asimétrica de la 

masa de los Andes de Mérida (Audemard y Audemard, 2002; Arnaiz-

Rodríguez et al., 2011). Las anomalías de Aire-libre positivas revelan la 

compleja distribución de cargas en el área, de manera que cuatro 
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montañas cargan la litósfera: los Andes de Mérida, la serranía de Perijá, 

la serranía de Santa Marta y los Andes Colombianos del Norte. Los 

Andes de Mérida parecen ser la carga más significativa dentro del bloque 

de Maracaibo, puesto que el depocentro de las cuencas se encuentra 

adyacente a éstos. La serranía de Perijá y los Andes Colombianos limitan 

la cuenca en su extremo oeste. La sección más profunda de la cuenca 

Barinas- Apure se encuentra vinculada a la contribución de la carga de 

los Andes Colombianos y a la de los Andes de Mérida (Arnaiz-

Rodríguez et al., 2011). 

 

Las anomalías de Bouguer varían entre 265 y -145 mGal, con un valor 

medio de - 45 mGal (Fig. 2b). Los valores máximos se encuentran 

asociados a las serranías de Santa Marta y Perijá, lo que indica que 

carecen de compensación isostática local (e.g. Kellogg y Bonini, 1982). 

Otras anomalías positivas se encuentran relacionadas con el contraste de 

densidades en la corteza superior, levantamientos en el basamento (Fig. 

5.1b), o zonas de basamento somero en las cuencas sedimentarias. Watts 

(2001) propuso que valores positivos en las anomalías de Bouguer 

indicaban la presencia de cargas escondidas (contraste de densidad en el 

subsuelo), por lo tanto, aquellos que se encuentran en los Andes de 

Mérida y los Andes Colombianos pueden ser considerados como 

indicadores de este tipo de cargas. Con respecto a los valores bajos 

de anomalías de Bouguer, éstos se encuentran vinculados a las cuencas 

sedimentarias: los valores mínimos se localizan sobre el depocentro de 

las cuencas de Maracaibo y Magdalena. Una de las características más 

importantes del mapa de anomalías de Bouguer es que el bajo 

gravimétrico, que caracteriza a las montañas isostáticamente 

compensadas, se encuentra desplazado hacia el pie de monte norte de los 

Andes de Mérida. Esta anomalía negativa es la causa de la suma de 

efectos profundos (Moho) e intermedios (basamento) (Arnaiz-

Rodríguez et al., 2011), y no de la posición de la raíz isostática de los 

Andes de Mérida. 

 

La Fig 5.3 muestra el espectro de potencia radialmente ponderado de 

la anomalía de Bouguer. A partir de las pendientes de este espectro, se 

puede estimar la profundidad de las 3 fuentes más importantes para la 

anomalía gravimétrica: el Moho, el límite corteza superior-corteza 
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inferior y el basamento, utilizando un modelo de prismas horizontales 

(e.g. Spector y Grant, 1970). La longitud de onda más larga se encuentra 

asociada a una interfaz entre 40 y 50 km de profundidad, lo que limita la 

interpretación gravimétrica a niveles corticales. Al filtrar todas menos la 

longitud de onda larga con un algoritmo pasa-banda (Fig. 5.4), se 

generan los mapas regionales (Fig 5.4a) y residuales (Fig. 5.4b). 

 
Fig. 5.2: (a) Mapa de anomalía de Aire-libre del área de estudio 

(Sandwell y Smith, 2009). (b) Mapa de anomalía de Bouguer total, 

calculada con densidad de Bouguer 2,67 g/cm
3 

y a nivel del mar 

(Arnaiz-Rodríguez y Garzón, 2012). Fallas cuaternarias tomadas de 

Audemard et al. (2000). Ambos mapas se encuentran con la misma 

escala de colores y los contornos se presentan cada 50 mGal. Las 

anomalías positivas de las serranías de Perijá y Santa Marta indican la 

ausencia de compensación isostática local, mientras que el 

desplazamiento hacia el noroeste del bajo gravimétrico que podría 

encontrarse asociado a los Andes de Mérida revela un sistema de 

compensación regional complejo. 

 

 

El mapa regional (Fig. 5.4a) presenta la contribución gravimétrica de las 

estructuras más profundas, particularmente el Moho. La profundidad 

de este en el área varía desde unos 25 km en las montañas de Santa 
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Marta a unos 45 km en el pie de monte norte de los Andes de Mérida 

(Ceron et al., 2007). Niu et al. (2007) sugirieron que el Moho en la región 

tiene un valor máximo de 49 km, con un valor medio de 42 km. Valores 

positivos del mapa regional se asocian principalmente a las zonas de 

corteza delgada, así como a la serranía de Santa Marta, lo cual es 

congruente con las observaciones de Cerón et al. (2007). Los valores 

negativos menores a -50 mGals se corresponden con la extensión de la 

compensación regional derivada de la distribución de las cargas. Las 

zonas con valores menores a -100 mGals podrían encontrarse 

relacionadas con las zonas donde tanto la corteza como la sección 

sedimentaria son más gruesas. 

 

 
Fig. 5.3: Espectro de potencia radialmente ponderado de la anomalía 

total de Bouguer mostrando las profundidades calculadas a partir de la 

pendientes de las tangentes al gráfico. La componente de longitud de 

onda más larga se encuentra posiblemente asociada a la discontinuidad 

de Moho; la de longitud media, a la discontinuidad corteza superior-

corteza; inferior; la más corta, a la del basamento de la cuenca. 

 

 

El mapa residual (Fig 5.4b) muestra el aporte gravimétrico de todas las 

estructuras someras tales como los altos del basamento, depresiones y 

fallas. Algunas anomalías positivas (excepcionalmente aquellas en el 

centro de los Andes de Mérida) se asocian a algunas altos en el 
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basamento representados en la Fig 5.1b, aunque aquellos en la cuenca 

Barinas-Apure no parecen tener una respuesta gravimétrica clara. Otras 

anomalías positivas residuales están asociadas a las serranías de Perijá y 

Santa Marta. Éstas podrían encontrarse referidas a rocas paleozoicas de 

alta densidad y al basamento deformado dentro de estas cadenas 

montañosas. No se puede descartar que estas anomalías representen 

cargas escondidas, pero en este capítulo no se consideran. Algunos 

valores negativos pueden encontrarse vinculados a depresiones en el 

basamento (Fig. 5.1b), aunque no de manera tan clara como las 

anomalías producidas por altos estructurales. Otras anomalías residuales 

se asocian a estructuras pequeñas y a contrastes de densidades que se 

encuentran fuera de los objetivos de este capítulo. 

 

 
Fig. 5.4: (a) Mapa regional obtenido al filtrar la longitud de onda más 

larga del mapa de anomalía de Bouguer total. Este muestra el aporte 

gravimétrico debido a las variaciones del Moho y del basamento. (b) 

Mapa residual obtenido al filtrar la longitud de onda más larga del mapa 

de anomalía de Bouguer total. Este muestra las anomalías gravimétricas 

causadas por los contrastes de densidades en la corteza superior y 

algunas de las estructuras mostradas en la Fig 5.1b (semigrábenes y 

altos en el Basamento). Fallas cuaternarias tomadas de Audemard et al. 

