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2.4 Ondas Precursoras . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 16
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8 Discusión y Conclusión 63

A Anexo 71

A.1 Envoltorias . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 73

A.2 Modelo Axisem y datos observados en frecuencias bajas . . . . . . 78

A.2.1 Test 1 . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 78

A.2.2 Test 2 . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 81

A.2.3 Test 3 . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 82

A.3 Transformada de Hilbert . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 84

A.4 Cálculo de envoltoria a partir de la transformada de Hilbert . . . 85
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Caṕıtulo 1

Resumen

Terremotos profundos de gran magnitud iluminan el núcleo terrestre con mucha

enerǵıa. Las ondas transmitidas de mayor frecuencia interactúan con heterogenei-

dades de menor escala, permitiendo determinar las propiedades que estas hetero-

geneidades tengan en cuanto a tamaño. Estas propiedades son muy importantes

para poder comprender los procesos dinámicos que ocurren a esas profundidades,

como son la convección, cristalización, etc. Debido a varios terremotos profundos

que se han generado en los últimos años, esta investigación se basa en los registros

de las ondas PKP a distancias epicentrales entre 150◦ < ∆ < 180◦, en el máximo

rango de frecuencias posibles (3 a 10 Hz). Para este rango de frecuencias no se

han realizado estudios previos para estas ondas, debido a que se asume que la

atenuación en la Tierra es suficientemente fuerte como para reducir significativa-

mente su amplitud.

Los resultados de acuerdo a los datos observados en alta frecuencia se presenta

mediante filtros, envoltorias y espectrogramas, dando aśı la exposición de la exis-

tencia de ondas no explicadas por modelos de velocidades promedio de la Tierra,

como el IASP91 o PREM. Para las bajas frecuencias, los sismogramas sintéticos

(modelo Axisem) y sismogramas de las señales reales comparten las mismas

propiedades, sin embargo para las altas frecuencias las diferencias son impor-

tantes. Estas diferencias son producto de la existencia de heterogeneidades. Una

posible explicación de estas diferencias es que las ondas observadas son producto

de refracción por heterogeneidades en la zona de la frontera entre manto y núcleo,

la llamada zona D”.

De acuerdo a los registros de enerǵıa de las ondas PKP en las altas frecuencias,

se procede finalmente a estimar un espesor máximo, está actuando como zona

generadora de scattering a la cual la onda śısmica viajaŕıa en el CMB, quedando

atrapado en este cierto espesor y a medida que se propaga la enerǵıa, está se va

9
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escapando a la superficie.

Para el presente estudio contamos con los datos sismológicos de las redes brasileñas,

y los datos de acceso libre a través de la organización IRIS (Incorporated Research

Institutions for Seismology).
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2.1 Estructura interna de la Tierra

En la actualidad el conocimiento de la estructura interna de la Tierra es gracias a

la sismoloǵıa. Las ondas śısmicas viajan por diferentes caminos, a las que llegan

con tiempos de arribo distintos y en diferentes puntos del planeta, entregando

aśı, la posibilidad de caracterizar la estructura de la Tierra. Esta conformación

del punto sismológico esta dividido en capas, que se diferencian por la velocidad

de las ondas elásticas y la densidad por la que están formadas. Esta variación del

paso de un medio a otro se considera como una discontinuidad śısmica.

En lo que respecta al núcleo externo, establecen que incluye grandes zonas de

baja velocidad y discontinuidades (Jeffreys, 1939; Bolt, 1962, 1964; Adams &

Randall, 1964; Sacks & Saa, 1969). Estos fueron sugeridos para explicar la posi-

ble existencia de pequeñas fases de amplitud que llegan desde el núcleo, pero

luego se demostró que estas fases provienen del scattering cerca del borde núcleo-

manto (Cleary & Haddon, 1972; Doornbos & Husebye, 1972; Haddon & Cleary,

1974).

Se establece que los bordes que separan el manto y núcleo externo es la dis-

continuidad significante dentro de la Tierra. Evidencias de fases śısmicas como la

onda P y PcP, indican que la principal transición de sólido a ĺıquido en el CMB

(Core-Mantle Boundary) ocurre dentro de los 2890 km de profundidad (Haddon

et al., 1982). Adicionalmente, otra evidencia śısmica indica la existencia de una

región de transición gradual cerca de los 100 km y 200 km de grosor en la base

del manto (D”), en el cual las propiedades f́ısicas del manto cambian, tendiendo

a lo que corresponde al núcleo en un 2% y 3% (Haddon et al., 1982). Luego

el scattering se ha detectado previamente con fuertes transiciones en velocidad,

pero no se encuentra una correlación consistente entre la intensidad del scattering

y gradiente de velocidad (Wen & Helmberger, 1998; Niu & Wen, 2001; Cao &

Romanowics, 2007; Miller & Niu, 2008; Thomas et al., 2009).

De manera clara sabemos que la dispersión de enerǵıa (scattering) es un fenómeno

que se produce cuando la enerǵıa incide en objetos, en el que sus dimensiones son

del orden de su longitud de onda o inferiores. Para estos casos se produce una

distribución aleatoria de la enerǵıa incidente. En consecuencia, la enerǵıa que es

liberada inicialmente en un evento, en este caso, experimenta cierta disminución

de la amplitud de la onda, y de la generación de un ruido aleatorio. Estos efectos

son mayores cuando el tamaño de las heterogeneidades del cuerpo en el que se

propaga la enerǵıa es del orden de la longitud de onda. Este efecto se puede
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apreciar mejor en las altas frecuencias (Perez, 2001).

2.2 Evidencia de las heterogeneidades

De acuerdo a Bataille & Flatté, 1988 se muestra que las regiones donde mejor

se evidencian estas heterogeneidades están debajo de Indonesia, Norteamerica,

África central y Sudamérica. Si bien esta evidencia de heterogeneidades esta

establecida, aún existe debate acerca de la naturaleza f́ısica, por lo que han

propuestos modelos para caracterizar el comportamiento de las heterogeneidades,

entre los cuales se menciona: Capa ĺımite térmica, capa ĺımite qúımica e irregu-

laridades topográficas.

Se proponen dos modelos de capas ĺımites qúımica. Donde Ringwood, 1979 men-

ciona que debido al gran contraste de densidad entre el manto y núcleo, estos

materiales con densidades menores que las del núcleo y mayores que del manto,

permiten aśı, su permanencia en el CMB. En segundo lugar, Knittle & Jeanloz,

1986 han sugerido que el núcleo de hierro metalico reacciona qúımicamente con

el ox́ıgeno de silicatos del manto, causando aśı, un residuo correspondiente a la

capa D”.

Esta variabilidad de las heterogeneidades a pequeña escala, puede ser probada

mediante el estudio de ondas PKP de peŕıodo corto, en el que estas son scater-

readas en diferentes lugares del mundo. Donde Haddon & Cleary, 1974, King et

al., 1974 presentaron clara evidencia de trenes de onda de peŕıodo corto, en el que

estas llegan antes de la fase PKIKP, dando aśı, una onda originada del scattering

debido a las irregularidades cerca del CMB.

Asi mismo, Cleary & Haddon, 1972 y Haddon & Cleary, 1974 explican de acuerdo

a lo mencionado anteriormente, que la asociación de estos primeros precursores de

PKIKP, es causado de scattering de ondas debido a heterogeneidades de pequeña

escala. Estas posiciones están cerca del ĺımite núcleo y manto. En efecto, este

scattering śısmico por heterogeneidades a pequeña escala en el manto inferior,

provoca que la enerǵıa de peŕıodo corto, llegue antes de la fase central PKP

(Cleary & Haddon, 1972).
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2.3 Trayectoria de ondas śısmicas en el núcleo

externo

La existencia de estructuras heterogéneas en las cercańıas del CMB podŕıan evi-

denciar la causa de que la enerǵıa se disperse, y que mediante diferentes trayec-

torias, puede diferir con respecto a un modelo de Tierra de simetŕıa esférica

(Haddon et al., 1982). De acuerdo a la figura 2.1, se muestra esquemáticamente

dos posibles trayectos de ondas en donde la enerǵıa se va dispersando.

Figura 2.1: Ruta para el scattering de ondas, antes de la entrada y después de la
salida del núcleo. Donde las ĺıneas completas muestran los rayos PKP ordinarios desde
la fuente O a los puntos de dispersión P y Q, y las ĺıneas discontinuas, presentan los
rayos para ondas dispersas de P y Q hasta el receptor R (Haddon et al., 1982).

Dada la figura anterior, se supone que la enerǵıa se propaga a lo largo de los rayos

PKP, desde la fuente hasta los puntos de scattering P y Q. Luego, este scattering

de ondas generadas se propagan a lo largo de rayos ordinarios desde el punto P y

Q hasta receptores en la superficie. Resultando aśı, una señal con superposición

de ondas scattereadas (Haddon et al., 1982).

Además, Haddon et al., 1982 observa comúnmente fases de amplitud relativa-

mente pequeñas que llegan a 20 s antes de la fase PKIKP a distancias epicentrales

entre aproximadamente 125◦ y 143◦. Bajo esta misma ĺınea de investigación, se

tiene también primeros precursores de PKIKP, donde Hedlin et al., 1997 muestra

ejemplos de precursores observados en cada sismograma, donde cada sismograma

esta alineado en el tiempo cero, que es el tiempo de arribo de la onda PKIKP, y

con distancias epicentrales que están entre 118◦ y 145◦. Estas amplitudes precur-

soras aumentan a medida que aumenta la distancia epicentral, y ya después por

sobre los 140◦ epicentral no se puede apreciar alguna evidencia de alguna señal

precursora de la PKIKP. Esto se puede apreciar en la figura 2.2.
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Figura 2.2: Registros banda ancha (IRIS), con filtro tipo pasa banda entre los 0.7 a
2.5 Hz, y alineado al tiempo cero del arribo de la onda PKIKP (Hedlin et al., 1997).

En consecuencia, un receptor localizado a 140◦ epicentral de un terremoto, puede

detectar la enerǵıa śısmica que ha pasado a través del núcleo interno (PKPdf

= PKIKP), y también la enerǵıa desviada de la onda P en dirección al núcleo

externo (Vidale & Hedlin, 1998). Estas enerǵıas observadas que se propagan hacia

el núcleo externo e interno, tienen su clasificación con una nomenclatura que es

posible ver en la figura 2.3 desde un modelo conceptual mostrado por Tkalcić,

2015.
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Figura 2.3: Diagrama de ondas que interactúan entre el CMB e ICB (Inner Core
Boundary), a una distancia epicentral del evento de ∆ = 153◦. Estás corresponden a
las fases PKPab, PKPbc, PKiKP y PKIKP (Tkalcić, 2015).

En la figura 2.3 se muestra las fases śısmicas del tipo P en el núcleo, donde la onda

que esta mas cercana al CMB se denomina fase PKPab, luego la onda cercana al

núcleo interno denominada PKPbc y por último se encuentran las ondas PKiKP

que se refleja en el núcleo interno y las ondas PKIKP que atraviesan el núcleo

interno.

