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Resumen

El conocimiento de las caracteristicas del interior de la Tierra se basa principalmente en el estudio
de la interaccién de las ondas sismicas con el medio. Variaciones de pequena escala del medio, de 1-100
km, interactiian con ondas de cuerpo de alta frecuencia, esparciendo su energia en el espacio y tiempo.
Esto genera la coda sismica, entendida como la superposiciéon de ondas scattereadas por el medio. La
coda sismica es muy sensible a los cambios que ocurren en el medio, y su estudio aporta al conocimiento
de la estructura fina del interior de la Tierra. Actualmente existe cierto consenso sobre el origen de las
heterogeneidades que aportan a la coda sismica, si son producto de heterogeneidades del manto y/o
zonas cercanas a frontera manto-nicleo-externo (CMB) y /o frontera niicleo externo-nicleo-interno. El
objetivo de esta Tesis es la de aportar al conocimiento del origen de las heterogeneidades del interior de
la Tierra, basado en el estudio y modelamiento de las ondas sismicas de alta frecuencia que se propagan
por el interior terrestre. Para ello analizo el sismo de Bolivia ocurrido el 9 de junio de 1994 (Longitud:
67.55, Latitud: -13,84), a gran profundidad y de gran magnitud (h=630 km, M=8.2), registrado en la
red mundial, comparandolas con simulaciones tedricas de las distintas ondas que viajan por el interior
de la tierra. Desarrollo una metodologia para el modelamiento numérico de la propagacién de las ondas
en un medio altamente heterogéneo. Me enfoco en teoria de “single-scattering“, asumiendo que las
heterogeneidades perturban poco a la propagacién de las ondas. Teniendo la amplitud resultante del
modelo para fases que interactian con el interior terrestre, y al comparar con los datos registrados del
sismo de Bolivia, se puede concluir que el modelo del niicleo externo es el mas apropiado. Debido a que
fases scattereadas en el nicleo externo se ajustan mejor a la coda con los tiempos de llegada y forma
de decaimiento (en cada distancia epicentral analizada). Estos resultados tienen una implicancia en la
comprension de los procesos geodinamicas relacionados con la evolucién del manto y del nicleo, y la
importancia que esto tiene para comprender la evolucién de la Tierra.
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Capitulo 1

Introduccion

La mayoria de los andlisis de la estructura terrestre son basados en observaciones de tiempos de
viaje y forma de onda, de ondas sismicas directas que viajan a lo largo del camino de rayos determinado
por la estructura de velocidad a gran escala de la tierra. Perturbaciones de velocidad o densidad a
pequena escala causan una fracciéon de energia sismica scattereada en otras direcciones, llegando antes
y después de la fase principal como energia incoherente en un intervalo extendido de tiempo. Este tren
de onda es llamado coda de la fase directa.

Scattering desde heterogeneidades arbitrarias es un fenémeno comtn en muchos campos de la
ciencia y han sido desarrollados modelos tedricos en fisica, actistica y sismologia. Para velocidad y
perturbaciones de densidad suficientemente débiles, la mayoria de energia scattereada habra expe-
rimentado sélo un evento de scattering y por lo tanto, puede ser modelado adecuadamente usando
teoria de single-scattering. En este caso los célculos son simplificados, si se asume que las ondas pri-
marias son alteradas levemente al pasar por regién de scattering (Aproximacion de Born). El total
de energia en el campo de onda sismico por lo tanto aumenta, por la cantidad de energia contenida
en las ondas scattereadas y no obedecen a la conservacién de energia. Asi esta aproximacion es sélo
valida cuando las ondas scattereadas son mucho més débiles que las ondas primarias, como es el caso
de la tierra, cuando la velocidad y perturbaciones de densidad son relativamente pequenas. Teoria de
single-scattering, es conocida desde 1960, también como teoria de Chernov. La naturaleza del scatte-
ring depende fuertemente de la escala de longitud de las heterogeneidades y de las ondas sismicas, que
interactian.

La teoria de scattering ha sido importante modelando scattering profundo de la tierra en términos
de modelos de heterogeneidades aleatorios. Incluyendo interpretacién de observaciones de precursores
de PKP (por ejemplo [26]Haddon y Clearly, 1974;[16] Doornbos, 1976), precursores de PP ([33]King
et al, 1975), y coda de Pdiff ([19] Earle y Shearer, 2001), la teorfa de Born ha sido también usada para
modelar variaciones de tiempos de viaje.

Si la energia en el campo de onda scattereado es una fraccion significativa de la energia en la onda
directa, entonces la aproximacion de Born seria inexacta. Por lo tanto, deberia ser usada una teoria
de orden superior, que considere tanto la reduccién de energia en la onda primaria, como el hecho de
que las ondas scattereadas puedan experimentar més que un evento de scattering. Lo que resultaria
en la utilizacién de teoria de multiple-scattering.

Scattering sismico ha sido considerado en distintos analisis y con distintos métodos. Heterogenei-
dades han sido determinadas a todas las profundidades, en el manto superior, en el CMB (frontera
nicleo externo-manto), ICB (frontera nicleo externo-interno, ver figura 1.1) y profundidades cercanas
a estos bordes.

En sismogramas registrados en distintas estaciones, el scattering producido puede influenciar la
fase directa a través de reduccién de amplitud y ensanchamiento del pulso. El campo de onda sismico
scattereado de una fase sismica, es llamado “coda” de la fase (por ejemplo, coda de fase P, coda
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Figura 1.1: Comparacion de perfiles de velocidades en la base del nicleo externo para 4 modelos
(PREM, Souriau y Poupinet (1991), Song y Helmberger (1995), y Yu et al. (2005)).

de fase PKP, etc.), y es particularmente valioso para estudiar scattering de la tierra profunda. El
scattering sismico, por perturbaciones de velocidad de pequena escala, estd presente en la tierra, con
la excepcién hasta ahora del nicleo externo. Sin embargo la fuerza, escala de longitud, y dependencia
de profundidad, atin no son resueltos. Particularmente en cercanias de CMB y ICB, donde puede haber
contribuciones de irregularidades topograficas o estructura de borde de capa.

La coda de ondas sismicas para altas frecuencias, estd compuesta por ondas P y ondas S. Podemos
enfocarnos en el estudio de codas de ondas S, al analizar eventos regionales y/o locales, debido a su
gran amplitud y larga duracién, comparada con la de ondas P, que se ve invadida por la llegada de onda
S, para este caso. Sin embargo, en distancias telesismicas, ondas P y su codas son mas prominentes
que ondas S en altas frecuencias, debido al efecto de atenuaciéon del manto en las ondas de corte.

Estudios que intentan resolver el origen de ondas scattereadas y distinguir entre scattering cerca
de la fuente, y cerca de la estacion, han considerando, estaciones independientes como arreglos de
estaciones.[1]Aki (1973) modelé scattering de ondas P, usando arreglos y aproximacién de Born para
single-scattering. Se enfoco en frecuencia de 0.5 Hz, alcanzando un buen ajuste para la data con un
modelo arbitrario de heterogeneidades, con fluctuaciones de velocidad rms de 4 %. Para éste modelo,
la presencia de scattering méas fuerte, en altas frecuencias excedié limites de validez de aproximacién
de Born. [35]Shearer y Earle (2004) intentaron sistemdticamente caracterizar y modelar globalmente
promedios de coda de P telesismicas, de corto periodo. Este fue el primer intento para ajustar un set
de datos globales de amplitudes de onda P y niveles de energia de coda con un modelo de conservacion
de energia, que especifico scattering y atenuacion intrinseca en todas partes de la tierra. Examinando
datos de la red global sismica entre 1990 y 1999 en distancias fuente-receptor entre 10° y 100°. El
método consider6 suma de funciones envoltorias filtradas de 0.5 a 2.5 Hz, normalizado al maximo de
amplitud de P. Forma de la coda fue notablemente diferente entre eventos superficiales y profundos
como se ve en la figura 1.2.

Una fase particularmente sensitiva a heterogeneidades en el interior profundo de la tierra es Pdiff
y su respectiva coda. Onda Pdiff contiene energia de P difractada alrededor de CMB (frontera nicleo
externo-manto) y es observada en distancias mayores que 98°. La fase directa se ve claramente en
frecuencias menores que 1 Hz y su coda puede ser detectada mas alla de 130° para frecuencias mayores
que 1 Hz (por ejemplo,[19] Earle y Shearer, 2001). La coda de Pdiff es un tren de onda que emerge
v luego decae lentamente y puede ser observado durante varios minutos, hasta ser interrumpido por
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Figura 1.2: Comparacion de envoltorias, para eventos superficiales < 50km (lado izquierdo) y profundos
> 400km (lado derecho) por [35]Shearer y Earle 2004.

llegada de ondas PP y PKP.[29] Husebye y Madariaga (1970), concluyeron que coda de Pdiff no podria
ser explicada como simple difraccién de P en CMB o por reflecciones en el nticleo y sugirieron que
sea producto de reflecciones o miltiples caminos en el manto bajo. Similar a la explicacién propuesta
para precursores de PP dado por [8] Bolt et al. (1968). Sin embargo, luego de trabajos posteriores fue
mostrado esto improbable, considerando las grandes diferencias vistas entre observaciones de coda de
onda P directa yendo hasta el interior profundo de la tierra y la coda de onda Pdiff. En 1990]3] Bataille
et al. sugirié que coda de Pdiff era causada por multiple-scattering cerca de CMB, propagéndose a
grandes distancias debido a la presencia de capas de baja velocidad dentro de D”.