(2000). 
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5.4 Metodología 

 

5.4.1 Trasfondo mecánico 

 

En estudios flexurales, la litósfera se representa como una viga elástica 

en 2D que yace sobre un medio viscoso (Watts, 2001). Esta viga es 

posteriormente deformada por un esfuerzo vertical que se encuentra 

vinculado a la existencia de una columna vertical de masa sobre ella (que 

representa los cinturones deformados, capas de hielo, capas 

sedimentarias, etc). Asumiendo la ausencia de esfuerzos horizontales, 

dos modelos han sido ampliamente aplicados: el de la placa infinita 

(e.g. Watts et al., 1985) y el de la placa roca (e.g. Karner y Watts, 

1983). El primero es aplicado en casos donde la carga se localiza 

relativamente lejos de un margen de placas, mientras que el segundo se 

aplica cuando la carga se encuentra cercana a dicho límite. En el primer 

escenario, la deflexión de la placa se calcula resolviendo la ecuación (ec 

5.1): 

(ec. 5.1) 

 

donde : 

w = es la deflexión de la viga 

p = término de la fundación tipo Winkler 

q = término de la carga sedimentaria 

ρm = densidad del manto 

ρin = densidad de los sedimentos 

g = aceleración de gravedad 

D = rigidez flexural 
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D, en la ec. 5.2, depende del espesor elástico efectivo de la viga (Te, 

cuánto de la litósfera se comporta elásticamente), el modulo de Young 

(E) y el radio de Poisson (υ) de la viga (Watts, 2001). 

(ec. 5.2) 

 

Estas ecuaciones han sido ampliamente usadas para estudiar el 

comportamiento de la litósfera con un enfoque simple, asumiendo que 

D y Te son constantes. Cuando las situaciones a estudiar son más 

complejas, y no es posible asumir que Te es constante, se puede utilizar 

un método numérico para calcular la deflexión de una viga con 

propiedades mecánicas variables (e.g., Bodine, 1981). El problema se 

vuelve mucho más intrincado, cuando la flexión de la litósfera no se 

puede aproximar a una situación bidimensional. 

 

En un escenario tridimensional, se puede representar la litósfera como 

una placa elástica (en vez de una viga) donde la deformación se calcula 

resolviendo la ecuación diferencial en derivadas parciales con 

coeficientes variables ec. 5.3 (ec. 3.83 en Ventsel y Krauthammer, 

2001). Ésta gobierna la flexura de una placa delgada fija en sus límites 

con espesor variable. 

 
(ec. 5.3) 

 

En ésta, w representa la flexión de la placa con una variación de 

espesor gradual (no hay cambios abruptos). P representa el sistema de 

cargas transversales aplicadas a la placa, y D se describe mediante la 

ecuación 5.4. 

(ec. 5.4) 
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Para realizar el modelo mecánico, es necesario resolver la ecuación 5.3. 

En este momento las condiciones de borde impuestas a la ecuación para 

hacer el modelado son: (1) los límites de la placa se encuentran fijos 

(desplazamiento = 0 m) y lejos de las cargas (al menos 100 km; (2) el 

espesor de la placa (que representa el espesor elástico de la litósfera) es 

variable, pero no puede hacerlo de forma abrupta. Otras dos condiciones 

son impuestas para representar la situación geológica: (3) la placa yace 

sobre una fundación Winkler que representa el manto, y (4) la 

depresión, que se genera después de la flexión, se llena con sedimentos. 

Cardozo (2009) desarrolló un código para resolver la ec. 5.3 utilizando 

diferencias finitas centradas y considerando los parámetros y 

condiciones especificados. Para computar w(x,y), es necesario conocer 

la distribución de cargas P(x,y) y la variación de espesor elástico de la 

placa Te(x,y). Los parámetros del manto y de los sedimentos también 

son requeridos. 

 

5.4.2 El escenario del bloque de Maracaibo y el modelado 

 

Arnaiz-Rodriguez et al. (2011) indicaron a partir de una serie de modelos 

2D que: (a) el bloque de Maracaibo y la placa Suramericana no se 

comportan como una placa de espesor elástico constante, (b) la flexión 

del bloque de Maracaibo depende de la distribución de cargas, y (c) 

deben existir variaciones de espesor elástico para explicar la 

configuración y morfología del basamento. Ellos concluyeron que era 

necesario hacer un modelo tridimensional para estimar las variaciones 

del espesor elástico en la región. De esta manera, considerando la 

distribución de los cinturones montañosos de la región (Fig 5.1a) y 

dado el hecho de que es difícil establecer el límite físico entre ambas 

placas, se ha decidido modelar la interacción entre el bloque de 

Maracaibo y la placa Suramericana como una placa continua con 

variaciones en el espesor elástico y sus bordes fijos. 

 

Por lo tanto, se construyó un modelo inicial considerando el área de la 

Fig 5.1a y las cargas principales de la región (los Andes de Mérida, la 

serranía de Perijá, la serranía de Santa Marta y los Andes Colombianos). 

Estas cargas fueron representadas inicialmente a partir de un mallado 

topográfico extraído del modelo V15 (Sandwell y Smith, 2009). Los 
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parámetros mecánicos necesarios (ρ, µ, E) así como los valores 

iniciales de espesor elástico fueron extraídos de investigaciones 

previas; éstos se presentan en la Fig 5.5 (Chacín et al., 2005; Medina, 

2009; Arnaiz-Rodríguez et al., 2011). Una vez que el modelo inicial fue 

construido, la flexión de la placa fue calcula con el código de Cardozo 

(2009). Las cargas y el espesor elástico fueron modificados 

iterativamente en pequeños pasos de manera que la flexión se ajustara a 

la configuración general del basamento y la topografía regional se 

ajustara a la topografía muestreada. Un flujograma de este proceso se 

presenta en la Fig 5.5. 

 

La Fig 5.6 presenta algunos pasos del proceso de modelado: el 

primero es la flexión del modelo inicial; el segundo es un paso 

intermedio; y el tercero es el modelo final. Finalmente, se computa 

la anomalía gravimétrica para compararla con la componente regional 

de la anomalía de Bouguer observada utilizando el módulo de Oasis 

Montaj 3D GM-SYS (Geosoft, 2007). La topografía residual y la 

anomalía gravimétrica del modelo final se presentan en la Fig. 5.7; el 

mapa de variaciones de espesor elástico se presenta en la Fig. 5.8. 



 
 

233 

 

 
Fig. 5.5: Flujograma del proceso de modelado. Primero, se genera un modelo inicial asumiendo que la 

carga es igual a la topografía, parámetros mecánicos estándares y un espesor elástico constante de 25 

km). Luego, el modelo es probado con el código de diferencias finitas (Cardozo, 2009). La flexura de la 

placa se compara con la morfología del basamento y la topografía residual se compara con la topografía 

real. El modelo se actualiza y es probado hasta que se ajusta al dato geológico. La respuesta gravimétrica 

del mejor modelo se calcula y es comparada con el mapa gravimétrico regional. Si el modelo ajusta al 

dato, se finaliza. De lo contrario, se modifica una vez más.
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Fig. 5.6. Algunos pasos del modelado flexural. De arriba hacia abajo, 

se presentan tres ejemplos. (I) Es el modelo inicial donde las cargas son 

iguales a la topografía, el espesor elástico es 25 km, la flexión no ajusta 

a la configuración del basamento. (II) Es una paso intermedio donde la 

carga es mayor a la topografía en las montañas y la misma dentro de las 

cuencas; el espesor elástico es diferente para Suramérica (24-26 km) y 

para el bloque de Maracaibo (18-22 km); la flexión tiene una forma 

similar a la configuración del basamento pero las profundidades no 

ajustan. (III) Es el modelo final donde la carga topográfica es mayor que 

la topografía (cuadrados rojos representan los lugares donde la carga es 

al menos 3 km mayor que la topografía); existen gradientes de espesor 

elástico en toda el área y la flexura ajusta aproximadamente a la 

configuración del basamento. Fallas cuaternarias tomadas de Audemard 

et al. (2000). 
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Fig. 5.7: (a) Topografía residual del modelo final; las mayores 

diferencias son de 172 m, lo cual representa un 3.7% de la topografía 

real. (b) Anomalías gravimétricas debidas a la flexión de la placa y las 

masas de las cargas. La anomalía gravimétrica producida es similar al 

mapa de anomalías gravimétricas regional (Fig 5.4a). 

 

 

5. Resultados 
 

El espesor elástico dentro del bloque de Maracaibo varía entre 30 km y 

18 km con un valor medio de 23.73 km y una moda de 26 km (Fig. 5.8). 