2.4 Ondas Precursoras

Las trayectorias de las ondas śısmicas pueden ser generadas debido a la existen-

cia de cuerpos heterogéneos en el que estas actúan como fuentes de dispersión

de enerǵıa, y que como producto de tal interacción, se genera cierta llegada de

enerǵıa que luego comienza a decaer de manera suave después de la fase directa,

esto es denominado la coda de la fase directa. También, coda puede referirse a

la enerǵıa que llega después de los primeros pulsos de las ondas más energéticas

que han recorrido el camino directo entre la fuente y estación (Lay, 1987). Por

otro lado como fue visto en la figura 2.2, estos cuerpos heterogéneos también

pueden generar llegadas de enerǵıa antes de la fase directa, conocida como onda

precursora, donde principalmente en este estudio se podrá observar el caso de las

llegadas de las ondas precursoras PKP en cada terremoto profundo.

De forma inicial, Haddon, 1972 sugirió como alternativa que los precursores

pueden resultar de dispersión de ondas PKP mediante irregularidades al azar

en pequeña escala en la región del ĺımite manto-núcleo. Esta teoŕıa de acuerdo

a Haddon, 1973 y Haddon & Cleary, 1973b demostraron que el scattering por

irregularidades del 1% en densidad y de parámetros elásticos dentro de los 200

km más abajo del manto, es posible explicar la mayoŕıa de las caracteŕısticas de
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los precursores observados.

Por otra parte las observaciones de los precursores pueden presentar caracteŕısticas

similares entre estaciones śısmicas, esto indicando una existencia estructural de

estas zonas heterogéneas cerca del CMB (Haddon et al., 1982). Por tanto, estas

observaciones nos pueden proporcionar información detallada que nos permita

inferir acerca de las caracteŕısticas de las zonas no homogéneas.

Estas observaciones junto con lo mostrado en la figura 2.2 de ondas precurso-

ras entre cada estación sismológica, se puede evidenciar también de acuerdo a lo

investigado por Bataille & Flatté, 1988 en la figura 2.4.

Figura 2.4: Registro de un terremoto de Indonesia ubicado a 9.4◦N, 7.7◦W, registrado
a una distancia epicentral de ∆ = 53.6◦ (SNZO) con componente vertical (Z), luego a
una ∆ = 138.5◦ (RSNY) con componente radial y finalmente a una ∆ = 140◦ (SCP)
con componente transversal (Bataille & Flatté, 1988).

De acuerdo a la figura anterior, se puede apreciar la aparición de ondas precurso-

ras de la onda P, en el que es observado a medida que aumentamos la distancia

epicentral de los ∆ = 138◦. Estas caracteŕıst́ıcas pueden ser también originados

por la generación de scattering de acuerdo a lo investigado por Bataille & Flatté,

1988.

Estudios recientes acerca de la generación de ondas precursoras de fases śısmicas

del núcleo mediante scattering, proponen como Waszek et al., 2015 que las ondas

precursoras de la fase PKP son generados por las heterogeneidades del manto,
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generando aśı, scattering de enerǵıa śısmica. Estas heterogeneidades las asocian

a varias estructuras de pequeña escala en la parte inferior del manto, tales como

ULVZs (Ultra low velocity zone), fusiones parciales y antiguos slabs arrastrados

por sistemas convectivos de pequeña escala que actúan como dispersores de ondas

en alta frecuencia (Cao & Romanowicz, 2007; Miller & Niu, 2008; Thomas et al.,

2009; McNamara et al., 2010; Vanacore et al., 2010; Sigloch & Mihalnuyk, 2013).

De todas maneras, estudios corroboran que las fuentes dispersoras más fuertes

han sido vinculadas a regiones de fusión parcial (Wen, 2000), heterogeneidades

en profundidades de la zona de subducción (Cao & Romanowicz, 2007; Miller &

Niu, 2008; Vanacore et al., 2010) y topograf́ıa del CMB (Doornbos, 1978).

Estas investigaciones abren la discusión sobre posibles fuentes que generan scat-

tering, como también se puede pensar acerca del reciclaje del slab a lo largo de

las escalas del tiempo geológico, puesto que el ciclo de la roca casi superficial crea

continuamente heterogeneidad en forma y en composición de corteza oceánica y

litosfera subyacente, en donde la subducción transporta esta heterogeneidad en

el manto (Stixrude y Lithgow-Bertelloni, 2012). Del mismo modo, Helffrich &

Kaneshima, 2010 interpretan objetos de scattering a profundidades del manto

medio-inferior (800-2200 km) como corteza oceánica subducida. Estas obser-

vaciones apoyan la noción de que la heterogeneidad a pequeña escala persiste

durante miles de millones de años a pesar de la convección que se genera en el

manto inferior.

Sin embargo, estudios actuales como Haugland et al., 2017 sugieren que el scat-

tering de las ondas PKP en el manto inferior, producen señales aisladas antes de

la fase PKIKP, donde pueden estar relacionados a los fragmentos de basalto, que

en el contexto cient́ıfico es denominado MORB (Mid-Ocean Ridge Basalt), que

corresponde al basalto que se origina en las dorsales centro-oceánica, que confor-

man las capas superiores de la corteza oceánica. Estas han sido arrastradas en

el manto profundo a lo largo del tiempo geológico, donde el slab subducido ha

sido transportado en secciones relativamente amplias de corteza océanica hasta

el manto profundo, donde estas forman zonas estrechas de alta concentración de

MORB (Haugland et al., 2017).

De esta manera, es importante poder trabajar con los sismogramas ya que pode-

mos reproducir lo que sucede al interior de la Tierra, ya que nos permite distinguir

las distintas fases śısmicas que se generan, y dado a la existencia de heterogenei-

dades que presenta la Tierra, éstas pueden actuar como cuerpos dispersores de

enerǵıa de las ondas primarias, generando aśı el scattering asociado, como ondas
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secundarias.

Para esta investigación, tiene un valor único el estudio de la fase PKP y los

precursores que se generan, donde nos permite saber el comportamiento de la

Tierra interna a pequeña escala, debido a su sensibilidad al manto inferior. Esto

principalmente en la zona entre el manto inferior y núcleo externo. Por tanto, es

importante seleccionar las ondas correspondientes y las trayectorias posibles que

tengan estas ondas, permitiendo aśı, interactuar con las estructuras dispersoras.

Estas trayectorias se pueden observar en la figura 2.5.a que presenta un esquema

conceptual, en el que se considera dos tipos de ondas directas (PKIKP y PKP),

ambas generadas por un evento profundo y con una distancia epicentral, en el

que atraviesan por la zona del manto y núcleo externo. Por otro lado, en la figura

2.5.b se muestra la variación del tiempo de viaje en función de la distancia, con

un modelo de velocidad iasp91, aśı permitiendo la construcción de una curva de

tiempo de viaje, usando mediciones de fases elegidas, y el tiempo de viaje de estas

fases particulares, y a diferentes distancias de la fuente. Esto, con el objetivo de

ubicar los rangos de las trayectorias en el que posiblemente se mueva la enerǵıa de

las ondas precursoras contenidas en las altas frecuencias, ya sea entre las ondas

directas PKIKP (PKPdf ) y PKP .

(a) (b)

Figura 2.5: (a) Muestra un diagrama conceptual de las trayectorias de rayos para las
fases directas PKIKP y PKP, que son con respecto a un evento profundo de 600 km de
profundidad. (b) Muestra la curva de distancia versus tiempo bajo la consideración del
tiempo predicho del modelo de velocidad iasp91. En efecto, estos rayos corresponden
a las fases PKP, PKiKP y PKIKP.

Finalmente, estas observaciones de ondas precursoras serán visualizadas y estu-

diadas mediante filtros, envoltorias y espectrogramas a determinadas frecuencias.

Ésto con el objetivo de encontrar evidencia de scattering de ondas śısmicas en
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altas frecuencias para caracterizar en cuanto al tamaño que tengan las hetero-

geneidades del núcleo. Entonces, dado ésto, la disponibilidad de datos son de

origen sismológico, mediante registros de eventos profundos mayores a 550 km y

con un rango epicentral entre evento-estación de 150◦ < ∆ < 180◦.
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3.1 Hipótesis

¿ Existe alguna zona en el núcleo que genere scattering de alta frecuencia (mayor

que 1 Hz) en las ondas PKP registradas en rangos epicentrales de 150◦ a 180◦ ?
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3.2 Objetivos

El objetivo principal de esta investigación es encontrar evidencia de scattering en

altas frecuencias para caracterizar las heterogeneidades del núcleo.

Para esto, la base metodológica de esta investigación se centra en la siguiente

lista enumerada de objetivos espećıficos.

1. Filtro tipo Butterworth para evaluar el rango de frecuencias relevantes desde

cada sismograma.

2. Envoltoria mediante la transformada de Hilbert para resaltar las diferentes

escalas de frecuencias dominantes en la señal.

3. Función CWT (Continuos Wavelet Transformation): Método utilizado en

el dominio de la frecuencia para aśı identificar las alzas energéticas en altas

frecuencias que se muestran en el espectrograma.

En la sección 4.2 se describe en detalle el procesamiento numérico de cada ı́tem

respectivo de esta lista.
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4.1 Ondas de cuerpo

4.1.1 Deformación (strain, ε)

La deformación es adimensional, donde representa el cambio de longitud y ángulo

en el espacio (Stein & Wysession, 2003; Shearer, 2009). En el caso de una di-

mensión, se considera la extensión de un elemento de ĺınea, l1, entre x y (x + δ

x):

ε11 =
l2 − l1
l1

=
u(x+ δx)− u(x)

δx
' δu

δx
' 1

2

(
∂u(x)

∂x
+
∂u(x)

∂x

)
(4.1)

Se usa la aproximación u(x + δx) ∼= u(x) + δu(x), esto es válido si el cambio en

la extensión es continuo sobre la distancia δx.

En el caso de deformación en 3 dimensiones, se define de la siguiente manera:

εij =
1

2

(
∂u(xi)

∂xj
+
∂u(xj)

∂xi

)
=

1

2

(
∂ui
∂xj

+
∂uj
∂xi

)
=

1

2

(
∂uj
∂xi

+
∂ui
∂xj

)
= εji. (4.2)

El primer ı́ndice de εij representa el vector normal de una cara, y el segundo

ı́ndice representa la dirección que sufre distorsión. La ecuación 4.2 muestra que

el tensor de deformación es simétrico, donde el número máximo de coeficientes

diferentes es 6.