En 1996 [10]Tono y Yomogida, examinaron coda de Pdiff de cortos periodos, de terremotos regis-
trados en distancias 103-120°, encontrando variaciones considerables en la apariciéon y duraciéon de
coda de Pdiff. Calcularon codas sintéticas, utilizando método de integral de borde de [5]Benites et al.
(1992), y onda incidente en CMB, ademés de incluir modelos de multiple scattering. Pero resulté que
el modelo no se ajusté a algunas de las observaciones de Pdiff, lo que les sugirié que para tales casos
una zona de baja velocidad sobre el CMB estaria canalizando la energia scattereada. Fuerte heteroge-
neidad y zonas de baja velocidad, de grosor variable han sido observadas en CMB ([20]Garnero 2000),
pero ain no estd claro si estos modelos pueden explicar observaciones de Pdiff. [{|Bataille y Lund
en 1996, argumentaron un origen profundo para coda de Pdiff, comparando forma de ondas P (cerca
de los 90°) y Pdiff (en 102°-105°). Encontraron que sus rangos observados de decaimiento de coda
para una observacién de Pdiff en 116°, podria ajustarse con un modelo de miltiple-scattering dentro
de una céscara 2-dimensional en el CMB. Haciendo un andlisis con estaciones de banda ancha,[!]]
Tono y Yomogida en 1997, también indicaron un origen profundo de coda de Pdiff. [19]Earle y Shearer
en el ano 2001, aplicaron teoria de single-scattering para scatterers distribuidos uniformemente en el
manto, generaron sintéticas para escala de longitud de 2 km y 1% rms de variaciones de velocidad,
obteniendo un buen ajuste para la amplitud y forma de onda. Para el caso de precursores de onda
PP, observaciones ([34]Nguyen-Hai, 1963; [3]|Bolt et al., 1968,[7] Bolt, 1970; [29]Husebye y Madariaga,
1970;[23] Gutowski y Kanasewich, 1974) concluyeron un alto nivel de reflecciones de discontinuidades
en el manto bajo. En 1975 [11]Cleary et al., propusieron que precursores, resultan de scattering por
heterogeneidades dentro y cerca de la corteza, evidenciada por tiempos de viaje y observaciones de
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lentitud. Asimismo [33]King et al. (1975) modeldé observaciones de precursores de arreglos sismicos
usando teoria de Born de single-scattering. Asumié variaciones de 1% rms en propiedades eldsticas,
con longitud de escala de 12 km, modelo que predijo satisfactoriamente, tiempo de inicio, duracion, y
lentitud observados de precursores de PP. [14]Vinnik (1981) utiliz6 también teoria de single-scattering,
pero considerando perturbaciones de velocidad rms en la litosfera de 1.6 %. Considerando la impli-
cancia de lo anterior, quizé la evidencia mas directa para scattering en el interior profundo de la
tierra, viene de observaciones de precursores de la fase que pasa por el nucleo externo PKP, obser-
vadas inicialmente por [22]Gutenberg y Ritcher (1934). Estos precursores fueron vistos en registros
a distancias fuente-receptor de entre 120° y 145°, llegando antes que fase PKP. Ellos son observados
mas facilmente en altas frecuencias y emergen fuertemente usualmente en grandes distancias. Una
hipdtesis desacreditada en cuanto a esto, ha sido considerar su origen de refracciones en el nicleo
interno ([21]Gutenberg, 1957), difraccién de PKP desde el CMB ([9]Bullen y Burke-Gaffney, 1958;
[14]Doornbos y Husebye, 1972), y refraccién o refleccién de PKP en capas de transicién entre el niicleo
interno y externo ([6]Bolt, 1962; [35]Sacks y Saa, 1969). Sin embargo ahora se entiende que precursores
de PKP no son causados por estructuras radialmente simétricas, resultando scattering de heteroge-
neidades de pequena escala en el CMB o dentro del manto inferior ([24]Haddon, 1972; [10]Cleary y
Haddon, 1972). La interpretacién de precursores de PKP en términos de scattering fue primero de-
tallado por [24]Haddon (1972) y [10]Cleary y Haddon (1972). La primera evidencia a favor de este
modelo es, la buena correlacién entre los tiempos de inicio; observado y tedrico, de precursores para
scattering en CMB. Sin embargo, andlisis de arreglos sismicos (ejemplo, [2]Davies y Husebye, 1972;
[14]Doornbos y Husebye, 1972;[15]Doornbos y Vlaar, 1973; [32]King et al., 1973,[31]1974; [28]Husebye
et al., 1976;[16]Doornbos, 1976) también mostré que los tiempos de viaje y dngulos incidentes de los
procursores eran consistentes con la teoria de scattering.

En 1974, [26]Haddon y Cleary, usaron teoria de single-scattering de Chernov para mostrar que
las amplitudes de los precursores podrian ser explicadas con 1% de heterogeneidades arbitrarias de
velocidad, justo sobre el CMB. [15]Doornbos y Vlaar (1973), y [L6]Doornbos (1976) argumentaron que
la region de scattering se extiende a 600-900 km sobre CMB, y calcularon usando teoria de single-
scattering que anomalias mucho mayores deben estar presentes. Sin embargo, || 7]Doornbos en 1978,
uso teoria de perturbacion para mostrar que topografia de longitud de onda corta de CMB, podria
también explicar las observaciones (ver [25]Haddon, 1982), como habia sugerido también [26]Haddon
y Cleary 1974. En 1988 [2|Bataille y Flatté, concluyeron que sus observaciones de precursores de PKP,
podrian ser bien explicadas por perturbaciones de velocidad de 0.5-1 % rms en una capa de grosor de
200 km en la base del manto, por topografia de CMB con altura rms de “300 m (ver [3]Bataille et al.,
1990).

Una dificultad al analizar resultados de estos anteriores estudios de precursores de PKP, es que
no es claro cuantas de sus diferencias son debido, a imprecisiones en observaciones (es decir, seleccién
de forma de estudio), o a diferencias en teoria y/o suposiciones de modelamiento. Amplitudes de
precursores de PKP son bastante variables como lo notaron [2|Bataille y Flatté (1988), [3|Bataille

et al. (1990), y [27]Hedlin et al. (1997), sugiriendo variaciones laterales en fuentes de scattering. En
1998 [13]Vidale y Hedlin, identificaron anomalias en la fuerza de precursores de PKP para camino de
rayos, que indic6 intenso scattering en cercanfas de CMB. [15]Wen y Helmberger (1998) observaron

precursores de banda ancha de PKP, las cuales modelaron como zonas de ultra baja velocidad (ULVZs)
de 60-80 km, con saltos de velocidad de 7 %.

Otra fase sismica del nicleo que provee informacién en scattering proveniente del interior profundo
de la tierra, es la onda PKKP. Precursores para PKKP han sido observados dentro de 2 diferentes
intervalos de distancias. Precursores PKKP (DF) en distancias fuente-receptor més alld de la catstica
cerca de 125° son andlogos a precursores de PKP. En rangos menores que 125°, PKKP(BC) precursores
pueden resultar de scattering en topografia de CMB. Un estudio de precursores de PKKP(BC) fue
llevado a cabo por [I8]Earle and Shearer (1997), quienes tomaron una serie de sismogramas de alta



calidad de PKKP, obtenidos de Global Seismic Network (GSN) en distancias entre 80° y 120°. Fase
PKKP es més facilmente observada en altas frecuencias (evitando interferencia de coda de S de
baja frecuencia), por lo que los registros eran filtrados con un filtro pasa-banda de entre 0.7 y 2.5
Hz. Los resultados mostraron que energia llega hasta 60 s antes que fase directa PKKP(BC) y que
promedios de amplitudes de precursor aumenta gradualmente con el tiempo. [13]Earle y Shearer (1997)
modelaron estas observaciones usando teoria de Kirchhoff para topografia de CMB de pequena escala.
Su modelo de mejor ajuste tuvo una longitud de escala de 8 km y amplitud rms de 300 m. Sin
embargo ellos identificaron ajustes incorrectos entre codas observadas y sintéticas, dependiendo de
amplitudes de precursor con distancia fuente-receptor. La aplicacion de la teoria de Kirchhoff, predecia
que amplitudes de precursores deberian crecer, pero esta tendencia no era aparente en muchas datas.
[18]Earle y Shearer (1997) y [36]Shearer et al. (1998) exploraron posibles razones para esta discrepancia
entre observaciones de precursores de PKKP(BC) y predicciones de modelos de topografia de CMB.
Consideraron el ICB como parte de una explicaciéon para el problema anterior. Especularon luego
de trabajar con teoria de single-scattering, que algin modelo de multiple-scattering podia ser capaz
de explicar las observaciones. Quizé considerando una zona de baja velocidad sobre CMB, similar al
propuesto para explicar coda de Pdiff, por [3]Bataille et al. (1990), [10]Tono y Yomogida (1996), y
[1]Bataille y Lund (1996).

Una fase que va hasta el nicleo interno es la denotada por PKiKP, esta fase reflejada en el nicleo
interno es de amplitud relativamente baja y observaciones de estaciones son poco claras, particu-
larmente en distancias fuente-receptor menores que 50°. En el 2000 [12]Vidale y Earle examinaron
16 eventos en rango entre 58°-73° registrados entre 1969 y 1975, figura 1.3 muestra lentitud versus
tiempo de data filtrada en 1 Hz, revelando unos 200 s de tren de onda largo con un tiempo de inicio
y lentitud de acuerdo con lo predicho para PKiKP. Ellos atribuyeron esta energia a scattering del
nucleo interno, ya que llegd con una lentitud claramente diferente comparada con la llegada tardia
de coda de P. El tren de onda de PKiKP toma 50 s para alcanzar su peak de amplitud y promedios
sobre 2% de la amplitud de PcP. Se vi6 que PKiKP directa era apenas visible, con una amplitud
cerca de su valor esperado, que es pequeno porque coeficiente de refleccién de ICB tiene un nodo en
distancias cerca de 72° (ejemplo, [37]Shearer and Masters, 1990). [12]Vidale y Earle en el 2000, ajus-
taron sus observaciones con calculos sintéticos usando teoria de single-scattering. Esto aplicado a un
modelo de heterogeneidades arbitrarias en el nticleo interno con variaciones rms de 1.2 % en densidad
y los pardmetros de Lamé (A y p) y una distancia de correlacién de 2 km, asumiendo un modelo de
autocorrelacion exponencial.

Scattering por heterogeneidades a pequena escala, han sido detectadas en todas las profundidades
dentro de la tierra con la excepcién de hasta ahora, por ejemplo del nicleo externo (al ser liquido y
tener T° muy alta) donde existe una baja resolucién. Es posible, que mediante este estudio se encuentre
alguna evidencia de scattering producido en el niicleo externo, lo que implicaria que la interaccién del
fuerte campo magnético terrestre con las ondas sismicas generaria scattering observable. Esto de ser
asi tendria un fuerte impacto en modelos ya existentes del ntcleo externo.