La orientación de los contornos tiene una dirección aproximada de 

N45E, similar a la de los Andes de Mérida y el sistema de fallas de 

Boconó. Los valores altos de espesor elástico (mayores a 26 km) se 

encuentran asociados a la serranía de Santa Marta, y al escudo de 

Guayana deformado al sureste de la cuenca Barinas-Apure. Los menores 

valores (menores a 20 km) se encuentran asociados al sistema 

flexural de los Andes de Mérida y a la cuenca de Maracaibo. El valor 

mínimo de espesor elástico se localiza en el flanco norte de los Andes 

de Mérida y cerca de la falla de Boconó, lo cual es congruente con los 
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datos gravimétricos del área, donde el mínimo de la anomalía de 

Bouguer se encuentra desplazado hacia el norte de los Andes (Fig. 5.2b). 

 

 
Fig. 5.8: Mapa de contornos mostrando las variaciones laterales del 

espesor elástico en el bloque de Maracaibo. Los valores mayores (>26 

km) se encuentran asociados al escudo sin deformar y la Serranía de 

Santa Marta. Valores bajos (>20 km) se encuentran referidos al 

depocentro de la cuenca de Maracaibo. Fallas cuaternarias tomadas de 

Audemard et al. (2000). 
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La topografía residual, es decir, la altura de las cargas topográficas 

después de la flexión, se ajusta a la topografía muestreada del modelo 

con pocas variaciones. La mayor diferencia es de 172 m, lo cual 

representa un 3.7% de la topografía real (Fig 5.7a). La Fig. 5.6 (III) 

presenta la flexión del modelo mecánico en metros. La flexión del 

modelo es similar a la configuración general del basamento de las 

cuencas. Por lo tanto, el modelo afecta al dato morfológico; el error de 

la estimación es difícil de juzgar, dado que el modelo se hace de forma 

manual. El proceso de modelado demostró que los valores en el centro 

de la placa cerca de los Andes de Mérida eran más sensibles a las 

variaciones del espesor elástico y al tamaño de las cargas, sugiriendo que 

el error en esta área era pequeño (± 1.0 km) debido al relativo buen ajuste 

entre la placa modelada, la configuración del basamento y la 

insignificante diferencia entre la topografía residual y la topografía real. 

Se pueden esperar errores mayores (± 2.5 km) cerca de los bordes de la 

región modelada. 

 
Fig. 5.9: Histograma de frecuencia del espesor elástico en el área de 

estudio. El espesor elástico varía entre 30 y 18 km, con un valor medio 

de 23.7 y una moda de 26 km. 
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5.6 Discusión 
 

Los resultados del modelado mecánico han demostrado que la 

configuración del basamento dentro de la cuenca de Maracaibo es 

controlada por dos cargas importantes: los Andes de Mérida y el par 

serranía Perijá-Andes Colombianos. Los Andes de Mérida representan 

claramente la mayor carga del sistema puesto que la orientación 

preferencial de los contornos es similar a la de la montaña. Esta 

afirmación es respaldada por los datos gravimétricos, como fue discutido 

con anterioridad. Después de haber comparado los gradientes del 

espesor elástico en ambos lados de los Andes de Mérida, se propone 

aquí que las variaciones encontradas en la cuenca Barinas Apure (de 27 

a 24 km) se deben a la flexión causada por la carga de los Andes de 

Mérida sobre la litósfera relativamente estable de la placa Suramericana 

(Arnaiz-Rodríguez et al., 2011); mientras que las variaciones elásticas 

dentro del bloque de Maracaibo (de 24 km a 18 km) se deben al 

debilitamiento de la litósfera causado por diferentes procesos desde la 

extensión del Jurásico (y la formación de grabenes) a la presente 

compresión (levantamiento de los Andes de Mérida y convergencia entre 

el bloque de Maracaibo y Suramérica; Audemard y Audemard, 2002). 

 

Con respecto al estado isostático de los Andes de Mérida, el dato 

gravimétrico revela que la isostasia local no es el mecanismo de 

compensación que soporta su carga (Kellogg y Bonini, 1982; Escobar 

y Rodríguez, 1995). Evidencia flexural, anomalías gravimétricas 

regionales y gradientes de espesor elástico sugieren un mecanismo de 

compensación regional (e.g., Chacín et al., 2005; Arnaiz-Rodríguez et 

al., 2011). En un escenario de isostasia regional, se propone en este 

trabajo que el bloque de Maracaibo podría soportar la mitad norte de 

los Andes de Mérida, la cual es la más alta, mientras que Suramérica 

soporta la mitad sur. Si se considera que un corrimiento de bajo ángulo 

es más eficiente para sobrecorrer que para acortar, y puesto que el 

acortamiento en el pie de monte norte de los Andes de Mérida (~40 km) 

es mucho mayor que en el pie de monte sur (10-12 km; Audemard 

y Audemard, 2002), entonces, se podría esperar que el 

sobrecorrimiento en el Norte sea mucho menor que en el Sur. La 
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asimetría implicada por la relación acortamiento/sobrecorrimiento, 

propuesta previamente por Colletta et al. (1997), induce más 

levantamiento en el lado norte que en el lado sur. Por lo tanto, la litósfera 

relativamente débil del bloque de Maracaibo sostiene una carga alta y 

estrecha que produce una gran flexión (~9 km en su punto más 

profundo), mientras que la litósfera Suramericana sostiene una carga 

más extendida, lo que produce una flexura menor (~4.5 km en el pie 

de monte sur). Esta interpretación soporta la asimetría de las masas 

propuesta originalmente por De Cizancourt (1933); el modelo de 

orógeno flotante de Audemard y Audemard (2002); y la desigualdad de 

la distribución de la carga de los Andes de Mérida sobre el bloque de 

Maracaibo y Suramérica. También es consistente con el corrimiento 

ciego de bajo ángulo (20-30°) y los 10 km de levantamiento de rocas 

del basamento descrito por De Toni y Kellogg (1993). La Fig 5.10 

muestra la relación entre el espesor cortical (modelado a partir de la 

anomalía de Bouguer regional, Fig 5.4a) y el espesor elástico). La región 

de mayor corteza se encuentra relacionada con la litósfera más débil, 

pero también se encuentra asociada a las secciones más altas de los 

Andes de Mérida y a las zonas más profundas de la cuenca de Maracaibo, 

ambos actuando como grandes cargas sobre una litósfera débil (con poco 

espesor elástico). 

 

Otras cargas importantes son la serranía de Perijá y los Andes 

Colombianos, los cuales limitan la cuenca de Maracaibo en su margen 

occidental. La serranía de Perijá no distorsiona el patrón de los contornos 

de espesor elástico, lo cual implica que se encuentra en algún tipo de 

equilibrio isostático. Ya que no existe evidencia gravimétrica (Fig. 5.2 y 

Fig. 5.4) de la existencia de una raíz isostática (e.g. Kellogg y Bonini, 

1982) y los valores de espesor elástico no son particularmente altos (Fig. 

5.8), otro mecanismo de compensación debe existir. Generalmente, 

cuando se considera la isostasia, otros esfuerzos distintos a aquellos 

producidos por una carga no son considerados en el modelo. Se podría 

suponer que esfuerzos horizontales derivados de la compresión e 

interacción de placas, particularmente relacionados con la convergencia 

entre el bloque de Maracaibo, la placa del Caribe y Suramérica, podrían 

ser lo suficientemente fuertes como para soportar la carga de la serranía 

de Perijá en un equilibrio dinámico. Otra posibilidad es que, dado el 
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hecho de que el bloque de Maracaibo es una placa pequeña, la gran 

subsidencia de la litósfera causada por los Andes de Mérida, podría 

forzar al bloque cortical a inclinarse hacia el sureste, levantando el lado 

opuesto. Como las serranías de Perijá y Santa Marta se ubican en este 

lado, su peso evita que el bloque se levante, y que, por lo tanto, se 

encuentre en un equilibrio dinámico impulsado por esfuerzos verticales 

(hacia arriba vs hacia abajo). Lo más probable es que exista una 

combinación de ambos casos, lo cual ocasiona que la serranía de Perijá 

no necesite una raíz isostática para estar compensada. 