4.1.2 Esfuerzo (stress, σ)

Se define tracción T como el esfuerzo total sobre una superficie δS (Stein &

Wysession, 2003):

TiδS = σ1in1δS + σ2in2δS + σ3in3δS (4.3)

o también como:

Ti = σ1in1 + σ2in2 + σ3in3. (4.4)

El i-ésimo componente del vector de tracción viene dado por una combinación

lineal de los esfuezos que actúan en las i-ésimas direcciones sobre la superficie
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perpendicular a xj (o paralelas a nj), donde j = 1,2,3:

Ti = σjinj (4.5)

Por otro lado, un elemento σji del tensor de esfuerzo se define como el i-ésimo

componente de la tracción que actúa sobre la superficie perpendicular al j-ésimo

eje (xj):

σji = Ti(xj) (4.6)

4.1.3 Ecuación de movimiento de ondas: Medio homogéneo

Shearer (1999) expresa los elementos del tensor de esfuerzo como una combi-

nación lineal de los elementos del tensor de deformación, se utiliza un tensor de

constantes elásticas de 4to orden (cijkl), definido como:

σij = cijklεkl (4.7)

Para un medio homogéneo, isotrópico, continuo y elástico:

cijkl = λδijδkl + µ(δikδjl + δilδjk) (4.8)

λ y µ son los parámetros de la Lamé. µ es el módulo de corte, o rigidez, (shear

modulus), κ = λ + 2
3
µ es el módulo de incompresibilidad (bulk modulus). La

combinación de ecuación 4.8 y 4.9 queda expresado de la siguiente manera:

σij = λδijεkk + 2µεij (4.9)

Luego, se busca la ecuación de movimiento en un cierto volumen V; estableciendo

que la integral de la masa por la aceleración dentro del volumen es igual a las



Caṕıtulo 4. Marco Teórico 27

fuerzas de superficie y de volumen que actúan sobre dV:

∫
V

ρ
∂2ui
∂t2

dV =

∮
S

TidS +

∫
V

fidV =

∮
S

σijnjdS +

∫
V

fidV. (4.10)

Luego, con el teorema de la divergencia de Gauss que se define de la siguiente

manera:

∮
S

~a · ~dS =

∮
S

ainidS =

∫
V

∇ · ~adV =

∫
V

∂ai
∂xi

dV,

e ignorando las fuerzas de cuerpo (aproximación que sirve para las frecuencias

altas, fuerzas como gravedad que son importantes en periodos mayores que ∼ 300

s), se llega a la siguiente expresión

∫
V

ρ
∂2ui
∂t2

dV =

∫
V

∂σij
xj

dV. (4.11)

De acuerdo a la ecuación 4.8, se puede escribir ahora la ecuación de movimiento

como

ρ
∂2ui
∂t2

= cijkl
∂

∂xj

∂uk
∂xl

, (4.12)

y se puede usar la ecuación 4.9 para escribir finalmente la ecuación de movimiento

como:

ρü = (λ+ µ)∇(∇ · ~µ) + µ∇2~u. (4.13)

Además, podemos usar la siguiente identidad vectorial para aśı escribir el movimiento

en sus componentes respectivas de dilatación y rotacional.

∇2~u = ∇(∇ · ~u)− (∇×∇× ~u)

Por tanto, queda definido aśı:
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ρü = (λ+ 2µ)∇(∇ · ~u)− µ(∇×∇× ~u) (4.14)

Ondas P: Operando con la ecuación anterior, se obtiene la divergencia que

queda expresado como:

ρ
∂2(∇ · ~u)

∂t2
= (λ+ 2µ)∇2(∇ · ~u). (4.15)

Esto define la propagación de un cambio de volumen (∇ · ~u) a través del medio,

con su respectiva velocidad:

α =

√
λ+ 2µ

ρ
=

√
κ+ 4

3
µ

ρ
(4.16)

Ondas S: Ahora se obtiene el rotor de la ecuación 4.15, y con la utilización de

la identidad vectorial ocupada para la obtención de la ecuación 4.15, se llega a

ρ
∂2(∇× ~u)

∂t2
= µ∇2(∇× ~u). (4.17)

Esto define la propagación de una perturbación rotacional a través del medio, y

con su velocidad

β =

√
µ

ρ
(4.18)

4.1.4 Ecuación de movimiento de ondas: Medio heterogéneo

Como una aproximación de esta sección principal, Sato (1979) supone la existen-

cia de un medio heterogéneo, permitiendo aśı, un análisis de scattering que debe

hacerse a partir de ecuaciones heterogéneas. Luego, con escala de observación, y

con un intervalo de frecuencias utilizadas en ese trabajo, se bastó considerar un

medio homogéneo, aśı teniendo una distribución uniforme, y de forma aleatoria
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las heterogeneidades. Además, las ondas primarias y secundarias con idéntica

naturaleza.

Wu y Aki (1985) establecen teoŕıa para ondas elásticas y scattering ya sea por

fuentes dispersoras o heterogeneidades volumétricas, en el que generan una dis-

minución de amplitud de la fase directa, o simplemente desaparecen en algunos

casos. Luego, esta teoŕıa de scattering de primer orden, dice que la enerǵıa de

ondas scattereadas es pequeña comparada a la enerǵıa de la onda incidente. Por

tanto, son ondas afectadas por simple scattering y por ondas que interactúan con

heterogeneidades volumétricas.

Bajo el concepto de heterogeneidades volumétricas, esto es con el fin de tener

la solución de la ecuación de la onda en un ambiente de baja heterogeneidad.

Esto trata de tener la solución de un campo sin heterogeneidad y por otro lado,

un campo de scattering.

La ecuación de movimiento para un campo scattereado, se define como la ecuación

de la elastodinámica de un medio homogéneo, teniendo fuentes secundarias que

representan las heterogeneidades interactuando con el campo incidente. Esta

fuente secundaria en cada punto refleja la combinación de una fuerza simple (f)

y un tensor de momento (M) que depende de las caracteŕısticas que tengan estas

heterogeneidades.

Una vez conocida la función de Green elástica del medio, el campo scattereado

será obtenido mediante la suma de las contribuciones de todas las fuentes se-

cundarias. Donde esta heterogeneidad es representada por las variaciones de los

parámetros elásticos, es decir:

ρ(x) = ρ0 + δρ(x) (4.19)

λ(x) = λ0 + δρ(x) (4.20)

µ(x) = µ0 + δµ(x). (4.21)

Donde ρ es densidad, λ es la constante de Lamé y µ es el módulo cortante o rigidez.

Presentando una variación del medio y con distribución radial visto de la siguiente
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forma:

δρ� ρ0 (4.22)

δσ � λ0 (4.23)

δµ� µ0 (4.24)

Entonces, la solución de ecuación de onda U(x, t) es considerada como una suma

de onda directa u0(x, t) y onda scattereada u(x, t), expresado de la siguiente

manera.

U(x, t) = u0(x, t) + u(x, t) (4.25)

Utilizando la aproximación de Born, se asume que u� U, debido a que el scat-

tering múltiple es despreciado.

Ahora utilizando las ecuaciones de 4.19 a 4.25 en la ecuación 4.14, se tiene que:

(ρ0 + δρ)
∂2

∂t2
(u0 + u)−∇{(λ0 + δλ)(∇ · u0 +∇ · u)}

−2(∇δµ)·(e0+e)−(µ0+δµ)(∇2u0+∇2u)−(µ0+δµ)∇(∇·u0+∇·u) = 0 (4.26)

Se considera términos de 2do orden, en la cual constituyen la suma de la fuerza

generada por un vector, y la fuerza generada por un tensor de momento. En-

tonces, para poder desarrollar la expresión de la fuerza f y del tensor M, se utiliza

las siguientes expresiones:

ρ
∂2ui
∂t2

= ∇jτji (4.27)

y

∇jτji = λδij(∇ · u) + µ(ui,j + uj,i) (4.28)

ρ
∂2ui
∂t2

= ∂i(λ∇ · u) + ∂j(µui,j + µuj,i). (4.29)
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Por tanto, la fuente equivalente es:

Fi = −δρ∂
2u0i
∂t2

+ ∂i(δλ∇ · u) + ∂j(δµu0i,j + δµu0j,i) = fi −∇j ·Mji, (4.30)

donde esta compuesta por una fuerza f y un tensor de momento M (−∇ ·M es

la fuerza generada por un tensor de momento) de la forma:

fi = −δρ∂
2u0i
∂t2

(4.31)

M = −δµ(u0i,j + u0j,i)− δijδλ∇ · u0. (4.32)

Estas heterogeneidades son representadas por f y M.

El campo scattereado generado por cuerpos heterogéneos se puede entender como

el producto de estas fuerzas. La fuerza f y la fuerza producto de un tensor M,

se pueden escribir en términos del dominio de la frecuencia como:

f(x, ω) = ω2δρ(x)u0(x, ω) (4.33)

M(x, ω) = −δµ(x)

[
∇u0(x, ω) + (∇u0(x, ω))T

]
− δλ(x)∇ · u0(x, ω)I. (4.34)

Términos como T significa la transpuesta e I tensor de identidad.

De esta forma, la onda scattereada debido a estas fuentes es obtenida mediante

la función de Green (Aguilar, 2010).

u(x, ω) =

∫
G(x,x′, ω) · f(x′, ω) +∇x′G(x,x′, ω) ·M(x′, ω)d3x′ (4.35)

Por otro lado, la onda incidente se genera por una fuente puntual (terremoto), y

estas son propagadas hacia las heterogeneidades a través de un medio que vaŕıa

de forma radial, en la cual puede ser aproximada por ondas planas locales. Donde

esto, se puede llevar a la aproximación de teoŕıa de rayos. A causa de esto, el

desplazamiento de la onda P puede estar dado por:

u0(x, ω) = Ags(x)eiω(t−Ts(x))n̂0(x) (4.36)
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- A: Amplitud.

- gs(x): Coeficiente de extensión geométrica.

- n̂0(x): Dirección de propagación.

- T: Tiempo de viaje.

n̂0(x) y g vaŕıan suavemente en el espacio.

Con la aproximación nuevamente, la función de Green para campo lejano para

ondas P es:

G(x,x′, ω) = gr(x,x
′)eiω(t−Tr(x

′))n̂(x)n̂′(x′) (4.37)

- gr: Coeficiente de extensión geométrica.

- n̂ y n̂′ : Dirección de propagación en x y x’.

- Tr: Tiempo de viaje.

En efecto, la función de Green elastodinámica se relaciona con la estructura y

caracteŕısticas del medio, donde estas ondas śısmicas se propagan. Por tanto, esta

función se define como la respuesta de un punto en un instante dado, mediante

un medio elástico que reacciona por una fuerza impulsiva que se genera, que en

este caso corresponde a un terremoto.

4.2 Descripción del procesamiento numérico

El método matemático-numérico en este estudio es la base importante para nues-

tra metodoloǵıa que contempla 4 herramientas importantes:

1. Filtro tipo Butterworth: Herramienta para evaluar el rango de frecuen-

cias relevantes desde cada sismograma.

2. Envoltoria: Comparación de envoltorias de cada señal filtrada, teniendo

aśı el comportamiento en diferentes escalas entre frecuencias bajas (menores

a 1 Hz) y frecuencias altas (mayores a 1 Hz). Se compara con frecuencias

bajas en este ı́tem ya que permite resaltar y dejar en evidencia de que la

enerǵıa de estas ondas no explicadas por modelos de velocidad se pueden

encontrar en las frecuencias mayores a 1 Hz. Con esto es posible observar

el patrón de onda precursora caracteŕıstico que presenta la señal cuando es

superado por las frecuencias altas superando 1 Hz a un cierto tiempo deter-

minado, dando aśı, a la investigación de las posibles causales que lo generan.
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Esto entregando como evidencia de que esta alza de enerǵıa prevalece en

el tiempo, minimizando la llegada de la onda directa que llega segundos

después, y que en algunos casos desaparece esta fase de onda directa PKP.

En el tratamiento de señales de obspy se utiliza la transformada de Hilbert

(Zwillinger, 1996). Esta herramienta matemática es útil para describir la

envoltoria de la señal (ver anexo).

3. Función CWT (Continuos Wavelet Transformation, Kristekova et

al., 2006): Aplicado principalmente para las frecuencias relevante sobre 1

Hz, permitiendo asi localizar la enerǵıa en el contenido frecuencial durante

una ventana temporal. Además, se procede al cálculo de espectrograma

normalizado. Donde ésto, cuyo objetivo de normalizar la señal es para

precisar el contenido de enerǵıa y evaluarlo de forma cuantitativa.