Es importante entender el espectro de las heterogeneidades del interior de la Tierra. Por ejemplo,
comparando distintas metodologias, se ha encontrado que en el manto superior la distribuciéon de
heterogeneidades cumple una ley de potencia (“power-law”) con un indice de entre 2 y 3, que pueden
ser explicadas por fluctuaciones de temperatura. Sin embargo, para heterogeneidades del manto inferior
este indice crece a un valor de 5, para longitudes entre 300-20 km. Esta caracteristicas del espectro
no puede ser explicado por fluctuaciones de temperatura, por lo que fluctuaciones de composicién o
reacciones quimicas u otro seria responsable.

Mi idea en este estudio es poder extender el espectro a longitudes de heterogeneidades en el manto
inferior de 2 km, y en el nicleo a 1 km., lo que aportard para entender el origen de las heterogeneidades,
en el manto inferior y/o nicleo externo y/o ntcleo interno, y su relacién con modelos geoquimicos y
de conveccién.
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Figura 1.3: Coda de PKiKP observada (linea ondulada) y modelada (linea segmentada) por [/2]Vidale
y Earle (2000).

El hecho de modelar en forma conjunta todas las ondas que interactiian con el nucleo, provee de
una visiéon consistente y global de las heterogeneidades. Esto es ya un aporte importante, debido a
que la mayoria de los estudios se refieren a fases aisladas, que algunas veces implican condiciones que
son incompatibles entre si, respondiendo bien a una determinada data, pero no ajustdndose a otra.

Nuestro estudio se enfoca en un evento profundo de 630 km y de magnitud 8.3, ocurrido en Bolivia
en 1994, donde se ve claramente un buen registro de coda de altas frecuencias (4-9 Hz), en estaciones
a distancias entre 114°-159°.

Los estudios anteriores, se han enfocado en el estudio de la coda: (a) en el entorno de 1 Hz,
y (b) para cada onda por separado. El que estudiemos codas de frecuencias de 9 Hz, nos dard un
incremento en la escala de heterogeneidades que uno puede detectar. Esto analizado la interaccion de
ondas sismicas PKIKP, PKP, y PP de altas frecuencias, con las heterogeneidades del interior de la
Tierra. De manera simultanea para ondas que son scattereadas en el manto, scattereadas en el nicleo
externo, y las que se scatterean en el ntcleo interno.

Como la distribucién de heterogeneidades del interior de la Tierra, es un reflejo de los procesos
dindmicos que actian en ella. El poder determinar las caracteristicas muy finas, hasta ahora no
estudiadas, podrian aportar a la comprensién de los procesos dindmicos que actiian en el interior. Por
lo tanto, se podria distinguir como las distintas regiones, poseen diferentes caracteristicas, en cuanto
a composicién y procesos dindmicos existentes.

Si heterogeneidades determinadas, por ejemplo, son representadas por variaciones de densidad muy
grandes, entonces estas no pueden ser producto de variaciones de temperatura, si no de composicion
quimica de los materiales, no siendo la conveccién para este caso el proceso principal. Asi valores de
variaciones inferidos de la sismologia, imponen restricciones sobre modelos geodindmicos, relacionados
a procesos de conveccion, estratificacién, flujo de calor, transiciones de fase, etc.

El estudiar un evento de la magnitud y profundidad del de Bolivia, nos da suficiente informacién
en la banda de frecuencia de 4-9 Hz, disponible en distancias epicentrales, que garantizan buena senal
para las distintas ondas que interactian con el nucleo: P, PKP, PKIKP. Esto implica que podemos
resolver escalas més pequenas de heterogeneidades de lo que se conoce hoy, v por lo tanto inferir la
estructura del interior terrestre, utilizando teoria de “single scattering”.
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Teoria

La sismologia es una herramienta fundamental en el estudio de la tierra profunda. Estos estudios se
basan en la utilizacion de sismologia, debido a que permite hacer inferencias sobre ciertas propiedades
elasticas (velocidad, densidad) del material del interior de la tierra. A medida que ondas se propagan,
interactian con el medio, lo que nos lleva a la determinacion de la estructura dentro de la tierra.
Existen otras herramientas o metddos para estudiar el interior de la tierra, tales como el estudio de
rocas superficiales, momentos de inercia, geomagnetismo, cosmoquimica, pero ninguno da resultados
con tanta resolucién como la sismologia. Existe en la red mundial una gran cantidad de datos geofisicos,
con los que se puede inferir propiedades elasticas de la tierra para entender su constitucién y dinamica.

2.1. Ondas sismicas

Los terremotos irradian ondas sismicas con periodos de décimas de segundos hasta varios minutos.
Para éstos periodos de tiempo las rocas se comportan como sélidos eldsticos. Sélidos eldsticos permiten
una variedad de tipos de ondas y esto hace que el movimiento del suelo después de un terremoto o
una explosién (denominado evento) sea bastante complejo. Hay 2 tipos bédsicos de ondas eldsticas:
las ondas P (primarias), son ondas longitudinales o compresionales, lo que significa que el suelo es
alternadamente comprimido y dilatado en la direcciéon de la propagaciéon. Ondas P viajan a una
velocidad aproximada de 1.73 veces mayor que las ondas S y pueden viajar a través de cualquier tipo
de material liquido o sélido, por lo tanto por todo el interior terrestre. Ondas S (secundarias) son
ondas en las cuales el desplazamiento es transversal a la direcciéon de propagacién. La velocidad de las
ondas S es menor que la de las ondas primarias. Debido a ello, estas aparecen en la superficie tiempo
después que las ondas P. Ondas S generan oscilaciones durante el movimiento sismico y producen la
mayor parte de los dafios. Sélo viajan a través de elementos sélidos, por lo que no pasan por el nticleo
externo. La combinacién de los dos tipos de ondas en la presencia de una superficie, como el de la
tierra, puede conducir a otros tipos de ondas, dos de cuales son importantes para la geofisica: ondas
de Rayleigh y Love, estas son las ondas superficiales.

Onda de Rayleigh contiene movimiento compresional, a diferencia de las de Love. Ellas viajan més
despacio que las ondas P y S, por lo que llegan mas tarde y tienen grandes amplitudes ya que viajan
a lo largo de la superficie terrestre. Ondas sismicas son reflejadas y refractadas de discontinuidades en
la tierra, agregando una complejidad enorme a la llegada de un tren de ondas, con ondas llegando en
muchos tiempos y direcciones diferentes. La superficie de la tierra es un reflector eficiente, y la tierra
es esféricamente dividida en capas y estas capas producen aun maés reflexiones.

La complejidad de la ondas sismicas a su vez es una gran ventaja, debido a que permite determinar
caracteristicas de la estructura dentro de la tierra. Determinando por ejemplo las zonas principales
dentro de la tierra: corteza, manto, nicleo externo e interno (figura 2.1). Capas internas son separadas

7
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por interfaces donde ondas sismicas son reflejadas.

d SEpUT oS —

Figura 2.1: Capas sismicas principales en el interior de la tierra: corteza, manto y nicleos. El nicleo
externo es liquido y no trasmite ondas de corte, S.

Dentro de cada capa la velocidad de las ondas sismicas en general aumenta y por lo tanto son
refractadas de modo que los rayos son concavos hacia la superficie de la tierra. El nucleo externo es
liquido con més baja velocidad sismica que el manto solido y rayos son refractados abajo en esta zona,
formando una zona de sombra no alcanzada por llegadas directas como se ve en la figura 2.1 y 2.2.
Las diferentes zonas dentro de la tierra conducen a una estructura de rayos muy compleja. Los rayos
de ondas P se muestran en la Figura 2.2 y existe una convencion de nombres para todos los rayos que
viajan por el interior terrestre tomando en cuenta las reflexiones y refracciones en las interfaces.

Figura 2.2: Ondas sismicas viajando en el interior de la tierra. Velocidad sismica aumenta con la
profundidad a excepcion del nicleo donde velocidad es menor.

Ondas compresionales en el manto son denotadas por P, en el niicleo externo por K, y en el niicleo
interno por I. Asi por ejemplo PKP serd una onda compresional viajando a través del manto al nicleo
externo y hacia la superficie. Si conocemos como varia la velocidad sismica con la profundidad en la
tierra, entonces podemos calcular los tiempos de viaje de rayos entre un evento sismico (terremoto) y
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una estacion, usando aproximacién de teoria de Rayos. La velocidad sismica dentro de la tierra, para
su utilizaciéon en sismologia, estd resumido en diversos modelos, de los cuales nos enfocaremos en el
de Taspei ([30]Iaspei 1991, seismological tables), de velocidad dependiente del radio.

2.2. Ecuacién de movimiento

Las fuerzas de superficie son calculadas por unidad de area y son llamadas tracciones. Para definir
las tracciones debemos tener la fuerza por unidad de area, y ademds la orientacién de la superficie
sobre la cual actia. Esto se hace usando el tensor de esfuerzo o. Asi para una superficie con normal
unitaria n tenemos T; = 0N ;

Podemos resumir la traccion a una fuerza total que actia sobre todo el volumen como

Fi:f T;dS = ajiﬁdS:/ ‘
ov v v Oz

integral sobre el volumen V' como resultado de utlizar el teorema de la divergencia. La ecuacién
(2.1) muestra que las tracciones de superficie pueden ser convertidas en fuerzas de cuerpo equivalente,
tomando la divergencia del tensor de esfuerzo. El momentum es fv pvdV , y la fuerza aplicada es la
suma de las fuerzas de cuerpo, f, y tracciones de superficie, T, de la forma

% (2.1)

d
— pvidV :% inflds-i-/ fidV (2.2)
dt Jv av 1%
Transformando la integral de superficie por el teorema de divergencia resulta
ov; ov; 0o j;
— j — —fi)dV =0 2.3
/V<p{at+vﬂaxj} Dz, U 23)
integral aplicada a un volumen arbitrario V, el integrando es 0, y
8?)@ (%,- Oo ji
bt} ik Q. . 2.4
p{atﬂfaxj} Dz, T (24)

es llamada ecuacion de movimiento de Cauchy.

Medios isotrépicos tienen tensores de elasticidad, forma general es la ecuacién (2.5 (a)).