 

El contorno de 20 km en el mapa de espesor elástico tiene una 

orientación similar al del sistema de fallas de Boconó, lo que sugiere que 

el límite cortical y mecánico entre el bloque de Maracaibo y Suramérica 

se encuentra de alguna forma asociado a esta estructura, a pesar de que 

es improbable que la falla desplace el Moho, como se muestra en las 

secciones balanceadas de los Andes de Mérida (Monod et al., 2010) y en 

una montaña similar (Laramide Wind River Range; Smithson, 1978). Se 

ha sugerido que la formación de los Andes de Mérida se encuentra 

relacionada con la deformación litosférica paralela a la falla de Boconó 

(Masy et al., 2011). Flujo en el manto superior paralelo a los Andes de 

Mérida no refleja necesariamente una falla de Boconó de escala 

litosférica, ni tampoco refleja la influencia del manto en la formación del 

sistema montañoso. Este flujo mantelar podría ser la respuesta a la 

presencia de una cuña cortical que empuja el manto litosférico hacia la 

astenósfera, como sugieren los resultados de Burgos et al. (2011) que 

muestran una litósfera más gruesa (de 70 km en la cuenca Barinas-

Apure) a 80 km bajo la cuenca de Maracaibo), en la región donde se 

supone que el Moho se encuentra más profundo (Fig 5.10). Es 

interesante el hecho de que la falla de Icotea, una falla sinestral, 

distorsione el patrón de los contornos del espesor elástico en la 

dirección de su desplazamiento. Por lo tanto, esta falla tiene, al menos, 

una influencia cortical, como sugiere la sismicidad en sus vecindades 

con eventos hasta 40 km de profundidad (Audemard y Audemard, 

2002). Más aún, esta distorsión aparenta proseguir hacia el sureste, lo 

que es compatible con la idea de que ésta converge con la falla de 

Boconó en algún punto (e.g. Beltrán, 1994), o que al menos no termina 
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en la costa del lago de Maracaibo como lo proponen Castillo y Mann 

(2006). 

 
Fig. 5.10: Estructura cortical 3,D del bloque de Maracaibo mostrando, 

de arriba hacia abajo: topografía, espesor elástico y profundidad del 

Moho modelada a partir del mapa gravimétrico regional (Fig 5.4ª). (a) 

vista desde N45E. (b) vista desde S45W. 
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Como las cargas del bloque de Maracaibo tienen diferentes edades, 

discutiremos brevemente la flexión litosférica en función del tiempo. 

Con base en el modelo viscoelástico de la litósfera (Walcott, 1970), dos 

características son importantes: su edad y grosor (Watts, 2001). Cargas 

jóvenes se encuentran asociadas, por lo general, a altos valores de 

rigidez flexural, mientras que cargas antiguas tienden a producir valores 

bajos. Cargas anchas hacen que la litósfera se acerque más rápido a un 

estado hidrostático (modelo de isostasia de Airy) que una carga estrecha. 

Dentro del sistema flexural del bloque de Maracaibo, los Andes de 

Mérida pueden considerarse como una carga relativamente joven y 

estrecha que produce una flexión profunda y de corta longitud de onda 

sobre la litósfera. Estas circunstancias sugerirían que la rigidez flexural 

instantánea de la placa (y por lo tanto su espesor elástico) podrá 

encontrarse por debajo de los valores estándares para la litósfera 

continental. De hecho, no existe una relación simple entre la rigidez 

flexural instantánea, el espesor elástico y la edad de una carga (Watts, 

2001). Por ello, no se puede directamente determinar cuánto de la 

subsidencia y la variación del espesor elástico es producido por la carga 

de los Andes de Mérida o cuánto es heredado de procesos anteriores. 

 
Fig. 5.11: Posición del nodo flexural y de las depozonas de la cuenca de 

Maracaibo sobre el mapa gravimétrico residual. El nodo frexural se 

localiza dentro de un conjunto de contornos de profundidad 4.5 km y se 

encuentra asociado a una anomalía residual positiva dentro de la cuenca. 
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5.6.1 Historia flexural del bloque de Maracaibo 

 

Basados en los resultados de esta investigación y en interpretaciones 

previas de la evolución geodinámica del bloque de Maracaibo, sus 

orógenos y cuencas, se presenta un esquema de la historia de la región 

(Fig 5.12) con particular énfasis en los diferentes estados flexurales que 

han deformado esta microplaca: 

 

a. Originalmente, el bloque de Maracaibo era parte de la placa 

Suramericana. La litósfera probablemente tenía un gran espesor 

elástico y constante (>30 km), como sugieren estudios regionales de 

Suramérica (e.g. Watts et al., 1995; Stewart y Watts, 1997; Pérez-

Gussinye, 2007). 

b. En el Jurásico tardío, la expansión entre Norteamérica y Suramérica 

creó el Protocaribe (e.g. Pindell y Barrett 1990) y un margen pasivo 

a lo largo del norte de Suramérica. Este proceso habría reducido el 

espesor elástico de la litósfera hacia el margen divergente. 

Eventualmente, la extensión sobre la litósfera creó una serie de 

grábenes y semigrábenes en la corteza (Parnaud et al., 1995); su 

formación debió haber debilitado la litósfera y reducido 

significativamente el espesor elástico cerca de estas estructuras, 

como fue sugerido por Audemard y Audemard (2002). 

c. Durante el Cretácico, se depositaron sedimentos sobre la plataforma 

continental causando subsidencia en la litósfera (Duerto, 1998). En 

el Maastrichtiano Tardío comenzó el levantamiento de la serranía de 

San Marta, lo que pudo haber afectado el espesor elástico de una 

forma desconocida. Durante este período, el equilibrio térmico en la 

litósfera produjo subsidencia en el bloque de Maracaibo, similar a los 

procesos descritos en la cordillera Oriental en Colombia (e.g. 

Sarmiento, 2002), seguramente reduciendo el espesor elástico. 

d. El primer estado de deformación flexural de la cuenca de Maracaibo 

estuvo asociado a la colisión del Gran Arco del Caribe con el norte 

de Venezuela, desde el Paleoceno hasta el Eoceno Temprano (Lugo 

y Mann, 1995). A lo largo de este período, algunos pedazos de este 

arco chocaron y sobrecorrieron el margen pasivo. Acortamiento 

debido a este proceso llevó al emplazamiento de las napas de Lara 
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(Stephan, 1985), lo que causó subsidencia en el noroccidente de 

Venezuela, reduciendo el espesor elástico en Suramérica, similar a la 

debilitamiento de la litósfera descrita en los Cárpatos del este (e.g. 