4. Modelo Axisem: Aplicado para ver la sensibilidad que tiene el modelo

Axisem mediante desplazamiento normalizado, para aśı poder comparar el

dato observado y sintético para cada componente de la señal, pero sólo nos

permite modelar frecuencias bajas, debido al alto costo computacional que

presenta al modelar ondas śısmicas en frecuencias altas. Este ı́tem con sus

respectivos resultados son mostrados en la sección de anexo ya que no es

relevante para este estudio debido a que no es posible lograr la modelación

de propagación de ondas en altas frecuencias.

4.2.1 Función CWT (Continuos Wavelet Transformation)

Una completa e informativa caracterización de una señal puede ser obtenida por

la descomposición en frecuencia-tiempo, esto es representado como TFR (Time-

Frequency Representation) (Kristekova et al., 2006). Esto permite ver el con-

tenido espectral dada su evolución que presenta en el tiempo.
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4.2.2 Descripción de ondeleta

Se define como una señal anaĺıtica, denominada ondeleta progresiva, que depende

de dos variables: frecuencia y tiempo (Kristekova et al., 2006). Estas ondeletas

proporcionan una herramienta para la localización de frecuencia en el tiempo,

donde hay de tipo continuas, discretas, suaves o con discontinuidades.

En esta investigación se ocupa ondeleta continua, calculada mediante la función

CWT (Continuos Wavelet Transformation); esta función CWT permite, para los

cálculos a futuro, obtener las ondeletas en el dominio de la frecuencia. Esta

funcion CWT se define como:

CWT(a,b)s(t) =
1√
|a|

∫ +∞

−∞
s(t)ψ∗

(
t− b
a

)
dt (4.38)

La función CWT calcula las ondeletas en el dominio de la frecuencia utilizando

una ondeleta tipo Morlet. Ondeleta expresada en la definición 4.39.

ψ(t) = π
−1
4 eiw0te

−t2

2 (4.39)

Dada la expresión 4.38, se define b como el parámetro traslacional de la señal s(t),

a como el parámetro de escala (parámetro de dilatación), donde a es inversamente

proporcional a la frecuencia, y ψ es la ondeleta analizada. Por consiguiente, la

señal s(t) se muestra empleando ondeletas punto a punto, y con su transformada

en tiempo-frecuencia puede ser definido como:

W (t, f) = CWTa,b{s(t)}; a =
Wo

2πf
, b = t

En la transformada de las ondeletas la señal se descompone mediante eventos, en

donde estos eventos que son de baja frecuencia, se representan con un delta de

tiempo mayor, mientras que los eventos de frecuencia alta se representan con un

delta de tiempo menor.

Finalmente esta transformación permite descomponer una señal śısmica en cierto

tipo de ondeleta de forma constante, ya que este análisis de ondeletas está espe-

cialmente indicado para señales con pulsos, puesto que estos eventos ocurren de
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manera no periódica. Por tanto, una señal śısmica, si fuese el caso, mediante un

análisis de Fourier, entregaŕıa poca información, dado que presenta inestabilidad

frente a señales de tipo intermitentes. Entonces, en una señal cuando se analiza

mediante Fourier, nos permite determinar sus frecuencias, pero no dice cuando

aparece cada frecuencia. Evidentemente para nuestra metodoloǵıa trae ventajas

la transformación de ondeletas sobre un análisis de Fourier debido a que presenta

mejor resolución tiempo-frecuencia, entrega la frecuencia de la señal de manera

instántanea y descompone la señal mediante filtrado.

4.2.3 Filtro tipo Butterworth

Para trabajar con la señal śısmica en esta investigación, nos centraremos en los

filtros tipo Butterworth, en el que éstos están diseñados para eliminar rangos com-

pletos de frecuencias de la señal. Estos filtros son particularmente útiles cuando

la señal y el ruido tienen diferentes caracteŕısticas de frecuencia (Gubbins, 2004).

Sin embargo, es importante saber que para aplicar los filtros pasa banda, hay

que considerar de acuerdo a lo que establece Gubbins (2004), una media móvil,

en el que cada punto de medición de la señal es reemplazado por un promedio de

M puntos vecinos. Ésta es una convolución de la secuencia original del tiempo

con una función caja, por tanto, ésto opera como un filtrado de la señal. Luego

se espera que el proceso de promedio, suavice las variaciones abruptas de la señal,

es decir, actuando como filtro paso bajo.

Por consiguiente, una media móvil es una buena manera de eliminar la enerǵıa

no deseada dada a una frecuencia conocida, pero en general, no es un filtro ideal,

porque deja pasar enerǵıa con una frecuencia superior al ĺımite previsto. En-

tonces, un filtro de paso bajo ideal, debeŕıa tener un espectro de amplitud que es

igual a cero fuera de la banda de paso e igual a la unidad dentro de ella.

Bajo esta perspectiva, y de acuerdo a Gubbins, 2004, se muestra un ejemplo

de filtrado en la figura 4.1 de tipo paso alto, para aśı eliminar la energia a fre-

cuencias debajo de 1 Hz, ya que con ésto, elimina grandes ondas superficiales,

permitiendo entonces la visualización de las ondas de cuerpo.

Estas ondas superficiales tienen peŕıodos t́ıpicos de 20 s, mientras que las on-

das de cuerpo tienen peŕıodos mucho mas cortos, de aproximadamente de 1s. En

efecto, están bastante separadas en frecuencias. En cuanto a réplicas, éstas se

ocultan en las ondas superficiales generadas por el evento principal, por tanto,
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un filtro de paso alto hace un buen trabajo eliminando las ondas superficiales del

registro, dejando sin cambios las ondas del cuerpo de la réplica.

Figura 4.1: (a) Registro de sismograma en Islas Norte, Nueva Zelanda del evento
ocurrido en las Islas Kermadec el 1 de Noviembre de 1991, con una profundiad de 21.4
km y Mw de 6.6. Ondas P, S y ondas de superficie de peŕıodo largo de aproximadamente
de 20 s. El eje Y da las cuentas digitales y el eje X muestra el tiempo en minutos. (b)
Filtro paso alto de 1 Hz de tipo Butterworth, permitiendo visualizar ondas de cuerpo,
en el cual se han eliminado por completo las ondas superficiales, y además, se observa
la réplica que aparece al final del registro (Dubbins, 2004).

4.2.4 Modelo Axisem

El programa Axisem es un método de elementos espectrales axisimétrico que

permite calcular sismogramas sintéticos para ondas y distancias de interés. La

cobertura śısmica que tiene Axisem en el plano frecuencial de ondas de superficie

y de cuerpo está dentro de los 0.001 Hz a 1 Hz. Este modelo se encuentra expli-

cado con más información de acuerdo a lo realizado por Nissen-Meyer et al., 2014.

El programa axisem presenta ventajas principales como:

1. Para el campo de onda 3-D utiliza descomposición anaĺıtica en varios cam-

pos de onda en 2-D.

2. Para esta investigación se utiliza como fuente el tensor de momento de cada

terremoto, por tanto, se necesitan cuatro campos de onda 2-D.

3. Permite un modelado preciso para ondas superficiales.

4. Decrece el costo computacional por orden de magnitud, comparado con un

método en 3-D que uno en 2-D.

Para esta investigación, los valores importantes que se necesitan para ser ingre-

sado al programa Axisem corresponde a:
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1. Modelo de velocidad: PREM, iasp91 y Ak135. (Imparam mesh: archivo

de texto que requiere este parámetro.)

2. Periodo dominante de la simulación: A menor periodo el programa re-

quiere mayor costo computacional para poder ejecutarse. (Imparam mesh:

archivo de texto que requiere este parámetro.)

3. Número de CPUs. (Imparam mesh: archivo de texto que requiere este

parámetro.)

4. Tensor de momento: Se ingresa la fuente del terremoto como el tensor

de momento. Ésta información se selecciona de acuerdo al formato que

entrega el Global CMT. En la figura 4.2 se puede observar el formato, y el

contenido que utiliza Axisem para ingresar los parámetros de la fuente.

Figura 4.2: Parámetros que necesita el archivo de texto CMTSOLUTION para
poder generar el terremoto sintético.

5. Inparam source: Archivo de texto que requiere 3 parámetros: profundi-

dad del evento (km), latitud y longitud del evento.

6. Estaciones sismológicas: Archivo de texto llamado STATIONS, donde

requiere el nombre de la estación, red, latitud y longitud.

Axisem es un programa en donde el procesamiento de datos requiere solamente la

profundidad de la fuente, las distancias epicentrales de la fuente-estación, periodo

de simulación y el modelo de velocidad. Por otro lado, no es necesario decidir el

tipo de filtrado, la respuesta del instrumento y las componentes de la estación.
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Para comenzar con la base y el procedimiento de la metodoloǵıa para los eventos

profundos seleccionados, nos centraremos primero en la caracterización del terre-

moto profundo ocurrido en las zonas cercanas de las Islas Bonin (ver figura 5.1),

el que fue estudiado inicialmente por Bataille y Bianchi el año 2015 , y que a la

vez, será el evento principal de este estudio debido a la mayor cobertura de datos

sismológico que se tiene.

Figura 5.1: Contexto geográfico del evento principal de nuestra investigación. La
estrella amarilla indica el epicentro del terremoto de Bonin, ésto de acuerdo a la
organización IRIS (2015).
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La localización del terremoto es donde la placa del Paćıfico se mueve aproximada-

mente a una velocidad de 39 [ mm
años

] hacia el oeste con respecto a la placa Filipina.

Esto se muestra en la figura siguiente, donde se puede observar la velocidad y

dirección del movimiento de la placa del Paćıfico con respecto a la placa Filipina.

Estas placas están ubicadas cerca de la Fosa de Izu.

Figura 5.2: Movimiento relativo de las placas téctonicas en la zona del evento. La
estrella roja indica el epicentro del evento, esto de acuerdo a la Agencia Japonesa
para las Ciencias de la Tierra - Marinas y Tecnoloǵıa. (Imagen obtenida de la
Agencia Japonesa para las Ciencias de la Tierra - Marinas y Tecnoloǵıa (2015).)

De acuerdo a Muller et al., 2008, la placa del Paćıfico que se subduce, adyacente

a la Fosa de Izu, tiene mas de 120 millones de años, siendo muy fŕıa, entonces,

cuando se subduce debajo de la placa Filipina trae como consecuencia sismicidad

hasta profundidades de 700 km.
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6.1 Obtención de datos sismológicos.

En esta sección se presenta el procedimiento metodológico de los datos disponibles,

pre-procesamiento, procesamiento y los cálculos respectivos para obtener los re-

sultados, ésto de acuerdo a las herramientas matemáticas explicadas en el marco

teórico.

El proceso de obtención de datos sismológicos fue mediante el acceso libre que se

puede hacer a través de la organización IRIS. Adicionalmente, se tienen los datos

facilitados mediante la investigación realizada por Bataille y Bianchi el año 2015.

Éstos datos son redes brasileñas BL y BR, tipo HH, con un muestreo inicial de

100 Hz en las componentes norte, este y vertical.

Para esta investigación se cuenta con 48 estaciones (figura 6.1), para una to-

talidad de 13 eventos profundos para estudiar. Éstos asociados a sus respectivos

mecanismos focales (figura 6.2).