Cijrl = NijOr + 1 (0irdj1 + 0idj) (2.5)
0ij = Cijriek

con tensor de deformacién e;; = % (wij +ujs), y Ay p funciones escalares de posicion, llamados
pardmetros de Lamé. Un sélido elastico, es dicho homogéneo si los elementos del tensor de elasticidad
son independientes de la posicion; isotrépicos si ellos son independientes de la direccion. Medios ho-
mogéneos tienen constante C. La forma general de la ley constitutiva para elasticidad lineal es la Ley
de Hooke (ecuacién 2.5 (b)). Utilizando ecuaciones (2.5) da ley de Hooke para un sélido isotrépico

Oij = /\ekkéij -+ 2ueij (26)

La variacién de las constantes de Lamé con la profundidad dentro de la tierra es una importante
inhomogeneidad.

Usando ley de Hooke en la forma de la ecuacién (2.6), resulta
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0o 0 0 9 0 o
= — (Nepgdi; + 2ue;;) = — (AV - V<u; V- 2——e;; 2.7
dz; O (Aekndij + 2pieq)) Dz, (AV - u) +u< Uit gV ou) o, € (2.7)
Se puede usar la notacion vectorial V- e para denotar la contraccién de e con Vi sin ambiguedad
porque e es simétrico. La divergencia del tensor de esfuerzo es entonces

00
0 = [V(AV - u) + uV2u+ ¥ (V- u) + 2Vpa -], (28)
J
Entonces reemplazando % por %%1 en ecuacion (2.4) queda de la forma
0%u 2
paz =V OV w)+2Vp- e+ pViu+uV (V- u) (2.9)

Es llamada ecuacién de Navier; que gobierna pequenos desplazamientos.

2.3. Propagacion de ondas en un medio homogéneo

Consideramos el caso de propagacion de onda en un medio homogéneo. Tomamos p, A y p como
constantes en ecuacién de Navier (2.9)

pii=\+p)V(V-u)+ pViu (2.10)
Usando la identidad, valida para cualquier vector,

Viu=V(V-u)-VxVxu (2.11)
ecuacién (2.10) queda entonces de la forma

pui=A+2p)V(V-u)—pV xVxu (2.12)

Podemos separar ecuacion (2.12) en dos ecuaciones, una gobernada por la compresién (cambios de
volumen) y la otra por el cizalle.

Cualquier vector puede ser separado en potenciales escalar y vectorial. Entonces escribimos el
desplazamiento como

u=Vd+VxW¥ (2.13)

® y W son llamados potenciales eldstodinamicos.

Aplicamos divergencia a ecuacion (2.13), y utilizamos identidad vectorial V-V x ¥ = 0, entonces
(2.13) queda

V-u=V3 (2.14)
0=V - -u
0=V

con 6, potencial para la compresién, ® es el potencial para las ondas P. Podemos obtener de (2.12),
la ecuacion para el potencial de dilatacién

pf = (X +2u) V30 (2.15)
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Ecuacién de onda de 0 gobierna ondas P. Cambio en volumen es caracteristica principal de onda
P.

Aplicamos rotor a ecuacién (2.13), y utilizamos identidad Vx Vx ¥ =V (V - ¥) - V2¥, resultando

Vxu=VxVP+VxVx¥=V(V-¥) -V (2.16)

tenemos de ecuacién (2.13) tres variables independientes al lado izquierdo, cuatro al lado derecho,
y entonces una variable dependiente.

Elegimos como condicién para variable dependiente V - ¥ = 0. De esta forma ecuacién (2.16)
resulta de la forma,
w=Vxu=-V¥ (2.17)

Obtenemos asi de (2.13) ecuacién de w que gobierna ondas S

pw = V3w (2.18)
siendo el movimiento de particulas de ondas S, un movimiento de cizalle.
La ecuacién general de desplazamiento (2.12), contiene dos ecuaciones de onda por separado. En

general el desplazamiento puede ser separado en un desplazamiento de ondas P, up y uno de onda S,
us,

u = up + ug (2.19)
donde
up = Vo (2.20)
us = V x ¥

Con esta definicién de movimiento de P y S, vemos que las ondas P no tienen rotacién, mientras
que las ondas S no tienen cambio en el volumen, su movimiento es de cizalle.

2.4. Propagacion de ondas en un medio inhomogéneo

En la realidad los medios no son homogéneos, y el interior terrestre no es la excepcion. El interior
de la tierra posee variaciones que se pueden separar en dos grupos: (a) Pequenas variaciones, dp < p,
tratadas mediante Teoria Rayos (variaciones suaves) (b) Variaciones con longitudes de onda grandes
(variaciones aleatorias), resueltas utilizando scattering.

2.4.1. Teoria de rayos

Ecuacién Eikonal

En la seccién anterior se derivé la existencia de las ondas P y S, introducidos en un medio elastico
homogéneo. Consideramos ondas P para las siguientes deducciones. Las ondas P y S son conocidas
como ondas de cuerpo, porque se propagan en el interior de un medio continuo. Los rayos se definen
como la normal al frente de onda y, por tanto apuntan en la direccién de propagacion. En el caso de una
onda plana, los rayos son una familia de rectas paralelas, en el caso de una onda esférica, los rayos son
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los que se irradian desde la fuente sismica. Rayos proporcionan un medio conveniente de seguimiento
de un frente de onda en expansién, y nos dan un marco intuitivo para ampliar las soluciones de ondas
elasticas desde medios homogéneos a inhomogéneos. Si inhomogeneidad en la velocidad no es cadtica,
entonces los rayos correspondientes a las ondas P o S se comportan muy parecido a como hace la luz
viajando a través de materiales de diferentes indices de refraccion.

Vamos a aproximar nuestras soluciones de desplazamiento para extraer el comportamiento de los
rayos, ya que no podemos describir todos los fenémenos de ondas. Estas aproximacion se conoce como
teoria de rayos y son la base para la interpretacién de ondas de cuerpo sismicas. En la éptica clasica,
la geometria de una superficie de onda se rige por el principio de Huygens, que establece que cada
punto de un frente de onda puede ser considerado la fuente de una onda secundaria pequenia que viaja
hacia fuera en todas las direcciones hacia adelante con la velocidad del medio en ese punto. Dada la
ubicacion de un frente de onda en cierto instante en el tiempo, podemos predecir futuras posiciones
del frente de onda. Las porciones del frente de onda que se encuentran en material de alta velocidad
producen ondas que viajan més lejos en un intervalo de tiempo dado, que las producidas por puntos
en un material de baja velocidad. Esto provoca una dependencia temporal en la forma del frente de
onda. Debido a que los rayos son normales al frente de onda, los rayos también cambiaran con el
tiempo. Vamos a considerar las aproximaciones que se deben hacer a las soluciones de onda eléstica.
Recordemos la ecuacion para una onda plana de la forma

¢ — Aei(ﬂ:’wt:l:k~x) (221)

donde k es un vector que apunta en la direccién de propagacién, y por definicién un rayo. Para
material homogéneo, k no cambia segiin como se propaga la onda (es una linea recta). Ahora bien,
si la velocidad sismica varia suavemente en el espacio (es decir, p, A y u tienen pequenos gradientes),
debemos resolver ecuacién ([39] ver Thorne Lay, Modern Global Seismology):

Po  Po  Po 1 5%

=575 2.22
ox?  dx3  0xF 2 (x) Ot? (2.22)

esta ecuacién de onda es una aproximaciéon de la ecuacién del movimiento para medios heterogéneos.
Resolveremos esta ecuacion diferencial parcial, asumiendo una forma funcional de ¢ de la forma

b (x,t) = A (x) W)/ co=t) (2.23)
Ay W son reales, donde W(Cx)'w, que reemplaza a k - x, es una funcién de posicion, y ¢y es una
velocidad de referencia. Sustituyendo (2.23) en (2.22) resulta

o (W) 1 &2 i (W) _
v? [A (x) elw( < t)] = Z(x) 02 [A (x) elw( <0 t)} (2.24)
Una de las derivadas espaciales requeridas, por ejemplo, g%? es

(2.25)

0’6 0 [OA(x) (W)
ox? { 8%1 € +A(X) Co afL'l

gcl I

837% cg ox1 co Ox1 0z co Oz

PA(x)  wA(x) <8W(x)>2+i(2waA(x)8W(x)+A(x waW(x)>] (L)
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92¢ . 9%
ox3 Y 0z’
partes real e imaginaria en la ecuacién (2.24) da dos conjuntos de ecuaciones:

T A0 A" [(aw(x)>2+ (aw(x)>2+ <6W(X))2] _ C?(U:)A(X) (2.26)

CO 61’1 83}2 6903

Para obtenemos similares ecuaciones con partes reales e imaginarias. Igualando las

[8W (x) 0A (x) N oW (x) 0A (x) N oW (x) 0A (x)

Ax) V2 — 2.2
o1 0x1 0x9 0x9 s O3 :| + (X)v W(X) 0 ( 7)

Se puede reordenar los términos de ecuacién (2.26) como

() () () ae)

El lado derecho de esta ecuacion es la razén del laplaciano espacial de la amplitud a la amplitud por
w?. Para altas frecuencias (longitudes de onda pequefia) este término es pequefio, aproximadamente
igual a cero, y ecuacién (2.28) se reduce a

<8W (><)>2Jr <0W (X))2+ <5W (X)>2 _ %% (2.29)

oy Dy O3 ¢ (x)?

esta es llamada la ecuacion Fikonal. Soluciones de la ecuacién Eikonal no son soluciones exactas
para la ecuacién de onda, pero para muchas regiones dentro de la tierra real, las restricciones necesarias
en variaciones espaciales de los pardametros eldsticos son cumplidos, por lo que las soluciones de la

ecuacion Eikonal son ttiles.
Recordemos que consideramos la similitud de WE)w oo k-x, donde k es un vector normal al frente

de onda, o un rayo. La ecuacién Eikonal es por lo tac&lto una ecuacion diferencial parcial que relaciona
los rayos con la distribucion de velocidad sismica. La condicién necesaria para que la teoria de rayos
geométricos sea una aproximacion 1util de la ecuacion de onda, es que la variaciéon en el gradiente de
A (x) sobre una longitud de onda debe ser mucho mas pequeio que A (x). Se define una longitud de
onda de referencia:

2
)\0 = Col (2.30)
w

para que se cumpla (2.29), se requiere que A3 (%) < VW (x) - VW (x) . Esto da

2 V24 (%) C%

< 2.31
0 A (X) c (X)Q ( )
Para heterogeneidades débilesc (f))? debe ser ~ 1. Por lo tanto
V2A (x)
N—r <1 2.32
0 A (X) < ( 3 )

Es posible usar un anélisis de escala para anadir la idea fisica en esta ecuacién. De ecuacién (2.29),

vemos que VW (x) - VWV (x) = C(CE)Q, implica VW (x) ~ % De ecuacién (2.27), podemos escribir
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VW (x) ~ VIV (x) - ZA(S) (2.33)
VAX) _VW(x) VY (&)  Ve(x) 234
A (x) W (x) 763 c(x)

Si ademés de calcular el gradiente sobre una longitud de onda se multiplica por )\g, se puede utilizar
ecuacién (2.32) para encontrar

MV2A (x) _ Aod [Ac(x)]
Ax) T cx)

<1 (2.35)

que establece que la ecuacién Eikonal se aproximard bien a la ecuacién de onda, si la variacién
relativa del gradiente de velocidad sobre una longitud de onda sismica, es pequena en comparacion
con la velocidad.