Artyushkov et al., 1996). 

e. El Oligoceno representa una etapa importante de orogénesis por el 

levantamiento de los Andes Colombianos y la serranía de Perijá, así 

como el segundo pulso del levantamiento de la serranía de Santa 

Marta. Los dos primeros se relacionan con la subducción de la placa 

de Nazca, mientras que el tercero con la subducción plana de la placa 

del Caribe (Kellogg, 1984; van der Hilst y Mann, 1994; Taboada et 

al., 2000). La subducción plana que empezó en el Noroeste durante 

este período pudo haber ayudado a soportar las cargas de la serranía 

de Santa Marta y Perijá. Es válido acotar que la estructura cortical de 

la serranía de Perijá no ha sido estudiada apropiadamente y, por lo 

tanto, en la reconstrucción aquí presentada se ha tomado la propuesta 

por Audemard y Audermard (2002). 

f. En el Mioceno Medio, esfuerzos producidos por la colisión del arco 

de Panamá con el norte de Suramérica forzaron la inversión de un 

graben jurásico, lo que llevó al levantamiento de los Andes de Mérida 

(e.g. Audemard y Audemard, 2002; Monod et al., 2010) e inició el 

proceso de subsidencia en la región, así como la creación del gran 

depocentro que se encuentra en el pie de monte norte de esta 

cadena montañosa (Audemard, 2003). La formación de la cuenca 

antepaís está registrada por fallas normales dentro de ella con un 

rumbo promedio de S37E (Castillo y Mann, 2006). La gran carga de 

los Andes de Mérida pudo haber reducido el espesor elástico en las 

cuencas contiguas y llevó a la formación del nodo flexural incipiente 

de la cuenca de Maracaibo. 

g. Finalmente, durante los últimos 5 Ma, la compresión generada por 

el arco de Panamá y la subducción de la cresta de Carnegie en la 

trinchera de Ecuador en el noroeste de Suramérica produjeron el 

escape del bloque de Maracaibo y del bloque de Bonaire (Egbue y 

Kellogg, 2010). Como ambos sobrecorren la placa del Caribe, se 

creó una subducción plana en el cinturón de deformación del Caribe 

sur (e.g Audermard, 2009). El levantamiento actual de los Andes 

de Mérida y de la serranía de Perijá es causado por la convergencia 

oblicua entre Suramérica y el bloque de Maracaibo y la transpresión 
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generada (Audemard y Audemard, 2002) afectando el sistema 

flexural de una manera desconocida. 

 
Fig. 5.12: Evolución geodinámica del bloque de Maracaibo, sus 

orógenos y cuencas, basada en las reconstrucciones propuestas por 

varios autores (ver texto para los detalles). La línea roja punteada 

representa las variaciones del espesor elástico a través del tiempo 

(sin escala vertical). La estructura de los Andes de Mérida se basa en 

los modelos de Monod et al. (2010) y Arnaiz-Rodríguez et al. (2011). La 

edad de las etapas se describe de la siguiente manera: (a) Pre-Jurásico, 

(b) Jurásico Tardío, (c) Cretáceo, (d) Paleoceno, (e) Oligoceno, (f) 

Mioceno Medio, (g) Plioceno. En la figura 5.12g, S representa el 

acortamiento y Ot el sobrecorrimiento. Las flechas gruesas muestran la 

dirección del esfuerzo principal (compresión o extensión) y la flecha 

pequeña marca la posición del nodo flexural. 
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5.7 Conclusiones 
 

El modelado numérico del complejo sistema de cargas dentro del bloque 

de Maracaibo ha permitido estimar las variaciones laterales del espesor 

elástico en la región. Al considerarlas, se pueden extraer las siguientes 

conclusiones: 

 

1. El uso de una modelo numérico es válido para estimar las 

variaciones del espesor elástico de la litósfera continental. Este 

método es aplicable siempre y cuando las condiciones de borde 

y limitaciones expresadas por las ecuaciones sean cumplidas, y 

satisfagan las condiciones generales de la geología. 

2. El espesor elástico en el área de estudio varía entre 30 y 18 km, 

con un valor medio de 23.7 km y una moda de 26 km. La 

orientación de los contornos del mapa de espesor elástico es 

aproximadamente N45R, similar a la de los Andes de Mérida, 

indicando que ésta es la carga más importante dentro del bloque 

de Maracaibo. Valores altos de esta propiedad (>26 km) se 

encuentran asociados a la serranía de Santa Marta y al escudo 

de Guayana deformado. Valores bajos (<20 km) coinciden con 

el sistema flexural Andes de Mérida-cuenca de Maracaibo. Los 

errores estimados varían entre ± 1.0 km y ± 2.5 km. 

3. La configuración del basamento dentro de la cuenca de 

Maracaibo parece encontrarse controlada por los Andes de 

Mérida (que representan la mayor carga), la serranía de Perijá 

y los Andes Colombianos (que limitan la cuenca en su margen 

oeste). 

4. El mapa de espesor elástico muestra que el contorno de 20 km 

tiene una orientación similar a la del sistema de fallas de 

Boconó; esto podría implicar que el límite mecánico y 

geodinámico entre el bloque de Maracaibo y la placa 

Suramericana se encuentra, en cierta forma, asociado a esta 

estructura, a pesar de que sea improbable que la falla desplace 

el Moho. 

5. La serranía de Perijá no parece distorsionar el patrón de los 

contornos del mapa de espesor elástico y carece de una raíz 
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isostática. Pueden existir dos explicaciones para eso: (a) que 

esfuerzos horizontales derivados de la compresión e interacción 

de placas sostienen la carga de la serranía de Perijá, o (b) que 

la gran subsidencia de la litósfera causada por los Andes de 

Mérida fuerce al bloque de Maracaibo a inclinarse hacia el SE; 

esto causaría que el lado oeste del bloque se levantase, pero las 

serranías de Perijá y Santa Marta prevengan su levantamiento. 

Una mezcla de ambos procesos no puede ser descartada. 

6. Varios contornos contiguos de 4.5 km de profundidad en el 

mapa de basamento de la cuenca de Maracaibo y una anomalía 

residual de Bouguer positiva dentro de la cuenca indican la 

posición del nodo de flexión. Este no presenta una expresión 

topográfica, lo que implica que la cuenca se encuentra en estado 

sobrellenado. Más aún, la distancia entre el frente de 

corrimiento y el nodo de flexión respaldan los bajos valores de 

espesor elástico encontrados. 

7. La serranía de Santa Marta presenta los valores de espesor 

elástico de la zona (de 26 a 30 km). Esto podría deberse a la 

convergencia de la placa Suramericana y la placa del Caribe, y 

al acoplamiento asociado a este proceso. Los procesos expuestos 

para la serranía de Perijá podrían jugar un papel importante en 

el equilibrio isostático en el que se encuentra la serranía de 

Santa Marta. Más aún, el hecho de que ésta se encuentre 

levantada lejos de las zonas afectadas por la formación de 

grábenes sugiere que los valores de espesor elástico no fueron 

afectados por procesos pre-orogénicos. 

8. Al comprender la evolución geodinámica del bloque de 

Maracaibo, es claro que, a pesar de que los Andes de Mérida 

representen la carga más importante en el sistema, su orogénesis 

no es el único proceso que produjo los gradientes de espesor 

elásticos observados. En consecuencia, los valores del espesor 

elástico dentro de la cuenca de Maracaibo (de 24 a 18 km) son 

la respuesta a diferentes etapas en la evolución geodinámica de 

la región. En particular, la extensión sufrida en el Jurásico 

debilitó la litósfera. Subsecuentemente, el levantamiento de los 

Andes de Mérida sobre la litósfera débil del bloque de 

Maracaibo produjo la profunda cuenca de Maracaibo. 
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CAPÍTULO 6 
 

LA LITÓSFERA DEL CARIBE ORIENTAL: CONCLUSIONES 

GENERALES Y RECOMENDACIONES 
 

En el capítulo I se ha definido la litósfera como la sección rígida superior 

de la Tierra, que consta de la corteza y del manto superior. También se 

ha expuesto que la litósfera es una capa con propiedades mecánicas, 

termales y químicas distintas a la astenósfera, a la cual suprayace. El 

espesor de la litósfera, su composición química y propiedades físicas y 

mecánicas juegan un papel importante en la tectónica de placas (Niu et 

al., 2003). Por lo tanto, para entender la geodinámica de la placa del 

Caribe es preciso conocer su litósfera bajo estos parámetros. En general, 

la información expuesta y discutida en los capítulos II y III ha permitido 

inferir algunas propiedades mecánicas y el estado termal de la litósfera 

del Caribe oriental; los resultados obtenidos en los capítulos IV y V han 

permitido entender la labor de la placa del Caribe en la Geodinámica de 

la placa Suramericana. El objetivo del presente capítulo es discutir, 

conjuntamente, los resultados presentados en los capítulos antes 

referidos con el propósito tanto de comprender la importancia del 

espesor de la litosfera oceánica para el desarrollo de la placa del Caribe, 

como de conocer el papel que juega el plateau basáltico del Caribe en 

este contexto. 