En cuanto a los registros, éstos se tienen a partir del año 2010 a la fecha. En-

contrándose limitancias como:

1. La escases de terremotos profundos que existen para el estudio, teniendo en

consideración que lo requerido son eventos de profundidades mayores a 500

km.

2. La poca cobertura de estaciones, debido a la distancia epicentral lejana que

tienen las estaciones, en las que estamos buscando enerǵıa proveniente del

manto y núcleo externo, es decir, con distancias epicentrales aproximada-

mente entre los 150◦ < ∆ < 180◦.

3. Terremotos con magnitud superior a 7, debido a que magnitudes inferiores a

7 no se logra apreciar el mismo efecto de alza energética en altas frecuencias.
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Figura 6.1: Estrella amarilla indica los epicentros de los terremotos de estudio. Los
cuadrados rojos indica las estaciones sismológicas donde se encontró datos disponible
para este estudio.

(a) (b)

Figura 6.2: (a) Eventos con sus respectivos mecanismos focales y su enumeración
descriptiva de cada evento, en el que se puede apreciar en el cuadro 6.1.(Componentes
del tensor de momento que son obtenido mediante el Global CMT de Harvard). (b)
Acercamiento de los eventos 3, 5, 8 y 9.

Estos eventos se encuentran con su respectiva información en el cuadro 6.1, donde

se presenta el nombre del evento, fecha UTC, profundidad (km), magnitud (Mw),

latitud, longitud, y el número de estaciones disponibles para el estudio.
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N◦ Evento Fecha Profundidad (km) Magnitud Latitud Longitud N◦ Estaciones

1 Bonin Islands, Japan Region 2015-05-30 11:23:02 UTC 664 7.8 Mw 27.83◦N 140.49◦E 22

2 Sea of Okhotsk 2013-05-24 05:44:49 UTC 608 8.3 Mw 54.87◦N 153.28◦E 2

3 Mindanao, Philippines 2010-07-23 23:15:09 UTC 633 7.5 Mw 6.74◦N 123.33◦E 1

4 Sea of Okhotsk 2012-08-14 02:59:38 UTC 590 7.7 Mw 49.80◦N 145.06◦E 4

5 Philippine Islands 2010-07-23 22:51:13 UTC 584 7.7 Mw 6.42◦N 123.58◦E 2

6 Peru-Brazil Border Region 2015-11-24 22:50:54 UTC 620 7.6 Mw 10.06◦S 71.02◦W 1

7 Peru-Brazil Border Region 2015-11-24 22:45:38 UTC 606 7.6 Mw 10.54◦S 70.94◦W 3

8 Celebes Sea 2017-01-10 06:13:47 UTC 612 7.3 Mw 4.46◦N 122.58◦E 2

9 Mindanao, Philippines 2010-07-23 22:08:11 UTC 610 7.3 Mw 6.71◦N 123.49◦E 1

10 Fiji Islands Region 2011-09-15 19:31:03 UTC 629 7.3 Mw 21.59◦S 179.32◦W 2

11 Flores Sea 2015-02-27 13:45:05 UTC 559 7 Mw 7.36◦S 122.49◦E 1

12 Fiji Islands Region 2018-08-19 00:19:37 UTC 563 8.2 Mw 18.18◦S 178.11◦W 4

13 Fiji Islands Region 2018-09-06 15:49:18 UTC 608 7.8 Mw 18.5◦S 179.3◦E 1

Cuadro 6.1: En la tabla se muestra los 13 eventos estudiados para la investigación,
donde entrega el nombre del evento, tiempo, profundidad, magnitud, latitud, longitud
y la cantidad de estaciones disponibles para cada evento.

En este trabajo se proponen los siguientes métodos para utilizar los registros

sismológicos. Esto se puede mostrar en el siguiente diagrama de la figura 6.3.

Figura 6.3: Metodoloǵıa de trabajo.

A continuación se explica el pre-procesamiento y procesamiento a utilizar en este

estudio según mostrado en la figura 6.3.
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6.2 Pre-procesamiento: Tratamiento de datos

sismológicos

Para la selección de datos para cada terremoto proveniente de IRIS, se procede

a descargar con una ventana de tiempo de 3600 s, y utilizando la componente

vertical de cada estación, debido a que llega de mejor manera la recepción de la

señal con respecto a la distancia epicentral lejana. Para los cálculos respectivos

no fue necesario obtener la respuesta del instrumento en unidades de aceleración,

desplazamiento o velocidad, ya que sólo necesitamos observar los rangos de fre-

cuencias de cada sismograma. Estas mismas condiciones se aplican a los registros

de las estaciones sismológicas brasileñas.

6.2.1 Ajuste de los datos crudos

1. Remover la media y tendencia: Cálculo aplicado en Obspy, donde

permite centralizar la traza en cero y a la vez, su tendencia en cero. Esto

permite una mejor visualización y aśı limpia la señal de mejor manera con

respecto al ruido śısmico que pueda haber.

2. Re-muestreo: Debido a la tasa de muestro de 100 Hz de las redes BR

y BL, se genera un costo computacional para trabajar, por tanto es nece-

sario reducir el muestreo de 100 Hz a 50 Hz. Por tanto, ocupamos la

función .Decimate() de Obspy-Python, en la cual se interpola la traza se-

leccionada permitiendo la reducción de la frecuencia de muestreo en una

serie de tiempo, generando aśı un factor determinado.

Sin embargo, hay que tener la consideración de que este factor que se in-

gresa en python debe ser número entero, por tanto, el factor 2 se acomoda

a nuestro estudio, debido a que si la frecuencia deseada disminuye más

de la mitad de la frecuencia del muestreo estamos superando la frecuen-

cia de onda cŕıtica (frecuencia Nyquist). Entonces, si fuese el caso de una

disminución de frecuencia que uno quiera observar y con un bajo muestreo

que pueda existir, se puede generar el efecto de alisado para la señal śısmica.

6.3 Procesamiento

Al realizar el procedimiento anterior a los datos crudos, corresponde ahora aplicar

los cálculos a cada herramienta matemática.
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1. Envoltorias: Evaluación de frecuencias mediante sus amplitudes en el

tiempo, donde de forma inicial como es mostrado en la sección 7.1 de resul-

tados, se evalúa frecuencias inferiores a 1 Hz, aplicando envolventes a cada

señal filtrada mediante bandas frecuenciales, las cuáles son de 0.2-0.7 Hz,

0.3-0.8 Hz, 0.4-0.9 Hz y 0.5-1 Hz. Luego se evalúa a bandas frecuenciales

mayores a 1 Hz. Estas bandas serán de 1-6 Hz, 2-7 Hz, 3-8 Hz y 4-9 Hz

respectivamente, con el objetivo de resaltar las distintas escalas de frecuen-

cias en las que aparecen estas supuestas ondas no reconocidas en la señal.

Con esto se obtiene una evolución completa en términos de frecuencias en

el tiempo, mediante la comparación de que si estas ondas aparecen sólo en

frecuencias altas o también en frecuencias bajas de cada estación.

Para la visualización de la envolvente en los resultados, se hace la aclaración

del por qué el inicio de la envolvente en algunas bandas filtradas presentan

oscilaciones, y es debido a que antes de los 1000 s aparecen otras llegadas

de ondas las cuales no son de importancia en el estudio, como es el caso de

la llegada de la onda Pdiff.

2. Espectrograma: Se aplica el método del cálculo CWT para aśı obtener

la transformada de ondeletas de la señal śısmica. Esta evaluación permite

distinguir el rango dominante de frecuencia en una cierta ventana de tiempo

determinada. Esto para ver donde se encuentra la mayor concentración de

enerǵıa en el tiempo y, luego, se procede a normalizar la señal al máximo

valor, esto de acuerdo a la banda frecuencial que uno selecciona en la cual

contenga la mayor cantidad de enerǵıa entre las fases PKIKP y PKP. Es

importante aclarar que en este cálculo no se aplica para frecuencias bajas

ya que se analiza el scattering de ondas śısmicas en altas frecuencias.

3. Filtro pasa banda: Esto tiene como objetivo evaluar el rango de frecuen-

cia en el que se encuentre la mayor enerǵıa posible entre las fases directa

PKIKP y PKP, aplicando filtros pasa banda tipo Butterworth para cada

sismograma. Esto distinguirá el arribo de enerǵıa que llega entre estas fases

śısmicas de la señal completa.

6.3.1 Procesamiento de los datos para aplicar a la función

CWT

Para aplicar la función CWT, se ocupa la función obspy.signal.tf misfit de

Obspy-Python. Donde esta función calcula las ondeletas en el dominio de las

frecuencias utilizando una ventana Morlet por defecto. Por tanto, las variables



Caṕıtulo 6. Metodoloǵıa 47

input que requiere esta función se definen de la siguiente manera:

cwt(st, dt,Wo, fmin, fmax) (6.1)

- St: Datos de la señal śısmica.

- dt: Tiempo de muestreo.

- Wo: Parámetro que indica la resolución de la frecuencia con el dominio del

tiempo de la ondeleta. De forma gráfica, ésta nos entregará el ancho de ventana

de la ondeleta.

- Fmin: Frecuencia mı́nima para aplicar la transformada de ondeleta.

- Fmax: Frecuencia máxima para aplicar la transformada de ondeleta.

Para el tratamiento de las redes sismológicas, debemos hacer la distinción de

que cada red que se ocupa tiene distintas mediciones de muestreo, por tanto, el

dt que se ingresa a la función va a ir variando.

En la siguiente lista enumerada se muestra las distintas redes utilizadas y con

sus respectivas mediciones de muestreo y dt.

1. BR 100 Hz 0.01

2. BL 100 Hz 0.01

3. CB 100 Hz 0.01

4. II 40 Hz 0.025

5. IU 40 Hz 0.025

6. C1 40 Hz 0.025

7. GT 40 Hz 0.025

8. SS 40 Hz 0.025

9. AF 40 Hz 0.025

10. BR2 40 Hz 0.025

11. MN 20 Hz 0.05
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7.1 Distribución de enerǵıa en frecuencias bajas

(6 1 Hz ) y altas (> 1 Hz)

A través de las envoltorias mostradas en esta sección, se puede observar el com-

portamiento de la enerǵıa en distintos rangos de frecuencias, ésto de acuerdo a

las amplitudes que van teniendo en el tiempo.

Uno de los comportamientos ideales que debe presentar la onda, tanto a fre-

cuencias menores a 1 Hz y superior a 1 Hz, es su similar forma de onda. Esto se

puede apreciar en la figura 7.1.

(a) (b)

(c) (d)

Figura 7.1: Figuras 7.1.a y 7.1.b son registros de envoltorias de la estación ITTB del
evento cercano a las Isla Bonin 2015. Para las figuras 7.1.c y 7.1.d, se muestra el mismo
procedimiento, ahora para la estación BNI del evento de la región de Fiji 2018. Ĺınea
roja continua muestra la llegada de las fases PKIKP y PKP. La flecha negra sólo indica
la zona de estudio en el que aparece el arribo de enerǵıa no explicada.
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En la figura 7.1 se muestra que las variaciones de amplitudes en términos de

las bandas frecuenciales se comportan de manera similar, teniendo una forma de

onda parecida, tanto en frecuencias menores a 1 Hz como frecuencias mayores a

1 Hz. Sin embargo, se observa que el cambio o salto de amplitud en órdenes de

magnitud es significativo, lo que se puede observar en la figura 7.1.b y 7.1.d, a

la llegada de la onda directa PKIKP, que presenta un cambio de 3 órdenes de

magnitud. Por otro lado, hacer la distinción de que la enerǵıa proveniente de

frecuencias mayores a 1 Hz (Figuras 7.1.b y 7.1.d) se distingue mejor lo que es

la señal con respecto a las oscilaciones, ya que en frecuencias bajas a 1 Hz la

señal presenta perturbaciones, teniendo mayores ondulaciones con respecto a las

envoltorias de frecuencias mayores a 1 Hz.