Pareciera ser que la ecuacién Eikonal (2.29) es compleja y no parece que sea mas facil de tratar que
la ecuacién de onda. Sin embargo, veremos que podremos deducir de manera mas simple ecuaciones
para rayos desde la ecuacién eikonal. El concepto de rayos es sumamente importante y es la base
de la interpretacién de ondas de cuerpo. Rayos nos permiten realizar un seguimiento del pulso de
desplazamiento desde una fuente a un receptor, que considera propiedades localizadas sobre el camino
especifico. Las condiciones de validez requieren longitudes de onda més pequenas que unos cientos de
kilémetros y velocidades sismicas variando lentamente, criterios que se aplica a la mayoria de las ondas
de cuerpo en el interior profundo de la tierra. Condicién (2.35) no es valida en presencia de fuertes
gradientes de velocidad, pero se puede convertir el problema en una serie de regiones discretas donde
las representaciones de rayos son suficientes. Este argumento muestra que, lejos de cambios bruscos
de velocidad, ondas P se propagardn sin acoplar a ondas S, segin la ecuacién de onda.

Representando una porcién de un campo de onda sismica como un rayo da a lugar al concepto
de fases sismicas. Estas corresponden a perturbaciones transitorias a un receptor, ondas P o S, que
han recorrido un camino definido entre la fuente sismica y el receptor. Estas llegadas tienen dos
caracteristicas principales: el tiempo de viaje y amplitud. La ecuacién Eikonal y sus extensiones pueden
ser utilizados para cuantificar estos dos parametros.

Parametro de rayo y rayos sismicos

Considere la superficie de onda tridimensional mostrada en la figura 2.3. El rayo, que es normal
al frente de onda, W (x), es caracterizado por viajar una longitud de arco s, en un tiempo, t. La

direcciones cosenos asociados con el rayo se dan por %, %, ddij y deberan satisfacer

dl’l 2 dxg 2 dl’g 2
=) =1 2.
< ds ) * < ds > * ds (2:36)
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Figura 2.3: Frente de onda tridimensional, con un rayo o normal con longitud ds.

Consideramos la relacién fisica entre s y W (x): VW (x) o s, que es la afirmacién que el gradiente
de una funcién (superficie) es orientado normal a aquella funcién (superficie). Asi podemos ver que

ng" debe ser proporcional a 8%;(;{). Esto implica que podemos reescribir (2.36) como

(aaW (X)>2 + (a(?VV(x))Q + (aaw (x))z -1 (2.37)

8.731 81’2 83:3

donde a es una constante de proporcionalidad. Una comparacién de (2.37) y ecuacién Eikonal (2.29)

muestra que (2.37) es la ecuacién Eikonal si a = %)(), o bien a7t =n = %, llamado comunmente

el indice de Refraccion. Ecuaciones (2.36) y (2.37) pueden ser combinados para dar las ecuaciones
normales:

da:l oW (x
n@ _ oW (x)
ds 0x9
n% _ oW (x)
ds 0x3

Ahora consideramos el hecho que las ecuaciones normales cambian a lo largo del camino del rayo.
Tomando la derivada de las ecuaciones normales con respecto a ds

= 2.
pr (2.39)

ds nE " ds ox1 ox1 ds Oxry ds Oxs ds
_ 0 (e () (e L0
Oy ds ds ds O
La forma generalizada de esta ecuacion se llama ecuacion de camino de rayo:
d dx; on

i (o) =7 (o0

d ( dac1>_ d (0W(x)) 9 <8W(x)dx1 OW (x) dza W(X)d:ﬁg)
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Esta es una ecuacién diferencial de segundo orden para x, que es el camino de rayo; note que el
camino de rayo es proporcional a la variacion espacial en la distribucion de velocidades. Dos condiciones
iniciales controlan el comportamiento de (2.40): (1) la direccién en la que el rayo deja algin punto de

ox

referencia arbitrario (3X) |5, v (2) la posicién del punto de referencia so.

Podemos deducir de (2.40) un parametro de gran relevancia, considerando un ejemplo sencillo. Si
seguimos un rayo a través de un material que tiene un cambio en la velocidad en una sola direccion,
por ejemplo en profundidad, entonces ¢ = ¢ (x3), y asi n = n (z3) . Asi g—; = 57’2 = 0. Entonces (2.40)
se reduce a

d:L’l

n—— = c¢; = constante 2.41
ds ! ( )
dl‘Q
n—— = co = constante
ds

d dxs dn

S B ) = (22

ds ds drs
La razén de c; y co limita el camino de rayo a un plano que es perpendicular al plano x1x2. En otras
palabras, la proyeccién del rayo en el plano z1x2 es una linea recta (figura 2.4 muestra la geometria).

Para mayor comodidad, y sin pérdida de generalidad, podemos elegir este plano, para que coincida
con el plano z; z3, reduciendo (2.41) a

da:l
— = tant 2.42
n I constante ( )

4 (,dxs) _ (dn
ds ds ) \dzs
En un punto dado, las direcciones cosenos del rayo son dadas por

d:Cl

lh = o = sin ¢ (2.43)
I dxs .
= —= =cosi
3 ds
Asi
dry ¢y . .
n—— = — sini = constante (2.44)
ds c
sin ¢
—— = constante = p
c

La constante p es llamada el pardmetro de rayo. El angulo ¢ es el dngulo de incidencia, y da la
inclinacion de un rayo medido desde la vertical (direccién x3) a cualquier profundidad determinada.
Para un punto de referencia establecido y un angulo de despegue, un rayo tendrd un parametro de
rayo constante, rsini(r)/v(r) = p, para todo el trazado. Ecuacién (2.44) es también conocida como la
ley de Snell, para medios esféricamente simétricos.
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X1 X lane
- C (%) _

> >

ds -sini

ds -cosi f

Figura 2.4: Camino de rayo para un medio en el cual la velocidad es independiente de las direcciones
1 Y x3.

La cantidad conservada a lo largo del rayo es r sin i / v; caracteriza al rayo y se denomina
pardmetro de rayo, p. Para describir la propagacion de ondas en un medio lateralmente inhomogéneo
uno puede utilizar teoria de rayos para altas frecuencias. En éptica geometria un rayo es refractado de
acuerdo a la ley de Snell. Consideramos refraccién en el plano normal a la interferencia, que contiene
el rayo incidente, y por lo tanto dngulos de refracciéon y de incidencia.

Considerando la refraccion de rayos en un medio esféricamente simétrico, como el mostrado en
figura 2.5. Céscaras esféricas 1 y 2 tienen velocidad de onda vy y vy respectivamente. Un rayo que
afecta al interfaz en A obedecerd la ley de Snell. El rayo también obedece la ley de snell en B, donde
rayo va hacia afuera por la parte inferior de la cdscara 2. El nuevo dngulo de incidencia i3 no es igual
a j. Los dos dngulos estan relacionados por geometria de tridngulos AQC y BQC, de la forma

QC

inj = — 2.4
sing =~ = (2.45)
inip = —QC
S Te
Y por lo tanto
AC
e 9.4
sin j = siniz o~ (2.46)

Tenemos r1 = AC y ro = BC, el radio de las 2 cédscaras. Entonces la ley de Snell puede ser escrita
como
71 8in T9 Sin 19

= 2.47
o . (2.47)
que es la cantidad conservada a lo largo del rayo. Se puede escribir
p= rsimae (248)
v

Parametro de rayo p identifica un rayo viajando entre 2 puntos dentro de la tierra. De la ley de
Snell, ademsds, el rayo refractado yace en el plano conteniendo el rayo incidente y la normal al plano
tangente a la interfaz. Implicando en medios esféricamente simétricos, que esto yace en un plano que
contiene el centro de la esfera.
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Figura 2.5: Ley de Snell en medio esféricamente simétrico. Cdscaras esféricas 1 y 2 tienen velocidad
de onda vy y vy respectivamente. Ley de Snell implica que rsini/v es conservada a lo largo del camino
de rayo.

Podemos calcular el pardmetro de rayo de un set de tiempos de viaje. Consideramos 2 rayos
paralelos PP" y Q@' en figura 2.6, PN es normal a QQ’" en N. dA es un aumento infinitesimal en la
distancia angular A entre P y P’. El cambio en tiempo de viaje asociado con dA es

2N 2 PC'sini
QN _ 2 pogini = PO A (2.49)
v v

dl' =
v

tenemos PC = r, el radio de la esfera en P, QQ y P’. Entonces

rsinie  dT

p=——=1x (2.50)

Asi conociendo el tiempo 7" para un rango de distancias angulares A, tomamos diferencias para
estimar la derivada y de ahi obtener el parametro de rayo usando la ecuacién (2.50). Ecuacién (2.48)
muestra que p tiene dimensiones de tiempo; es identificado con p en (2.50) si A es medido en radianes
(esto fue asumido remplazando PQ por $PCdA en ecuacién (2.49)). Conociendo el pardmetro de
rayo y la velocidad en funcién del radio, podemos calcular el dngulo de incidencia i en la superficie
de la tierra y la profundidad méaxima del rayo (donde i = 90°) de la ecuacién (2.48). El punto més
profundo se conoce como el punto de retorno del rayo o punto minimo. Diferencias entre datos de Ay
profundidad pueden ser usados para estimar % en una distancia determinada. Teniendo lo anterior y
la velocidad de onda podemos encontrar el &ngulo de incidencia en todas partes del interior terrestre.