 

6.1 La evidencia 
 

En el capítulo II se expuso la información sobre el flujo calórico y se 

determinó la profundidad de Curie y el estado termal del Caribe oriental. 

Al examinar los resultados relativos a la profundidad de Curie, se 

concluye que el Caribe oriental presenta un área extensa poco 

perturbada con un valor medio de 23 km; por lo tanto, la isoterma se 

encuentra localizada dentro del manto superior, lo cual indica que esta 

sección superior de la litósfera es magnética. Estos resultados son 

cónsonos con la afirmación de que el Caribe es una corteza oceánica 

termalmente estable con valores de flujo calórico promedio similares a 

los valores promedios del mundo (Epp et al., 1970). Adicionalmente, 
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nuestros resultados apoyan las observaciones de Ferré et al. (2014), 

quienes plantean que el manto superior pudiese ser magnético; contrario 

a la creencia de que el Moho representa un límite entre el material 

magnético de la corteza y el material amagnético del manto 

(Wasilewski et al., 1979). Dentro de la región estable del Caribe, se 

detectó una sección en la región sur-central de la cuenca de Venezuela 

caracterizada por ser una zona de profundidad de Curie somera con un 

valor mínimo de 17 km y un alto local de flujo calórico. Este fenómeno 

se encuentra posiblemente asociado o bien a la existencia de una región 

de corteza delgada o bien a procesos mantelares.  

 

En el capítulo III se han analizado las características mecánicas (en 

función de la estructura de velocidades de ondas sísmicas) de la litósfera 

del Caribe. Los resultados de la tomografía de ruido ambiental del 

presente estudio confirman que la velocidad de ondas de corte del manto 

litosférico es significativamente menor (-5.6%) que el promedio global, 

lo cual es consistente con otros LIP alrededor del mundo (e.g Richardson 

et al., 2000; Schimmel et al., 2003). Esta información está acorde con 

los resultados presentados en tomografías mundiales donde la región del 

Caribe ha mostrado valores de velocidades de corte menores a los 

valores estándares para el mundo en los 100 km más someros de la 

región (e.g. Woodhouse y Dziewonski, 1984). El origen de esta baja 

velocidad podría ser tanto térmico como composicional. En particular, 

la presencia de esta anomalía pudiera ser explicada por la inclusión de 

material ígneo asociados a la formación del LIP Caribe. Una anomalía 

prominente de bajas velocidades en la sección noreste del área de estudio 

se encuentra posiblemente asociada a la cuña mantelar hidratada de la 

subducción de la litósfera Atlántico. Además, la presente investigación 

revela la existencia de un gradiente de bajas velocidades en el manto, lo 

que aquí ha sido interpretado como el límite litosfera- astenósfera, el cual 

no había sido detectado en estudios previos sobre la región (e.g. 

González et al., 2011), y cuyos valores de profundidad son similares con 

los presentados por Burgos et al. (2011), quienes estudiaron este límite 

a nivel mundial. En tal sentido, los resultados evidencian que la 

litósfera del Caribe oriental tiene un espesor anormalmente delgado, 

variando entre ~50 km en el noreste hasta más de ~70 km en el oeste y 

en el suroeste.  
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En el capítulo IV se procedió a investigar la sección del Caribe oriental 

que no podía ser cubierta por la tomografía de ruido ambiental: el arco 

de las Antillas Menores. Para ello se utilizó la técnica de funciones 

receptoras que, debido a la calidad del dato, no permitió el estudio de 

la sección litosférica completa, pero sí de la corteza del arco. En 

general, se pone de manifiesto que el espesor cortical en el arco varía 

entre 22 y 36.8 km. Los valores altos de espesor cortical se presentan, en 

su mayoría, en el frente oeste de la sección norte del arco, mientras que 

los valores bajos se localizan en el frente este de su sección norte y en la 

sección sur. Así pues, los valores obtenidos se encuentran dentro del 

rango reportado por Christenson et al. (2008), Sevilla et al. (2010), 

Weinzierl (2010), pero son menores que los observados por Boyton et 

al. (1979) en las proximidades de St. Vincent. La distribución de estos 

valores se encuentra relacionada con el hecho de que la litósfera oceánica 

del Atlántico subduce más rápido al norte de la falla de Tiburón que al 

sur. En la indagación realizada, por primera vez, se estimó el espesor 

cortical de Barbuda en 22 km, y el del prisma de Barbados en 35.1 km, 

lo que resulta igual al estimado por Westbrook (1975; 35 km). El radio 

de Poisson estimado a lo largo del arco varía entre 0.266 (Vp/Vs=1.777) 

y 0.3 (Vp/Vs=1.870). Los valores bajos (0.266 a 0.277) se encuentran 

inscritos en la sección del arco al sur de Guadalupe; los altos (0.280 

a 0.300) se localizan al norte de esta isla. Los valores mayores (0.280) 

se encuentran asociados al origen máfico del arco, siendo los valores 

menores más consistentes con valores de corteza continental. Esta 

diferencia viene correlacionada con la existencia de un basamento de 

edad Mesozoica que se presenta en la sección norte del arco. Estos 

valores e interpretaciones son consistentes con los presentados por 

Sevilla et al. (2010) aunque, por primera vez, se presentan de una forma 

general para varias secciones del arco. 

 

En el capítulo V se indagó sobre la situación mecánica de la litósfera 

del bloque de Maracaibo, bajo el cual subduce la placa del Caribe. 

En particular, interesa su situación flexural. El resultado apunta a que 

el espesor elástico dentro de este bloque varía entre 30 y 18 km, y que la 

orientación preferencial de los contornos del mapa de espesor elástico 

es similar a la de los Andes de Mérida. Las variaciones de este 



La Litósfera del Caribe Oriental: Una Visión Geofísica Integrada 

 

 

 

 

347 

espesor no habían sido previamente estimadas; sólo se poseían valores 

considerados a partir de modelos sencillos a ambos lados de los Andes 

de Mérida (Chacín et al., 2005; Arnaiz-Rodríguez et al., 2011). Los 

valores de espesor elástico mayores a 26 km están asociados a zonas 

ubicadas al sureste de la cuenca Barinas-Apure y a la serranía de Santa 

Marta. La presencia de la serranía de Perijá no parece distorsionar el 

mapa de espesor elástico calculado. Por lo tanto, se estima que ésta debe 

encontrarse en equilibrio dinámico, como fue previsto por Kellogg y 

Bonini (1982), lo que significa que su carga se encuentra sostenida 

parcialmente por la rigidez de la litósfera, y parcialmente por el sistema 

de esfuerzos compresivos al que está sometido el bloque de Maracaibo. 

 

6.2 La interpretación 
 

Según el modelo teórico de flujo termal en función de la edad de 

una litósfera oceánica (Turcotte y Schubert, 2007), el Caribe debería 

tener un flujo de unas 0.72 a 0.95 µcalcm
-2

s
-1

, pero su flujo promedio 

es mayor (1.35 µcalcm
-2

s
-1

, Epp et al., 1970). Si se considera la ley de 

Fourier, el flujo calórico (q) para una placa viene definido por la 

ecuación 6.1: 

(ec. 6.1) 

 

donde l es el espesor litosférico y k representa un promedio de las 

propiedades térmicas de las rocas basálticas típicas de la corteza 

oceánica y las del manto superior. Entonces, se puede inferir que el 

manto astenosférico por debajo del Caribe, o incluso el manto litosférico, 

debe estar más caliente que lo esperado para un placa de su edad. Esta 

hipótesis encuentra respaldo en los datos tomográficos que muestran al 

Caribe como una región de anomalías de bajas velocidades, pues la 

velocidad de las ondas de corte es inversamente proporcional a la 

temperatura (Lliboutry, 2000; Fowler, 2005; Turcotte y Schubert, 

2007). En concordancia con lo expuesto, la conclusión lógica de que el 

material mantelar debajo del Caribe se encuentra relativamente más 
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caliente al ser comparado con el de otras placas tectónicas pudiera 

interpretarse, a su vez, como un efecto remanente de la interacción de la 

litósfera caribeña con una pluma mantelar hace 90 y 76 Ma. No obstante, 

ésta sería una explicación poco probable, ya que las anomalías termales 

derivadas de este tipo de procesos (y las anomalías térmicas, en general) 

tienden a desaparecer completamente después de 20 Ma que la pluma ha 

cesado su actividad (e.g. Woods y Okal, 1996). En consecuencia, los 

valores de flujo calórico posiblemente se encuentran relacionados con el 

poco espesor litosférico encontrado en la parte oriental del Caribe, lo que 

ayuda a traer el calor de la astenósfera más cerca de la superficie y 

determina, por lo tanto, que la litósfera se caliente de forma más 

eficiente. 