Sin embargo, al analizar estos eventos profundos con mayor detalle y mediante la

metodoloǵıa explicada en la sección anterior, se realizan más comparaciones de

estas distribuciones frecuenciales obteniéndose un patrón similar en los 13 terre-

motos estudiados. En efecto, al comparar estas frecuencias bajas y altas en la

figura 7.2, sobretodo las frecuencias altas, se muestra la aparición del arribo de

enerǵıa en distintas bandas de frecuencias entre la fase PKIKP y PKP, del cual en

las frecuencias bajas no se logra visualizar. Por tanto existe un comportamiento

que no coincide con lo pensado inicialmente de esta sección, por lo que estamos

en una disyuntiva, que origina la ĺınea de nuestra investigación, consistiendo en

evidenciar este patrón de enerǵıa que se forma, y ver las caracteŕısticas que lo

puedan generar, y si esto corresponde a un evento puntual o son varios eventos

en los cuales se repite el mismo comportamiento.

Luego en las figuras 7.2 y 7.3, se puede identificar el cambio de enerǵıa, una vez

que comienzan a aumentar las bandas frecuenciales inferiores de 1 Hz y superiores

de 1 Hz. Este cambio es especialmente observado principalmente en los saltos de

órdenes de magnitud en frecuencias mayores a 1 Hz y entre las llegadas de las

ondas PKIKP y PKP. Entonces, esta enerǵıa es contenida en las altas frecuencias,

que es indicada con la flecha que se muestra en las figuras siguientes. El primer

caso (Figura 7.2), muestra el registro del evento de Bonin, con las estaciones

PEXB (∆ = 162.496◦) (Figura 7.2.a y 7.2.b), y estación ITQB (∆ = 165.306◦)

(Figura 7.2.c y 7.2.d). Por otro lado, esta flecha tamb́ıen es mostrada en las

envolventes de las frecuencias bajas y al mismo tiempo esta posicionado en las

envolventes de las frecuencias altas. Ésto es para dejar en evidencia que los

grandes saltos de órdenes de magnitud en las distintas bandas frecuenciales es

posible observarlos sólo en las frecuencias altas.
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(a) (b)

(c) (d)

Figura 7.2: Registros de la estación PEXB y ITQB del evento de Bonin 2015. Envolto-
rias en distintos colores, representando las bandas frecuenciales (0.2-0.7 Hz, 0.3-0.8 Hz,
0.4-0.9 Hz, 0.5-1 Hz), en la que muestra frecuencias menores a 1 Hz, y frecuencias sobre
1 Hz (1-6 Hz, 2-7 Hz, 3-8 Hz, 4-9 Hz). Ĺınea roja muestra el tiempo de llegada de la
fase de onda directa (PKIKP y PKP). La flecha negra indica el peak importante en
donde aparece la enerǵıa precursora contenida en las frecuencias altas, y luego aparece
la onda de fase directa PKP.

Luego, en la figura 7.3 se puede mostrar el mismo comportamiento según lo

mostrado en la figura anterior, pero en este caso se ve en distintos eventos. El

primer caso registrado en la estación DBIC (∆ = 166.806◦) para el evento del

2018 en las Islas Fiji (Figura 7.3.a y 7.3.b), y el segundo caso ocurrido el 2010 en

Islas de Filipinas, registrado en la estación AGBLB (∆ = 160.627◦) (Figura 7.3.c

y 7.3.d).
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(a) (b)

(c) (d)

Figura 7.3: Figuras 7.3.a y 7.3.b son registro en la estación DBIC del evento de las
Islas Fiji 2018 (Evento n◦12 de acuerdo al cuadro 6.1). Envoltorias en distintos colores,
representando las bandas frecuenciales (0.2-0.7 Hz, 0.3-0.8 Hz, 0.4-0.9 Hz, 0.5-1 Hz),
en la que muestra frecuencias menores a 1 Hz, y frecuencias sobre 1 Hz (1-6 Hz, 2-7
Hz, 3-8 Hz, 4-9 Hz). Para las figuras 7.3.c y 7.3.d, se muestra el mismo procedimiento,
ahora para la estación AGBLB del evento de las Islas Filipinas 2010 (Evento n◦5 de
acuerdo al cuadro 6.1). Ĺınea roja muestra el tiempo de llegada de la fase de onda
directa (PKIKP y PKP). La flecha negra indica el peak importante en donde aparece
la enerǵıa precursora contenida en las frecuencias altas, y luego aparece la onda de fase
directa PKP.

En esta sección, se muestran casos representativos de cada evento registrado que

indican un evidente salto hacia las altas frecuencias, ocurrido esto entre las fases

directas PKIKP y PKP, especialmente en las frecuencias bandpass 3-8 Hz y 4-9

Hz (Figuras 7.2.b, 7.2.d, 7.3.b y 7.3.d).
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7.2 Distribución espectral en frecuencias altas

(> 1 Hz)

Lo mostrado de acuerdo a la sección anterior, hace hincapié para ver en este ı́tem

la localización de estos saltos de enerǵıa contenida en las altas frecuencias entre

las fases PKIKP y PKP en una ventana temporal entre los 1000 s y 1300 s para

cada terremoto de este estudio.

Dado a que el terremoto ocurrido en las Islas cercanas de Bonin de magnitud

Mw = 7.8 es el más representativo en este estudio, dado a que tiene mayor

cobertura y registro śısmico, llegando éstos a medir desde Brasil a una distancia

epicentral máxima encontrada de ≈ 166◦. Luego sigue el terremoto de magni-

tud Mw = 8.2, ocurrido en las Islas Fiji, y finalmente el terremoto de magnitud

Mw = 7.6 en los bordes andinos Perú y Brasil. Éstos terremotos presentan una

magnitud cercana a los Mw = 8 y además se logra observar mejor los saltos de

enerǵıa en altas frecuencias entre las fases PKIKP y PKP. El resto de los eventos

son de menor magnitud y de profundidades menores a los 600 km, donde puede

observar la disminución de estos saltos de enerǵıas.

Finalmente estas observaciones son mostradas a partir de las figuras 7.4 en ade-

lante, mediante envolvente, espectrograma, filtro tipo pasa banda y espectro-

grama normalizado.
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Evento en la región de Bonin (30/05/2015)

(a) (b)

(c) (d)

Figura 7.4: La figura 7.4.a muestra la envoltoria en distintas bandas frecuenciales
(1-6 Hz, 2-7 Hz, 3-8 Hz, 4-9 Hz), aplicada al registro de la estación JANB del evento
de Bonin (2015). Con una ventana de tiempo de entre los 1000 s -1300 s. Este salto de
enerǵıa dominante es señalizado con la flecha de color negro. La figura 7.4.b muestra
el espectrograma a la misma ventana temporal que la figura 7.4.a, aśı permitiendo
observar el contenido de enerǵıa encontrada a la banda frecuencial entre los 5 Hz y 8
Hz. Este peak que se genera se muestra con la flecha roja. La figura 7.4.c muestra
el filtro pasa banda de esta misma banda seleccionada en la figura 7.4.b, en la cual
se distingue el salto de enerǵıa por sobre la llegada de la onda directa PKP. La figura
7.4.d señala el espectrograma normalizado al máximo valor, permitiendo aśı observar
la mayor concentración de enerǵıa en el rango frecuencial encontrado.
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(a) (b)

(c) (d)

(e) (f)

(g) (h)

Figura 7.5: Figuras 7.5.a, 7.5.b, 7.5.c y 7.5.d corresponden al registro de la estación
SNDB, y 7.5.e, 7.5.f, 7.5.g y 7.5.h , son del registro de la estación ROSB del terremoto
de Bonin (2015). En estas figuras se puede observar de acuerdo a la flecha el salto de
enerǵıa en el cual no esta asociada a ninguna fase.
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Evento en las Islas Fiji (19/08/2018)

(a) (b)

(c) (d)

(e) (f)

(g) (h)

Figura 7.6: Figuras a, b, c y d, corresponden al registro de la estación DBIC, y figuras
e, f, g y h son del registro de la estación BNI. En estas figuras se puede observar el
mismo arribo de enerǵıa, similar a lo mostrado en la figura 7.4 y 7.5.
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Evento en las zonas de: Perú-Brasil, 2015 (Estación NAQ). Okhotsk,

2012 (Estación EFI). Islas de Filipinas, 2010 (Estación AGBLB). Islas

de Fiji, 2011 (Estación KUKU).

(a) (b)

(c) (d)

(e) (f)

(g) (h)

Figura 7.7: Figuras a, b, c y d corresponden al registro de la estación NAQ (evento en
la zona entre Perú y Brasil, 2015), y figuras e, f, g, y h son del registro de la estación
EFI (evento en la zona de Okhotsk, 2012). Eventos n◦7 y n◦4 con respecto al cuadro
6.1
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(a) (b)

(c) (d)

(e) (f)

(g) (h)

Figura 7.8: Figuras a, b, c, y d corresponden al registro de la estación AGBLB (evento
en zona de las islas de Filipinas, 2010), y figuras e, f, g, y h son del registro de la estación
KUKU (evento en la zona de las islas de Fiji, 2011). Eventos n◦5 y n◦10 con respecto
al cuadro 6.1



Caṕıtulo 7. Resultados 59

Las figuras 7.4, 7.5, 7.6 y 7.7 muestran el comportamiento de la enerǵıa con-

tenida en las distintas bandas frecuenciales que han sido generadas en los dis-

tintos eventos. Es importante mencionar que en cada evento mostrado existe un

comportamiento caracteŕıstico similar, como la aparición de saltos en las bandas

frecuenciales (bandpass: 1-6 Hz, 2-7 Hz, 3-8 Hz, 4-9 Hz), y esto generado en los

tiempos de arribo de las fases principales de este estudio, entre PKIKP y PKP.

Especialmente, se destaca primero los arribos de la onda PKIKP en los filtros

1-6 Hz, porque presentan los mayores cambios de órdenes de magnitud, que en

estos casos fue de saltos de aproximadamente de 3 órdenes, como se observa en

las figuras 7.4.a, 7.5.a, y 7.6.e.

Luego, estando entre los tiempos de arribos de las dos fases principales comienza

la aparición de pequeños saltos en las altas frecuencias, actuando como un patrón

de enerǵıa que llega antes de la onda PKP. Este salto se comienza ya a observar

a partir de la banda 2-7 Hz (figura 7.4.e, 7.7.a, 7.8.a, y 7.8.e). Sin embargo, este

salto frecuencial de 1-6 Hz comienza a disminuir en amplitud y a medida que

avanza la señal, los saltos en los filtros 3-8 Hz y 4-9 Hz comienzan a aumentar

en amplitud, especialmente el filtro 4-9 Hz, que supera fácilmente el orden de

magnitud (ver figura 7.4.a, 7.5.a, 7.5.e, 7.6.a, y 7.7.a).