Imaginemos por un momento que podemos ver a través de la tierra como si fuera de cristal, pero en
vez de usar luz, se usan rayos sismicos. Este es de algiin modo el enfoque considerado con lo anterior.
Y se puede conocer los pardmetros necesarios para la obtencién de la amplitud de una onda incidente.
La amplitud de una onda de una fuente puntual en un medio homogéneo, disminuye con la distancia,
a condicion de que energia no sea perdida en la trasmision. Esto es porque la energia es extendida
uniformemente sobre el area del frente de onda, la cual es esférica y por lo tanto disminuye como el
cuadrado de la distancia. Podemos hacer uso de los tiempos de viaje para calcular el efecto sobre la
amplitud; esto depende sobre la segunda derivada del tiempo con respecto a la distancia.

En figura 2.7, H representa la posicién de una fuente sismica que emite energia I(i, ¢) por unidad
de dngulo sélido, donde dngulo ¢ mide la rotacién sobre el eje HC. HS y HS’ son dos rayos que definen
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Figura 2.6: Derivacion de la ecuacion para el parametro de rayo, p = %'

los trazos de rayos cruzando la superficie en SS’. Consideramos is y ¢ como dos dngulos definiendo un
sistema de coordenada esférico con centro H y polo C. Haciendo girar el plano entero en la figura 2.7
sobre el eje HC por un angulo d¢, barremos hacia afuera el &ngulo sini di d¢, y la linea SP barrerd un
drea de frentes de onda r1SP sin A d¢ = r.SS’sin A cosi1dep = r% sin A cosiy dA do.

Figura 2.7: Extension geométrica. La energia por unidad de drea de frentes de onda, depende de la
refraccion de los rayos.

La energia por unidad de drea de un frente de onda, es por lo tanto

Isini di
A) — - 2.51
e(A) r?sin A cosiy |dA ( )
Combinando ecuaciones (2.48) y (2.50) para el pardmetro de rayo
vdl
inig =——— 2.52
sing = — -+ (2.52)
Donde v y r aplicado en H, y diferenciando con respecto a A resulta:
di v |d’T
=S 2.
COsT—e = g (2.53)
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De ecuacién (2.51), tenemos

A>T
dA2

Itan+ v

e(A) =

h 2.54
r% sin Acosiyr ( )

Asi con curva de tiempo de viaje T'(A), modelo de velocidad v(r), e I intensidad incidente podemos
estimar el efecto de refraccion en la amplitud de una on(%a llegando a alguna distancia. Diferenciando
dT d2T

el tiempo de viaje para obtener primero 7x, entonces 7zz. Y encontrando i y il de ecuacién (2.52),

tendremos la energia por unidad de drea de ecuacién (2.54) y asi la amplitud de la forma

)5 2.55)

Para aplicaciones se necesita conocer exactamente donde ha ido el rayo. Calcular el camino de rayo,
o trazado de rayo, en un medio complicado es un problema numérico dificil. Para medios esféricamente
simétricos esto requiere de una integral. Se necesita considerar el problema por ahora en 2 dimensiones.
Dentro del plano el camino de rayo es especificado como una funcién la A(r), donde A es la distancia
angular de algin punto de referencia y r es el radio.

A>T
dA2

Itant )

A(A) = <

r% sin Acosiyr

Figura 2.9 muestra que A(r) (en figura 6(r)) satisface la ecuacién diferencial
dA 1
T . ad
(1)

Si v es una funcién conocida de r, podemos integrar ecuacién (2.56) dado A(r,p) para cualquier
eleccién de pardametro de rayo p. El rayo es simétrico con respecto a su punto minimo o de retorno
(r0,Ap), y por lo tanto esto es necesario para encontrar una mitad del camino de rayo,

T 1
o i
A(r,p) = /r 1 <p202 — 1) dr (2.57)

(2.56)

y su tiempo de viaje:

T

dr [ r r? 1 r r? 1 dr

T = =4+ [ (= —p) 2dr=p0+ [ (= —p?)2— 2.

(r,p) /Ucosi /vg(v2 p°) 2dr=p /(v2 Pz (2.58)
T0 T0 T0

Singularidad de raiz cuadrada en el fondo del camino de rayo, donde ﬁ = 1, es removida sobre la
integraciéon. Rayos emitidos por fuente (foco) son registrados en estaciones situadas a varias distancias
epicentrales. Configuracién geométrica se ve en figura 2.8 considerando un rayo directo

Estas ecuaciones han sido usadas para calcular camino de rayo para modelos esféricamente simétri-
co de velocidad sismica dentro de la tierra. Principalmente velocidades sismicas aumentan con la pro-
fundidad y rayos son refractados hacia la superficie de la tierra. En geometria esférica 7 debe aumentar
con la profundidad. Si ¥ decrece con la profundidad (como es el caso de la tierra) el rayo es refractado
hacia abajo hasta que este alcance una regién en la cual 7 aumenta una vez mds, y el rayo se refrac-
ta hacia arriba. Este comportamiento da como resultado una zona de sombra que se forma sobre la
superficie de la tierra. Region que no es iluminada por algin rayo directo de una fuente particular.
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fiente

Figura 2.8: Configuracion geométrica de un rayo directo, donde aqui A es el angulo total subtendido
por el rayo en el interior terrestre.

Curva Camino-Tiempo

Para obtener la amplitud de una onda incidente es necesario considerar diferentes pardametros,
de los cuales la relacién camino-tiempo, es fundamental. Teniendo curva camino-tiempo, T'(A) y un
modelo de velocidad dependiente del radio v(r), podemos estimar el efecto de refraccién en la amplitud
de una onda llegando a alguna distancia. Diferenciando el tiempo de viaje en funcién de la distancia,
g—g y luego %, podemos deducir el pardmetro rayo de ecuacién (2.52) y la amplitud de la ecuacién
(2.55) respectivamente.

Asi para resolver la amplitud de una onda incidente debemos obtener primeramente la relacién
camino-tiempo. Curva camino-tiempo puede adoptar formas més complicadas dependiendo de la va-
riacién de velocidad sismica con profundidad. Veremos a continuacion algunos ejemplos de medios

tipicos.

Figura 2.9: Trazado de rayo. PQ es un elemento de camino de rayo de longitud ds. Del tridngulo
2,,2 1
NPQ tenemos tani = r% = (22)(1— P5-)"2. Siv es conocido como una funcion de r, esta ecuacion

describe el camino de rayo en la forma de 6(r).
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Considerando un medio compuesto de capas planas. En cada capa la velocidad sismica, es o bien
uniforme o aumenta linealmente con la profundidad. Los caminos de rayos en capas uniformes son
lineas rectas; aquellos en capas variables son arcos de circulos, céncavos hacia arriba. La curvatura
del camino de rayo es proporcional al gradiente de velocidad. Un medio que consiste en una capa con
velocidad linealmente aumentando, tendra una funcién de tiempo 7'(X) mondétonamente creciente. Si
tal capa tiene una capa uniforme debajo de ella entonces los caminos de rayo que pasan por la capa
superior seguiran hacia abajo como lineas directas y nunca seran registrados en la superficie. La curva
T(X) se determina en distancia correspondiente a rayos con puntos de inflexién en la interfaz entre las
dos capas. La capa inferior es una zona de baja velocidad. Medios esféricos se comportan de manera
similar siempre que @ se comporte como v(z) en el medio plano.

Cuando una capa uniforme estd en un medio con velocidad creciente entonces pueden ocurrir
multiples caminos. Hay dos o més trayectorias de rayos muy diferentes entre dos puntos. El distinguir
entre llegadas diferentes, es a menudo la parte mas dificil de interpretar. Los rayos para un modelo
de dos capas son mostrados en figura 2.10 (a). Ignorando rayos que viajan a lo largo de la superficie
del medio I - onda directa, los rayos como OD, que tienen angulos de salida (incidencia) grandes, no
penetran el medio IT a una gran profundidad y viajan distancias horizontales grandes. Rayos como OF,
con pequenos angulos de despegue, penetran grandes profundidades en el medio II viajando ademas
grandes distancias horizontales.

O
[+]
m
o
x

(a)

(®)

Figura 2.10: (a) Caminos de rayo en espacio con dos medios: I tiene velocidad uniforme y II tiene
velocidad aumentando linealmente con la profundidad. Caminos de rayo son lineas directas en medio
I y arcos de circulo en medio II. (b) curva camino-tiempo.

Rayos con angulos de despegue intermedios viajan distancias horizontales cortas; OC' representa la
distancia mas corta para cualquier rayo que penetra la capa II. La funciéon camino-tiempo es mostrada
en figura 2.10 (b); letras corresponden a los rayos en figura 2.10 (a). El tiempo de viaje no es una
simple funcién de la distancia, puesto que las dos ramas C'D y C'E corresponden a diferentes sets de
caminos de rayo.

Considerando 3 capas, como se muestra en la figura 2.11 (a). La velocidad dentro de cada capa
aumenta linealmente con la profundidad. En la capa media, esto aumenta en una taza maés rapida que
en las otras dos, produciendo una triplicacién como lo mostrado en la figura 2.11 (b). La rama AD
corresponde a rayos viajando sélo en la capa superior. D estd situado en la maxima distancia posible
de estos rayos. La rama C'E corresponde a los rayos que han sido refractados de la capa mas inferior.
La rama DC tiene rayos que han viajado en la capa media, que no es lo bastante gruesa como para
generar un punto critico como en la figura 2.11 (b). C por lo tanto corresponde al rayo que profundiza
en la parte alta de la capa III. Tres pulsos serian vistos en el rango de distancia de C' a D.
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Figura 2.11: (a) Caminos de rayos en un medio de 3 capas en que la capa media tiene una velocidad de
onda que aumenta en una tasa mayor que en las otras dos. En (b) la curva de tiempos de viajes tiene
3 ramas correspondientes a rayos que profundizan en capa I (AD), capa III (CE), y capa II (DC).
(c) es la correspondiente curva T — p, que es suave. Las cispides se han convertido en los puntos de
inflexion indicados.