 

Existe una relación intrínseca entre el espesor de una litósfera oceánica 

y su edad. La litósfera del Caribe, con una edad estimada entre 120 

y 140 Ma (Ghosh et al., 1984), debería tener un espesor de más de 100 

km, según los modelos teóricos de McKenzie et al. (2005; Fig. 1.2). 

Según Burgos et al. (2011), la media aproximada del espesor es de 50 

km y el máximo 80 km. Los resultados de las investigaciones realizadas 

apuntan a que la litósfera del Caribe oriental es anormalmente delgada, 

la cual varía entre ~50 km en el noreste hasta más de ~70 km en 

el oeste y en el suroeste. Por lo tanto, el espesor de la litósfera del 

Caribe es menor que el que corresponde a una litósfera de su edad. 

Considerando este espesor, la edad de la placa del Caribe debería ser 

aproximadamente de 40 Ma. Al igual que las anomalías termales y de 

velocidades, se puede atribuir esta situación a la afectación de una 

pluma mantelar, la cual habría calentado la litósfera dejándola altamente 

afectada y adelgazada después del cese de su actividad. Al respecto, la 

existencia de una litósfera delgada bajo las zonas afectadas por plumas 

mantelares es relativamente recurrente. Por ejemplo, Landes et al. (2007) 

reportaron una litósfera delgada bajo la provincia volcánica Británica 

del Terciario (British Tertiary volcanic province) y sugirieron que 

era evidencia de erosión producto de la interacción de la cabeza de la 

proto-pluma de Islandia con la litósfera. 

 

Otra de las características del Caribe es su espesor cortical (Fig. 3.8). Su 

espesor anómalo es consecuencia del emplazamiento del LIP Caribe. 
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En tal sentido, este podría desempeñar otro papel importante en el 

equilibrio isostático de la placa del Caribe, el cual ha sido poco discutido 

en la literatura. Granja et al. (2005) señalan que la corteza del Caribe se 

encuentra en desequilibrio isostático, mientras que Arnaiz- Rodríguez 

y Garzón (2012) aseguran que algunas estructuras se encuentran en un 

equilibrio isostático parcial. El modelo de Airy de isostasia local 

podría corroborar esta última hipótesis (ec. 6.2). Si la profundidad 

promedio de la batimetría es de 3500 m, la densidad del agua de mar 

1,03 g/cm3, la densidad del manto ρ=3,2 g/cm3 y la densidad del basalto 

ρ=2.85 g/cm3, entonces, se estima que la raíz teórica del Caribe es de 

aproximadamente 18 km. Este resultado se aproxima a los valores 

estimados por sísmica (Officer et al., 1959; Edgar et al., 1971; Houtz y 

Ludwing, 1977), y permiten comprobar que la litósfera del Caribe, o al 

menos su corteza, debe encontrarse parcialmente en equilibrio isostático. 

 

(ec. 6.2) 

 

6.3 Las implicaciones 
 

Recapitulando, se podría definir la Placa Caribe como una placa con una 

litósfera relativamente caliente para su edad, adelgazada por su 

interacción con una pluma mantelar, y con una corteza engrosada por el 

emplazamiento del LIP Caribe, pero en un equilibrio isostático parcial. 

En consecuencia, podemos considerarla como una litósfera caliente y 

delgada, rica en hierro, con una corteza gruesa, la cual, al sustituir 

material mantelar, hace que la densidad promedio sea menor. 

 

En un contexto de subducción, estas propiedades son cruciales para 

entender la dinámica entre las placas tectónicas, lo que depende 

directamente de su flotabilidad (Niu et at., 2003). En su límite occidental, 

la placa del Caribe entra en contacto con la placa de Cocos, la cual posee 

una litósfera mucho más delgada y es forzada a subducir bajo una 

litósfera más gruesa, la cual es difícil de subducir por su mayor espesor. 

En su borde norte, las litosferas tienen un espesor promedio similar, lo 

que podría explicar por qué se genera un límite transformante. En esta 
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misma zona, se localiza el sistema de expansión de la fosa de Caiman, 

cuya formación podría encontrarse asociada a la extensión de la litósfera 

termalmente afectada y debilitada por el sistema de esfuerzos allí 

presentes (DeMets y Wiggins-Grandison, 2007).  

 

En su límite oriental y noroccidental, la placa del Caribe se encuentra 

con la litósfera relativamente fría y densa del Atlántico. Se ha 

caracterizado la litósfera del Caribe como una litósfera delgada, con 

velocidades de ondas de corte por debajo de los estándares mundiales y 

con un estado térmico elevado (comparado con otras litósferas oceánicas 

de su edad). Consecuentemente, esta litósfera, que es delgada y con una 

densidad menor a la de una placa oceánica normal, tiene más flotabilidad 

que una litósfera más joven. En este límite convergente se formó el arco 

de las Antillas Menores, el cual podría haberse generado sobre la corteza 

engrosada del Caribe (Sevilla et al., 2010). 

 

El límite sur es el más complicado. Posee dos rasgos: una etapa de 

subducción al oeste y centro de la placa, y una etapa de transcurrencia al 

este. Del lado este, la zona de encuentro entre la Placa Caribe, la 

Suramericana y la Placa del Atlántico ha sido descrita como una 

compleja zona en la que la litósfera Suramericana es erosionada o 

removida parcialmente por la subducción de la litósfera del Atlántico 

dejando una litósfera delgada (Clark et al., 2008; Bezada et al., 2010). 

Es posible que ambas litosferas, aunque adelgazadas por diferentes 

procesos, tengan una flotabilidad similar, o que el sistema de esfuerzos 

en la zona (asociado al movimiento relativo entre las placas) no posea 

una componente normal al desplazamiento, que sea suficiente para 

iniciar el proceso de subducción. Por el contrario, desde el centro de 

Venezuela hasta el límite con Centro América, se ha descrito un sistema, 

en el cual la placa del Caribe se encuentra subduciendo bajo la litósfera 

Suramericana (Van der Hilst y Mann, 1994). Según van Benthem y 

Govers (2010), esta zona es la que experimenta los mayores esfuerzos 

entre la placa del Caribe y la placa Suramericana debido al movimiento 

relativo entre éstas y el escape de los bloques del noroccidente de 

Suramerica, los cuales sobrecorren la litósfera del Caribe. Es posible que 

el complejo sistema de esfuerzos en esta zona haya sido suficiente para 

iniciar el proceso de subducción de bajo ángulo en el cual la litósfera 
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menos densa sobrecorre a la más densa. Se considera que es este campo 

de esfuerzos, derivado de la subducción de una litósfera delgada pero 

poco densa, lo que ayuda a mantener en equilibrio dinámico la carga de 

la serranía de Perijá. Adicionalmente, el acoplamiento entre las litósferas 

al norte del bloque de Maracaibo es responsable del aumento del espesor 

elástico que sostiene la carga de la serranía de Santa Marta.  