Estas alzas energéticas que llegan entre las fases PKIKP y PKP es posible iden-

tificarlas mediante el método del espectrograma, en donde se observa que estos

pulsos de enerǵıa son congruentes con los saltos que se observan en las envoltorias

(ver ejemplo de la figura 7.4.a, 7.4.b, 7.4.c y 7.4.d). Y, que a la vez, estos saltos

al observarlos con los filtros tipo pasa banda, se logra hacer la distinción de que

este salto sea efectivamente parte de la señal que se genera y que aparece en las

altas frecuencias, ésto de acuerdo a los rangos de distancias epicentrales y pro-

fundidades determinadas de un evento. Por tanto, este método de espectrograma

obtenido mediante la función CWT, donde esta función calcula las ondeletas en el

dominio de la frecuencia utilizando una ondeleta tipo Morlet, se procede luego a

normalizar para aśı asegurarse de que no aporte mayor enerǵıa adicional al pulso

energético que estamos observando en este estudio. Por tanto, podemos lograr

reconocer los rangos altos de enerǵıa en distintas estaciones sismológicas como es

en el caso de la figura 7.8.d, donde se encuentra la enerǵıa entre los 3 y 3.5 Hz,

luego en la figura 7.5.h se observa enerǵıa contenida entre los 5 y 5.5 Hz, y en la

figura 7.6.h, se obtiene valores de enerǵıa contenida entre los 4 y 4.5 Hz.

Esta aparición de enerǵıa es de relevancia ya que se encuentra contenida en fre-
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cuencias mayores a 1 Hz, y aparece a distancias epicentrales lejanas con respecto

al origen del evento debido a que se observa entre el manto y el núcleo. Por otro

lado, es importante hacer la distinción de que cuando se habla de liberación de

enerǵıa de los terremotos, debido a la cercańıa con la fuente śısmica, se permite

analizar el comportamiento en altas frecuencias de ondas śısmicas, porque no hay

cobertura habitualmente en el análisis de terremotos con instrumento de campo

lejano, debido a la rápida atenuación de la alta frecuencia con la distancia (Ruiz,

2008).

Mediante modelamientos de fuentes śısmicas han sugerido que la enerǵıa de alta

frecuencia liberada por los terremotos proviene de pequeñas cáıdas de tensión

en los planos de falla (Wallace et al, 1981; Mori & Shizamaki, 1984). También

la enerǵıa de alta frecuencia de los terremotos usualmente ha sido considerada

aleatoria, sugiriendo una gran variación en la cáıda de tensión durante los terre-

motos (Gibowicz & Kijko, 1994).

Es importante señalar que los saltos de enerǵıa en altas frecuencias se observan

en los distintos eventos, ya sea en las llegadas de las fases directas PKIKP y PKP,

y lo que sucede entre ambas fases. Ésto es una observación evidente, por otro

lado, estos saltos en cuanto a sus cambios de órdenes de magnitud, son bastante

similares de un evento a otro, pero haciendo la distinción que en la figura 7.9.c

y 7.9.d registran amplitudes mayores, superando la potencia de 104. Además,

estos cambios de amplitudes mayores se dan con los eventos que presentan mayor

magnitud debido a que existe mayor liberación de enerǵıa.

7.3 Onda refractadas de la frontera Manto-Núcleo

Es importante observar estas alzas de enerǵıa en altas frecuencias entre las fases

directas de estudio (PKIKP y PKP) y en cómo se van propagando en el tiempo,

ya que al generarse este salto de amplitud no existe ninguna fase asociada a este

arribo de enerǵıa. En efecto se puede preguntar si este pulso energético será con-

tribuyente a la enerǵıa proveniente de la onda PKP que llega segundos después

o probablemente se pueda disipar antes de la llegada de la onda PKP.

De acuerdo a las envolventes aplicadas en la figura 7.9, se puede observar en

distintos eventos la evolución de esta alza energética mediante una ventana tem-

poral de los 1000 s a 1600 s de la señal completa.
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(a) (b)

(c) (d)

(e) (f)

(g) (h)

Figura 7.9: Estas figuras muestran las envoltorias representativas en bandas frecuen-
ciales, y con frecuencias superiores a 1 Hz en los distintos eventos del estudio. La ĺınea
roja muestra el arribo de la fase directa PKIKP y PKP, en una ventana de tiempo
entre los 1000 s y 1600 s principalmente.

De acuerdo a la figura 7.9 se puede observar que la banda frecuencial de 4 - 9 Hz en
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la mayoŕıa de las envolventes de cada terremoto es la que presenta notoriamente

un alza energética entre las fases PKIKP y PKP, pero una vez que aparece el

arribo de la onda PKP, se observa claramente que su alza energética proveniente

de la onda PKP, modifica sólo la forma de la envolvente en la banda frecuencial

de 1 - 6 Hz, ya que las bandas de 2 - 7 Hz, 3 - 8 Hz y 4 - 9 Hz no presentan

variación, y a medida que pasa el tiempo comienzan a decaer sus amplitudes de

manera exponencial. Con esto se puede interpretar la sensibilidad que presenta la

onda PKP en las altas frecuencias, en donde su contribución energética aparece

con mayor amplitud en la banda de 1 - 6 Hz. Dado a esto, se puede interpretar

que la onda PKP se debilita a frecuencias mayores de 6 Hz.

En la sección de anexo se puede observar el registro de la señal completa (3600

s) de cada estación que se muestra en la sección 7.3. Y, también, registros de

señal a frecuencias más altas que las mostradas anteriormente, pero con saltos de

órdenes de magnitud que no supera un orden.
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De acuerdo a lo mostrado en la sección de resultados, la evidencia de scattering

en las altas frecuencias no es solamente generado de un evento profundo en par-

ticular, sino de distintos eventos profundos y a distancias epicentrales mayor a

150◦, en la que es posible evidenciar una fase entre los arribos de PKIKP y PKP

en altas frecuencias.

De manera inicial en la sección 7.1, se observa la forma de las envoltorias de

las frecuencias bajas con respecto a las frecuencias altas. En estas últimas se evi-

dencia la generación de alza energética, las que no se pueden ver en las frecuencias

bajas, lo que puede suponer la llegada de otras ondas que modelos de velocidad

como iasp91 y PREM no explican este arribo de enerǵıa en los distintos eventos

estudiados.

Al observar este contenido de enerǵıa en las altas frecuencias en distancias le-

janas, se puede pensar que esta enerǵıa que se propaga al interior de la Tierra se

deba a que esta enerǵıa se filtre en menos estructuras internas de la Tierra, y que

luego esta enerǵıa finalmente llegue a un punto en que se difracte a la superficie.

En la sección 7.2 de los resultados, se logra identificar la alza energética con-

tenida en las frecuencias de 3 a 3.5 Hz aproximadamente (figura 7.8.d). Luego,

se puede identificar enerǵıa en rangos de frecuencia de 4 a 4.5 Hz (ver figuras

ejemplo: 7.5.d, 7.6.h, y 7.8.h). Sin embargo, en las figuras 7.4.d, 7.5.h, y 7.6.d, se

identifica de manera relevante y clara, enerǵıa generada en rangos frecuenciales

mayores, entre los 5 a 5.5 hz. Estos rangos de frecuencias registrados en las

distintas estaciones sismológicas vaŕıa posiblemente debido a las caracteŕısticas

propias de los terremotos, por ejemplo la magnitud y profundidad del evento.

En efecto, la aparición de enerǵıa que llega antes y cómo ésta prevalece en el

tiempo después del arribo de la fase PKP, como bien se mencionó en la sección

7.3, cuestiona el origen de esta alza energética dado que los modelos de velocidad

de la Tierra no explican este arribo.

Por tanto de forma concluyente y de acuerdo a lo realizado en este estudio, lo

mostrado en los espectrograma normalizado muestra que las enerǵıas máximas

se encuentran contenidas entre los 3 a 5.5 Hz. Teniendo la consideración de un

modelo de velocidad como IASP91 (Kennet & Engdahl, 1991), donde la velocidad

de onda de la onda P, entre el manto y núcleo externo es de ≈ 13.6 km
s

, por tanto,

la longitud de onda P (λp) de 5.5 Hz que se propaga se puede expresar mediante

la relación de dispersión, en donde esta relación explica el efecto que tiene la
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dispersión de un medio sobre las propiedades de una onda que viaja dentro de

ese medio. Por tanto, relacionamos su longitud de onda con su frecuencia en la

siguiente relación:

v =
ω

|k|
=

2πf
2π
λ

= fλ

De esta forma, la longitud de onda queda expresado mediante la ecuación 8.1.

λ =
v

f
(8.1)

Longitud de la onda P con v = Vp

λ5.5 =
13.6[km

s
]

5.5[Hz]
≈ 2.5[km] (8.2)

Esta longitud de onda permite interpretar sobre la existencia espacial en la que

estas ondas śısmicas se propagan en las altas frecuencias, generando posiblemente

un tren de ondas, que comienza a experimentar una cierta reverberación, debido a

que son atrapadas en determinada zona y con un cierto espesor de menor tamaño

que con respecto a la longitud de onda P.

Este ancho del espesor, es un valor estimado que está asociado a la mitad de

la longitud de la onda en la cual esta contenida en la mayor frecuencia, dado

que esto nos permite estudiar estructuras de pequeña escala. Esta frecuencia

máxima corresponde a los 5.5 Hz, por tanto se estima que la zona generadora

de scattering tiene un espesor máximo de ≈ 1.2 km, y que es posible que tenga

cierta rugosidad, generando aśı la dispersión de enerǵıa en todas las direcciones

posibles. Luego, este scattering de ondas śısmicas es el que viajaŕıa rozando el

CMB, donde la enerǵıa atrapada en este cierto espesor se propaga, y a medida

que se propaga se va escapando a la superficie.

Esta investigación entrega la posibilidad de realizar trabajos a futuro que puedan

profundizar y complementar la evidencia que registros de observaciones sismológicas

en altas frecuencias de terremotos grandes, pueden ayudar a caracterizar de mejor

manera las estructuras finas que hay en el núcleo de la Tierra.
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Fréchet sensitivity kernels. Geophys J Int 168, 1051–1066.

[40] Nissen-Meyer, T., Fournier, A., and Dahlen, F. A., 2007b. A 2-D spectral

- element method for computing spherical-earth seismograms–I. Moment-

tensor source. Geophys J Int 168, 1067–1093.

[41] Nissen-Meyer, T., van Driel, M., Stähler, S. C., Hosseini, K., Hempel, S.,

Auer, L., Colombi, A., and Fournier, A., 2014. AxiSEM: broadband 3-D

seismic wavefields in axisymmetric media. Solid Earth 5, 425–445.