Estas complicaciones surgen en la tierra. En ciertas distancias la curva de tiempo de viaje puede
ser dificil de estimar con exactitud. Por ejemplo, el nticleo produce una zona de sombra comenzando en
los 104° (para modelo de velocidad de Jeffreys-Bullen; efectos de difracciéon y sombras para ondas de
altas frecuencias ocurren en distancias més pequenas). Ondas PKP y PKIKP tienen una triplicacién
similar a esto en figura 2.11 (b).

Funciones de camino-tiempo multiples, son dificiles de tratar con la teoria y dificiles de calcular
a partir de mediciones. Scattering en mediciones cerca de una triplicacion como el de la figura 2.11
(b), por ejemplo, puede obscurecer los detalles del triplicacién totalmente, y los datos pueden aparecer
como un conjunto de puntos en aquella vecindad. Haciendo mas dificil nuestra estimacién de la curva
de T'(A)en estos casos.

La distancia A es siempre positiva, de modo que una triplicacién al ser resuelta, aparecen curvas
independientes en intervalos determinados de distancias, cada una caracterizada por ser una curva
suave.

Considerando rayos viajando en el interior terrestre, desde un evento a una estacién, que son
interrumpidos en su camino por heterogeneidades, podemos utilizar teoria de “single-scattering”. Nos
enfocamos en el hecho de que las heterogeneidades perturban poco a la propagacion de las ondas.
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2.4.2. Teoria de Scattering
Scattering de Ondas Elasticas

A continuacion usaré teoria desarrollada por Wu y Aki (1985) para ondas eldsticas y scattering por
heterogeneidades volumétricas. Como vimos anteriormente scattering producido en el interior terrestre
puede influenciar las fases a través de la reduccion de amplitud. Por lo tanto es escencial encontrar una
expresion que caracterize la amplitud. En teoria de scattering de primer orden, se asume que la energia
de ondas scattereadas es pequeinia comparada a la energia de onda incidente. Se consideran ondas que
son afecadas por single-scattering y ondas interactuando con heterogeneidades volumétricas.

Heterogeneidades Volumétricas

La idea bésica de encontrar la solucién de onda de un medio débilmente inhomogéneo, consiste
en separar la solucién en campo incidente (solucién cuando no hay heterogeneidades) y el campo de
scattering. La ecuacién de movimiento para un campo scattereado es la ecuacion de la elastodindamica
en un medio homogéneo, con fuentes secundarias que representan las heterogeneidades interactuando
con el campo incidente. Esta fuente secundaria en cada punto es la combinacion de una fuerza simple,
y un tensor de momento que depende de las propiedades de las heterogeneidades.

Si la funcion de Green elastica del medio terrestre es conocida, el campo scattereado sera obtenido
como la suma de las contribuciones de todas las fuentes secundarias.

Una heterogeneidad arbitraria representada por variaciones de los parametros elasticos
p(x) = po+dp(x) (2.59)

A(x) = Ao+ 66X (x)

(%) = po + 6 (x)

con suave variacién del medio en forma radial, satisface
dp < po (2.60)

0N < N
Op < po

Solucién de ecuacién de onda ut (x,t) es considerada como la suma de la onda directa ug (x,t) y la
onda scatterada u(x,t)

u’ (x,t) = ug (x,t) +u(x,t) (2.61)

considerando aproximacién de Born, asumimos u < u’(en esta aproximacién, scattering miltiple
es despreciado)
Sustituimos ecuaciones (2.59) y (2.61) en ecuacién de Navier (2.9), resultando

2

e (ug+u) —V{( Ao+ (V-ug+V-u)} (2.62)

(po + op)
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—2(Vép) - (eo + €) — (o + o) (V?ug + V?u) — (o +6p) V(V-ug + V-u) = 0

Consideramos términos de segundo orden, que constituyen la suma de la fuerza generada por un
vector, y la fuerza generada por un tensor de momento. Para un desarrollo mas intuitivo, y para
deducir expresion de la fuerza f y del tensor M, utilizamos ecuaciéon de movimiento de la forma

82ui
P gz = ViTii (2.63)
con
Vi = A0y (Vo) + p(uij +uji) (2.64)
82’ui
P o — 0; (AV-u) + 05 (pui j + prui) (2.65)
asi la fuente equivalente es
82uOi
b = ﬂsﬂw + 0 (0AV-u) + 95 (Opuoij + dpuogi) = fi — Vi Mji (2.66)

que estd compuesta por una fuerza f y un tensor de momento M (—V- M es la fuerza generada
por un tensor de momento) de la forma

8211,0@'
P or
Mji = —0p (uoij + woji) — 0i;0AV-ug

fi=—0 (2.67)

Las heterogeneidades o fluctuaciones son representadas por f y M. El campo scattereado debido
a heterogeneidades se puede tratar como producto de estas fuerzas. La fuerza f y la fuerza producto
de un tensor M, escritas en el dominio de la frecuencia son de la forma

f (x,w) = wp (x) ug (x,w) (2.68)
M (x,w) = —=dpu (x) |Vug (x,w) + (Vug (x,w))T] — A (x)V-ug (x,w) I

superindice T significa transpuesta, y I es el tensor identidad.

La onda scattereada debido a estas fuentes es obtenida en términos de la funcién de Green (Apéndi-
ce).

u (x,w) = /G (x,x'\w) - £ (x',0) + VoG (x,x",0) : M (x',0) d*x’ (2.69)

La onda incidente es generada por una fuente puntual (terremoto) y propagadas hacia las hetero-
geneidades a través de un medio que varia en forma radial suavemente. La onda incidente puede ser
aproximada por ondas planas locales. En la aproximacién de teoria de rayos el desplazamiento de la
onda P es dado por:

up (x,w) = Ags(x)e™T0H (x) (2.70)

donde A es la amplitud, gs(x) es el coeficiente de extensién geométrica (decaimiento esférico, para
medio homogéneo es %), N (x) es la direccién de propagacién. T es el tiempo de viaje, ng y ¢ varfan
suavemente en el espacio. Dentro de la misma aproximacion, la funciéon de Green para campo lejano
para ondas P es

G (x,x'w) = gr(x, X)W TG (x) 1/ (x') (2.71)
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donde g, es el coeficiente de extensién geométrico, T, es el tiempo de viaje, n y n’ son las direc-
ciones de propagacion respectivamente de las ondas scattereadas en x y x’. La funcién de Green de
elastodinamica esté relacionada con la estructura y caracteristicas del medio por el que se propagan
las ondas sismicas. En concreto, esta funcién se define como la respuesta de un medio elastico a una
fuerza impulsiva, que actlia en un punto, y en un instante.

de (2.68), (2.69), (2.70) y (2.71) uno puede obtener

2 .
u(x,t) = %ﬁ (x) /qb (x') AgegrRe™ = Ts=Tr) g3/ (2.72)

con k nimero de onda, R coeficiente de reflexién /transmisién, subindices s y r denotan caminos
fuente-punto de scattering y punto de scattering-estacién, respectivamente y

oA (X))  20p(x)
Ao+ 2p0 Ao+ 2p0

donde © = cos™! [np (x') 1’ (x')] es el 4ngulo de scattering en el punto de scattering x’.

Ondas propagadas a través de un medio generan un campo, y uno puede relacionar las propiedades
del campo de onda con las propiedades del medio. La propiedad de interés aqui es la intensidad, o
el cuadrado de la amplitud. La amplitud media cuadréatica del campo scattereado, obtenido como el
promedio sobre todas las realizaciones posibles del medio, es dado por:

6(x) = 220 cos -
0

cos’ © (2.73)

(P = 2k / (AgsgrR)? ® (k (5 — 7)) dV (2.74)

donde () es el promedio de distribuciones. Donde en la distribucién lo que varia es el ¢. ® (K),
transformada de ¢ que indica cuanto es la amplitud de lo que se scatterea, y es de la forma

1
(2m)°
con K = k(ng —n’) (ng y n’ son las direcciones de ondas incidente y scattereada en el punto de
scattering), la Transformada de Fourier en 3-D, de la funcién de correlacién de cada variacién, dp,

O\, y ou. La principal contribucion para scattering en la direcciéon de avance se debe a variaciones en
velocidad de onda P como

o (K) = / (6 (%) 6 (x +y)) KVady (2.75)

0 e 1
¢ (x) ~ —QQOEX) <C082 573 sin? @> (2.76)

Para el analisis de enerigia de coda de corto periodo del evento de Bolivia de magnitud ~ 8,
tenemos que respuesta de la fuente tiene una duracién de 20 s. Esto puede ser incluido en la ecuacién
(2.74) como

<\u(x, t)|2> - ;k4/(AgsgrRE (t—T))2® (K)dV (2.77)

donde E (t — T') es la envoltoria dada por ejemplo como una funcién Gaussiana, y T el tiempo de
viaje total de la onda scattereada. La solucién de ecuacién (2.77) produce un tren de onda finito en
un tiempo que puede ser comparado con las observaciones.



Capitulo 3

Datos y Método

3.1. Datos

Los datos los obtenemos de la Red mundial en pagina de http://www.iris.edu/hq/, para uno de los
sismos mas grandes y profundos, ocurrido en Bolivia el 9 de junio de 1994, con epicentro ubicado en
una longitud de 67.55, y latitud -13,84. Evento de magnitud M = 8,2 grados en la escala de Richter,
y origen del sismo a una profundidad de h = 631, 3km.

Existen datos en 30 estaciones, sin embargo, utilizamos datos registrados en 12 estaciones de buena
calidad, entre distancias A = 114° — 159°. La figura 3.1 muestra la zona geografica del terremoto, y
las estaciones utilizadas.

2
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Figura 3.1: Zona geogrdfica donde ocurrio evento de Bolivia, y estaciones utilizadas con mejor senal.

Tenemos datos del terremoto de Bolivia registrados en estaciones en distancias entre 114° — 159°.
De estas estaciones vemos en la figura 3.2, registros de CAN (120°), WUS (140°), XAN (159°).