 

Finalmente, podría extrapolarse esta interpretación del sistema 

geodinámico actual para concluir que la flotabilidad de la litósfera del 

Caribe, conferida por los eventos mantelares que llevaron a la formación 

del CLIP, ha jugado un papel importante en su desarrollo. En efecto, si 

la flotabilidad de la placa del Caribe es, en la actualidad, lo 

suficientemente alta como para impedir que sea subducida, es lógico 

pensar que hace 70 Ma era mayor, pues se encontraba relativamente más 

caliente que como se encuentra hoy en día (según la Ley de Enfriamiento 

de Newton). Por otra parte, si se considera que los sistemas de esfuerzos 

no fueron de mayor magnitud que los que hoy se presentan 

(independientemente del modelo de formación de la placa del Caribe), 

se explicaría la razón por la cual ha llegado a su porción actual sin ser 

destruida, pero sí deformada. Un ejemplo puntual de esto lo constituye 

la subducción de la placa de Farayon descrita por Pindell y Kennan 

(2009). 

 

6.4. Conclusiones de la Investigación 
 

Los resultados obtenidos en este estudio nos han permitido estudiar, de 

forma conjunta, las características térmicas y mecánicas de la litósfera 

del Caribe oriental. Al hacer una interpretación de los resultados 

presentados se llegó a las siguientes conclusiones: 

 

1. El valor promedio de la profundidad de Curie para el escudo 

de Guayana es de 40 km. Este resultado es coherente con el 

comportamiento de una plataforma termalmente estable con un 

espesor cortical entre 40 y 45 km. Las variaciones laterales 

reportadas de la profundidad de Curie parecen estar relacionadas 

con las edades de las diferentes provincias dentro del Escudo. 

Las cuencas continentales en Venezuela tienen diferentes 
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comportamientos termales: (a) la cuenca de Maracaibo es una 

cuenca termalmente estable con valores normales de flujo 

calórico, y valores de profundidad de Curie similares a la 

profundidad de Moho; (b) la subcuenta de Guárico es una 

cuenca termalmente afectada con valores de alto flujo calórico, 

donde la profundidad de Curie es de 8 a 10 km más somera 

que la profundidad de Moho. 

2. La profundidad de Curie en el Caribe oriental se caracteriza por 

tener una extensa área poco perturbada con un valor medio de 

23 km. Por lo tanto, el manto superior se encuentra 

magnetizado. Esta región estable se caracteriza por poseer 

bajos valores de flujo calórico relacionados con la corteza 

engrosada del Caribe. Una zona de profundidad de Curie somera 

se localiza dentro de la cuenca de Venezuela alcanzando un 

valor mínimo de 17 km. Este fenómeno revela que la litósfera 

del Caribe tiene un estado termal diferente al esperado para una 

placa de su edad posiblemente asociado a su espesor litosférico. 

3. La litósfera del Caribe presenta una estructura de velocidades 

S anómala con respecto a las litósferas oceánicas normales del 

mundo. La velocidad de ondas de corte del manto litosférico es 

significativamente menor (-5.6%) que el promedio global, lo 

cual es consistente con las realizadas bajo otros LIP alrededor 

del mundo. El origen de esta baja velocidad se encuentra 

relacionado directamente con la composición del manto. Se 

ha interpretado que la presencia de material ígneo en el manto 

litosférico, asociados a la interacción de la litósfera con una 

pluma mantelar, explica, de forma satisfactoria, estas anomalías 

de velocidad. En general, no se puede descartar que un estado 

termal ligeramente elevado contribuya a la existencia de 

velocidades negativas de manera secundaria. 

4. El Caribe oriental tiene una litósfera anormalmente delgada, 

la cual varía entre ~50 km en el noreste hasta más de ~70 km 

en el oeste y en el suroeste. La corteza gruesa que la 

caracteriza, con una litósfera anormalmente delgada y rica en 

hierro, ocasiona que la litósfera de la placa del Caribe sea 

moderadamente flotante. Esto origina que sea subducida bajo la 

placa Suramericana en un proceso de bajo ángulo, y sobrecorra 
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la litósfera oceánica del Atlántico en la zona de subducción de 

las Antillas menores. 

5. Los valores de la profundidad de Moho del arco de las 

Antillas Menores varían entre 22 y 36.8 km, con una media de 

29 km y errores estadísticos entre 0.8 y 2.1 km con un valor 

medio de 1.5 km. Los valores altos de espesor cortical se 

presentan, en su mayoría, en el frente oeste de la sección norte 

del arco, mientras que los valores bajos se localizan en el frente 

este de su sección norte y en su sección sur. La distribución de 

los valores dentro del arco de las Antillas Menores se encuentra 

principalmente asociada a la dualidad de situaciones 

geodinámicas al norte y al sur del sistema de falla de Tiburón 

donde, al norte, la litósfera oceánica subduce más rápido que al 

sur. 

6. El radio de Poisson estimado a lo largo del arco varía entre 0.266 

(Vp/Vs=1.777) y 0.3 (Vp/Vs=1.870). Los valores bajos (0.266 

a 0.277) se encuentran inscritos en la sección del arco al sur de 

Guadalupe, mientras que los altos (0.280 a 0.300) se localizan al 

norte de esta isla. Los valores relativamente altos (>0.280) son, 

en general, consistentes con un origen máfico de arco de islas y 

la presencia de rocas gabroicas en la corteza, mientras que los 

valores menores son más consistentes con valores de corteza 

continental. Esta diferencia viene asociada a la existencia de un 

basamento de edad mesozoica que se presenta en la sección 

norte del arco, lo que explica los resultados en función de una 

diferencia composicional de la corteza interior, como se ha 

podido corroborar a través de un modelado gravimétrico. 

7. El espesor elástico en el área de estudio varía entre 30 y 18 km, 

con un valor medio de 23.7 km y una moda de 26 km. La 

orientación de los contornos del mapa de espesor elástico es 

aproximadamente N45R, similar a la de los Andes de Mérida, 

indicando que ésta es la carga más importante dentro del bloque 

de Maracaibo que controla la configuración del basamento. La 

serranía de Perijá no parece distorsionar el patrón de los 

contornos del mapa de espesor elástico y carece de una raíz 

isostática, por lo tanto, debe encontrarse en algún tipo de 

equilibrio dinámico. La serranía de Santa Marta presenta los 
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mayores valores de espesor elástico de la zona (de 26 a 30 km), 

lo cual podría deberse al acoplamiento asociado a la subducción 

plana del Caribe bajo Suramérica. 

8. La evolución geodinámica del bloque de Maracaibo revela que 

la configuración del basamento y su estado actual representan la 

respuesta a diferentes etapas. Particularmente, la extensión 

sufrida en el Jurásico y el rápido levantamiento de los Andes de 

Mérida representan las etapas más importantes de esta 

evolución. 
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APÉNDICE 1: Valores de flujo calórico para el norte de Venezuela y 

el Caribe oriental en µcal cm −2 s−1, tomados de diferentes bases de 

datos. Las fuentes en la tabla son: (1) Clark et al. (1978); (2) Epp et al. 

(1970); (3) Fernández (2004) y Hernández (2006); (4) Pollack (1993). 

FC es flujo calórico 
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APÉNDICE 2: Cobertura de datos magnéticos aerotransportados (zonas 

verdes) y marinos (perfiles azules) incorporados en el EMM2010 para 

Venezuela y el Caribe oriental 

 
 



La Litósfera del Caribe Oriental: Una Visión Geofísica Integrada 

 

 

 

 

386 

APÉNDICE 3: Localización e instrumentación de las estaciones 

utilizadas para la tomografía de ruido ambiental. 
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PR: Puerto Rico Seismic Network; XT: BOLIVAR broadband 

deployment; VE: FUNVISIS; TR: Eastern Caribbean Seismograph 

Network; CM: Red Sismologica Nacional de Colombia; CU: 

CariUSGS Caribbean Network; DR: Dominican Republic Seismic 

Network; IU: Global Seismograph Network; NA: Netherlands Antilles 

Seismic Network; G: GEOSCOPE 

 

 