[42] Niu, F., and Wen, L., 2001. Strong seismic scatterers near the core-mantle

boundary west of Mexico. Geophys Res Lett 418, 3557–3560.
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A.1 Envoltorias

(a) (b)

(c) (d)

(e) (f)

(g) (h)

Figura A.1: Registros de envoltorias en 4 bandas de frecuencias, de la componente este,
norte y vertical (componente vertical mostrado en sección de resultados) del evento
ocurrido en Bonin. Estas registradas por la estación JANB y SNDB. Figuras A.1.d
y A.1.h muestran el registro de JANB y SNDB de la componente vertical, y con una
ventana de tiempo de 3600 s.
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(a) (b)

(c) (d)

(e) (f)

(g) (h)

Figura A.2: Registros de envoltorias en 4 bandas de frecuencias, de la componente
este, norte y vertical (componente vertical mostrado en sección de resultados). Estas
registradas por la estación ROSB (evento de Bonin) y DBIC (evento Islas Fiji (2018)).
Figuras A.2.d y A.2.h muestran el registro de ROSB y DBIC de la componente vertical,
y con una ventana de tiempo de 3600 s.
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(a) (b)

(c) (d)

(e) (f)

(g) (h)

Figura A.3: Registros de envoltorias en 4 bandas de frecuencias, de la componente
este, norte y vertical (componente vertical mostrado en sección de resultados). Estas
registradas por la estación BNI (evento de Islas Fiji (2018)) y NAQ (evento zona entre
Perú-Brasil (2015)). Figuras A.3.d y A.3.h muestran el registro de BNI y NAQ de la
componente vertical, y con una ventana de tiempo de 3600 s.
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(a) (b)

(c) (d)

(e) (f)

(g) (h)

Figura A.4: Registros de envoltorias en 4 bandas de frecuencias, de la componente
este, norte y vertical (componente vertical mostrado en sección de resultados). Estas
registradas por la estación AGBLB (evento Islas de Filipinas (2010)) y KUKU (evento
Islas de Fiji (2011)). Figuras A.4.d y A.4.h muestran el registro de AGBLB y KUKU
de la componente vertical, y con una ventana de tiempo de 3600 s.
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(a) (b)

(c) (d)

(e) (f)

(g) (h)

Figura A.5: Registros de envoltorias en 4 bandas de frecuencias, de la componente
este, norte y vertical (componente vertical mostrado en sección de resultados). Estas
registradas por la estación ROSB (evento de Bonin) y NAQ (evento zona entre Perú-
Brasil (2015)). Figuras A.5.d y A.5.h muestran el registro de ROSB y NAQ de la
componente vertical, y con una ventana de tiempo de 3600 s.
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A.2 Modelo Axisem y datos observados en fre-

cuencias bajas

En esta sección se realiza la comparación de los datos śısmicos sintéticos (pro-

grama Axisem) con respecto a los datos observados que son obtenidos mediante

IRIS. Para esta comparación hay que tener en consideración aspectos importantes

como:

1. La cobertura śısmica que presenta Axisem, en el plano frecuencial de ondas

de superficie y de cuerpo está dentro de los 0.001 Hz a 1 Hz. Pero, sabiendo

que el campo relevante de este estudio corresponde a frecuencias superiores

a los 1 Hz, se hace necesaria la distinción de que el objetivo de esta sección

es ver la sensibilidad que tiene el modelo con respecto a las frecuencias

bajas observadas, lo que nos permitirá ver si el modelo axisem se acerca a

los datos observados en frecuencias bajas.

2. Debido al costo computacional y la limitancia que tiene el programa Axisem,

se realiza una simulación con un periodo de dominante de cada terremoto

de 15 s, por tanto la frecuencia dominante del modelo se centra aproxi-

madamente en los 0.07 Hz.

3. Los desplzamientos normalizados sintéticos para cada test realizado no re-

fleja de la mejor manera las señales reales de cada terremoto. Posiblemente

se puede interpretar como la existencia de un desfase al momento de retratar

la señal original, que puede relacionarse a problemas del tiempo del dato

sintético, o también a las restricciones del modelo de velocidad utilizado

para el proceso en el modelo AXISEM.

A.2.1 Test 1

El primer caso es el terremoto ocurrido en la zona del mar de Okhotsk ocurrido

el 24 de mayo de 2013, de magnitud 8.3 Mw (IRIS), profundidad de 608 km,

utilizando un periodo de simulación de 15 s (mismo parámetro para los test 2 y

3). Este corresponde al terremoto n◦2 de acuerdo al cuadro 6.1.

En las figuras asociadas a cada test realizado, se muestran los desplazamien-

tos normalizados de cada componente de la señal śısmica observada y sintética.

Estos registros śısmicos son de un muestreo de 20 Hz, y con un filtro tipo lowpass

de 0.07 Hz.
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El orden de cada estación sismológica para cada figura viene de mayor a menor

distancia epicentral.
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(a) (b)

(c) (d)

(e) (f)

(g) (h)

Figura A.6: Desplazamiento normalizado sintético (ĺınea roja) y observado (ĺınea
azul) de la estación śısmica HOPE (∆ = 174.225◦), EFI (∆ = 161.08◦), TSUM
(∆ = 131.22◦), CMLA (∆ = 87.42◦), MAJO (∆ = 21.02◦), ERM (∆ = 14.06◦),
YSS (∆ = 10.31◦), y MA2 (∆ = 4.97◦).
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A.2.2 Test 2

El segundo caso es el terremoto ocurrido en la zona de las Islas Fiji. Ocurrido el

19 de agosto de 2018, de magnitud 8.2 Mw y con profundidad de 563.41 km. De

acuerdo al cuadro 6.1, este corresponde al terremoto n◦12.

(a) (b)

(c) (d)

(e) (f)

Figura A.7: Desplazamiento normalizado sintético (ĺınea roja) y observado (ĺınea azul)
de la estación śısmica SACV (∆ = 155.42◦), CMLA (∆ = 149.05◦), RCBR (∆ =
135.73◦), AAK (∆ = 114.78◦), JOHN (∆ = 35.86◦), y RAR (∆ = 17.57◦).
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A.2.3 Test 3

Para lograr una visualización más completa de la sensibilidad del modelo, vere-

mos cómo responde con respecto a terremotos superficiales.

En este caso se compara de la misma forma que los test anteriores, pero ahora

con el terremoto de Tohoku-Aki, ocurrido el 11 marzo de 2011, con profundidad

de 19.7 km y de magnitud 9.1Mw.
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(a) (b)

(c) (d)

(e) (f)

(g) (h)

Figura A.8: Desplazamiento normalizado sintético (ĺınea roja) y observado (ĺınea azul)
de la estación śısmica TRQA (∆ = 160.02◦), RCBR (∆ = 148◦), OTAV (∆ = 126◦),
BFO (∆ = 85◦), PMG (∆ = 47◦), YAK (∆ = 25◦), YSS (∆ = 8◦), y MAJO (∆ = 3◦).
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A.3 Transformada de Hilbert

Dada una función f, en donde su transformada de Hilbert (Zwillinger, 1996) se

define en la siguiente ecuación:

(Hf) = f̃(x) =
1

π

∫ +∞

−∞

f(t)

t− x
dt =

1

π

∫ +∞

−∞

f(x+ t)

t
dt (A.1)

donde la integral es un valor principal de Cauchy. Esta definición anterior se da

en términos de una integral singular, esto a veces se comporta de una forma muy

práctica de usar.

Por otro lado, una definición alternativa se da a continuación. Primero, que f

sea una función integrable y definimos a(t) y b(t) por:

a(t) =
1

π

∫ +∞

−∞
f(x) cos(tx)dx, b(t) =

1

π

∫ +∞

−∞
f(x) sin(tx)dx (A.2)

Considerando la función F(z), definido por una integral de Fourier

F (z) =

∫ +∞

0

(a(t)− ib(t))eiztdt = U(z) + iŨz, (A.3)

donde z=x+iy. La parte real e imaginaria de F son

U(z) =

∫ +∞

0

(a(t) cos(xt) + b(t) sin(xt))e−ytdt, y

Ũ(z) =

∫ +∞

0

(a(t) sin(xt)− b(t) cos(xt))e−ytdt

(A.4)

Formalmente,

lim
y→0

U(z) = f(x) =

∫ +∞

0

(a(t) cos(xt) + b(t) sin(xt))dt, (A.5)
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y

lim
y→0

Ũ(z) = −f̃(x) =

∫ +∞

0

(a(t) sin(xt)− b(t) cos(xt))dt, (A.6)

Por tanto, la transformada de Hilbert de una función f dada en la ecuación A.5,

se define como f̃ en la expresión de la ecuación A.6.

A.4 Cálculo de envoltoria a partir de la trans-

formada de Hilbert

Cálculo de envoltoria expresado por Ulrich, 2006 en el que define una forma de

onda g(t),

g(t) = sin(ωt) sin(Ωt) (A.7)

Donde ω > Ω.

Esta envolvente asociada puede construirse a partir del valor absoluto de la señal

anaĺıtica ℵ(g(t)), donde se compone de la forma de onda original g(t) y su parte

imaginaria asociada a la transformada de Hilbert g̃(t), es decir:

ℵ(g(t)) = g(t) + ig̃(t) (A.8)

1. Construcción de la transformada de Hilbert (Zwillinger, 1996) g̃(t), a partir

de g(t) de la siguiente manera:

g̃(t) = −
∫ +∞

0

[a(f) sin(ft)− b(f) cos(ft)df, (A.9)

a(f) =
1

π

∫ +∞

−∞
g(t) cos(ft)dt, (A.10)

y
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b(f) =
1

π

∫ +∞

−∞
g(t) sin(ft)dt. (A.11)

Iniciando con la construcción de a(f):

a(f) =
1

π

∫ +∞

−∞
sin(ωt) sin(Ωt) cos(ft)dt

=
1

2π

∫ +∞

−∞
[cos(ω − Ω)t− cos(ω + Ω)t] cos(ft)dt

=
1

2π
[δ(f − ω + Ω)− δ(f − ω − Ω)].

Se repite este proceso para la obtención de b(f), donde esto se define de la

siguiente manera:

b(f) =
1

π

∫ +∞

−∞
sin(ωt) sin(Ωt) sin(ft)dt.

Usando las identidades trigonométricas:

sin(α) sin(β) =
1

2
[cos(α− β)− cos(α + β)],

cos(α) sin(β) =
1

2
[sin(α− β) + cos(α + β)],

Luego

b(f) = 0

Y ahora sustituyendo a(f) y b(f) dentro de la ecuación A.9.

g̃(t) = − 1

2π

∫ +∞

0

[δ(f − ω + Ω)− δ(f − ω − Ω)]sin(ft)df

= − 1

2π
[sin(ω − Ω)t− sin(ω + Ω)t]

=
1

2π
[sin(Ω− ω)t− sin(Ω + ω)t]

=
1

π
sin(Ωt) cos(ωt)
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Mencionado anteriormente, la forma correcta de la transformada de Hilbert

para la señal dada g(t) debeŕıa ser

g̃(t) = − sin(Ωt) cos(ωt). (A.12)

La forma g̃(t) se tomará de la ecuación A.12.

2. Ahora que g̃(t) ha sido construido, la señal anaĺıtica se puede escribir ex-

plicitamente como:

ℵ = sin(ωt) sin(Ωt)− i sin(Ωt) cos(ωt). (A.13)

3. Finalmente, se obtiene de forma anaĺıtica la envolvente de la señal origi-

nal g(t), donde es necesario tomar el valor absoluto de la señal ℵ. Esta

representación se puede observar en la siguiente ecuación:

|ℵ| =
√
ℵℵ∗

= | sin2(ωt) sin2(Ωt) + sin2(Ωt) cos2(ωt)|
1
2

= | sin(Ωt)|[sin2(ωt) + cos2(ωt)]
1
2

= | sin(Ωt)|.

(A.14)
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