Filtramos los datos del evento de Bolivia para altas frecuencias, aplicando un filtro pasa banda
entre 4 y 9 Hz. Calculamos su envoltoria, resultando lo mostrado en la figura 3.3.
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Figura 3.2: Sismogramas registrados en estaciones, CAN (120°), WUS (140°), XAN (159°).
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Figura 3.3: Envoltorias de sismogramas filtrados entre 4 y 9 Hz, registrados en estaciones CAN (120°)
WUS (140°), XAN (159°).
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La energia de alta frecuencia entre 4 y 9 Hz, correspondiente a ondas que pasan por el interior de
la tierra registrados a (120°), (140°), (159°), se extiende por mucho tiempo, evidenciando una zona
con heterogeneidades. Para altas frecuencias se resalta que la unica senal clara que llega es la coda. Lo
especial de esta senal es la forma, asociada con ondas que vienen del ntcleo, producto de scattering
en heterogeneidades en esa zona. La coda sismica registrada es larga, tipica de procesos de scattering
en region amplia, lo que motiva el calculo de amplitud. La duracién de la coda de alta frecuencia es
en promedio de 300 s, a partir de la llegada de la onda PKiKP. La coda decae por demasiado tiempo
para tratarse de una trayectoria directa, ya que duracion de la fuente para sismo de Bolivia, es de sélo
20 segundos. Considerando una velocidad promedio de 12 km/s, la senal mas tardia recorreria 3600
km mas aprox., evidenciando que se propaga por una zona amplia. La coda de ondas sismicas estaria
formada por scattering que se produce a lo largo de toda la trayectoria de cada rayo.

Para explicar la larga duracion y complejidad de las codas, se requiere que las heterogeneidades
esten distribuidas en una zona muy extensa, y que produzcan scattering. Para esto calculamos codas
sintéticas, teniendo el tiempo de llegada de cada onda scattereada y la amplitud que estas aportan.

3.2. Meétodo

Para encontrar la regién de procedencia de la coda sismica, o lugares que mas aportarian en
cuanto a heterogeneidades, es necesario simular el efecto de una heterogeneidad en el medio, a una
profundidad determinada. Se crearda un modelo global que considere las distintas trayectorias seguidas
por los rayos. Veremos primero distribucién de rayos directos en el interior de la tierra, y luego nos
enfocaremos en ondas scattereadas, las cuales parten con un parametro de rayo p, para seguir luego
del scattering con un parametro p’.

3.2.1. Trazado de Rayos

Para obtener la amplitud de una onda incidente utilizamos ecuacién (2.55) de teoria de rayos. Para
llevar a cabo simulaciones de scattering en las distintas capas del interior terrestre comenzaremos con
un trazado de rayos que cubra toda la tierra (rayos que salen de la fuente), considerando rango de
p (p, pardmetro de rayo que identifica cada rayo) desde el interior de la tierra hasta la fuente r0
como se ve en la figura 3.4. Para esto se considera un modelo terrestre lateralmente homogéneo que
varia en forma radial, y una distribuciéon aleatoria de heterogeneidades. Utilizamos modelo estandar de
velocidades por capas del TASPEI (International Association of Seismology and Physics of the Earth’s
Interior). Modelo de capas homogéneas y modelo discretizado usando V' = ar?, cuando velocidad sea
dependiente del radio v(r).

Para el trazado de rayos, dividimos el modelo terrestre por capas nc = 200 (nc¢, nimero de capas),
considerando numero de rayos, nr = 200. Profundidad de la fuente es de r0 = 630km (profundidad
correspondiente al sismo de Bolivia). Se ingresa en el programa la distancia de una estacién, como
variable de entrada (distancias de estaciones con registros del evento de Bolivia). Y segtn regién donde
se produzca scattering se generan las fases que interactian con el interior terrestre.
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Fuente

Figura 3.4: Trazado de rayos directos para todo el interior terrestre.

Teniendo el trazado de rayos correspondiente a las ondas directas, podremos calcular la amplitud,
utilizando la ecuacién (2.55). Ecuacién para el calculo de amplitud requiere de la segunda derivada
del tiempo en funcién del dngulo, por lo que requerimos los valores de estos pardametros. Considerando
un radio fijo (para este caso el radio terrestre) calculamos para un rango de distancias el tiempo de
viaje de cada rayo, al llegar a la superficie. Teniendo los valores del tiempo de viaje y angulo para
cada capa, podemos expresar de la teoria (ecuacién (2.55)), la relacién camino-tiempo, ajustando un
polinomio a estos resultados. Valor de la amplitud de onda incidente en una distancia determinada,
se calcula utilizando

3
t=> anA" =t(A) = o+ BA + JA? 4 yA? (3.1)
n=0

funcién que relaciona ambos pardmetros para una onda incidente, donde t es el tiempo y A es la
distancia. Luego de tener ecuacién anterior, se calcula la amplitud a una distancia (mediante ecuacién
(2.55)).

Para identificar las posibles zonas mas heterogéneas de la tierra es necesario trazar la trayectoria,
de distintas ondas que son scattereadas y que interactiian con las capas del interior terrestre. Como las
primeras ondas que llegan a distancias sobre 100° son PKIK P, PK P, PP, utilizo estas como ondas
directas, que son scattereadas a medida que se propagan por el interior terrestre. Ondas scattereadas
pueden denotarse como, ¢ P« P35, *PxP? ¢PxPs dPxP? epPxP'KP *PxPSKP,*P«+P°K P P+P*KP,
PK®PxP% PK®P+P? PK?PxP*, PKPxP" P*K+K*P, P°K+«K"'P, P* K+« K*P, P*K«K"P, PKI
ISKP,PK°I«I°’KP,PK%[«I*KP, PK%I«I"K P. Superindice a y d indica scattering producido antes o
después del punto minimo (punto de retorno) de la trayectoria de un rayo. Signo * indica lugar donde
ocurre scattering y superindices s y b, si rayos luego del scattering suben o bajan a la superficie,
respectivamente.
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Considerando fases anteriormente mencionadas, genero un programa en fortan 77 que calcule
el resultado de scattering en diferentes puntos de la trayectoria de un rayo emitido por la fuente.
Considero modelo terrestre dividido en un gran nimero de capas. Dentro de este programa, creo
subrutinas que caracterizen el scattering ya sea antes o después del punto minimo, y en las distintas
capas del interior terrestre. Teniendo un modelo de velocidades, calculo en cada capa y para cada rayo
el angulo A (éngulo epicentral) con ecuacién (2.57) y el tiempo 7' con ecuacion (2.58), correspondiente
a ese punto. Para cada fase voy uniendo segin sea el caso, la trayectoria correspondiente, asi sea en el
manto y/o llegando al nicleo externo y/o interno. Genero la trayectoria de las distintas fases saliendo
de una fuente a profundidad 630 km.

En el primer paso simulamos la salida de rayos desde una profundidad 630km, obteniendo la figura
3.4. En cada capa y para cada rayo, guardo los pardmetros correspondiente a ese punto en la capa.
Teniendo el trazado de rayos, como paso siguiente vamos uniendo las trayectorias necesarias para cada
caso de las respectivas fases. Para el caso de scattering en el nicleo externo, consideramos por ejemplo,
una onda incidente scattereada después de su punto minimo, y que luego va a la superficie. Esta onda
es denotada por PYK s« K P e incluye casos PYK « K’P y PYK % K°P como se ve en la figura 3.5.

Figura 3.5: Rayo saliendo de la fuente y que es scattereado en el nicleo externo después de su punto
minimo, y que luego va a la superficie, denotado por P*K s KP.

Para scattering en el manto, vemos en la figura 3.6, el caso de la fase PK?P % P, de un rayo
incidente que es scattereado luego de su punto minimo o de retorno, y que luego va a la superficie,
figura 3.6, considera caso PK%P x P* y PKP x P*.
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Figura 3.6: Rayo saliendo de la fuente y que es scattereado en el manto después de su punto minimo,
denotado por PK%P % P.

Considerando lo expuesto hasta ahora en este capitulo, se obtiene una visién global, teniendo en
cuenta todas las zonas de la tierra y fases que interactian con ellas. Cada fase recorre dos caminos
uno antes y el otro después del punto de scattering. Asf rayo incidente p sale de la fuente para llegar a
una capa situada a un radio determinado, en el cual se produce scattering, para luego seguir con otro
pardmetro de rayo p’. Debemos enfocarnos en ambos trayectos, el que sigue el rayo incidente p, desde
la fuente hasta el punto de scattering y el trayecto del rayo p’ desde el scattering hasta la superficie.
Para cada trayecto seguido por la onda, calculo el dngulo y el tiempo, considerando un radio r fijo,
para cada caso.

3.2.2. Curvas Camino-Tiempo

Para calcular la amplitud de una onda incidente debemos obtener relacion camino-tiempo, en cada
trayecto. Curva camino-tiempo se comporta de manera diferente para las fases consideradas, debido
a la variaciéon de velocidad sismica con la profundidad. Para el primer trayecto desde la fuente 0 al
punto de scattering s, la relacién camino-tiempo se calcula considerando todos los rayos p saliendo de
la fuente y llegando a un determinado radio. Calculo de ecuacién (2.57) el angulo A (dngulo epicentral)
y de ecuacién (2.58) el tiempo T, esto para cada capa y cada rayo. A los datos obtenidos de distancia
y tiempo se les ajusta un polinomio, de la forma de ecuacién (3.1).

Donde el tiempo serd ¢(,,_), tiempo de viaje de la fuente al punto de scattering y A la distancia
(dngulo barrido). Con relacion anterior tenemos tiempo de viaje en funcién de la distancia para el
primer trayecto y asi obtenemos la primera derivada proporcional al parametro de rayo y la segunda
derivada proporcional a la amplitud, de ecuacién (2.55).
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Luego de tener el tiempo de viaje y amplitud de la onda incidente desde la fuente hasta el punto
de scattering, nos enfocamos en el segundo trayecto entre el punto de scattering s y la estacién r.
Obtenemos la relaciéon camino-tiempo para el segundo trayecto, considerando un radio fijo. Posterior-
mente se ajusta funcién a esta curva, de la misma forma que para el trayecto anterior, lo que resulta
en una funcién ¢(,_,) (donde t(,_, es el tiempo de viaje, desde el punto de scattering a la estacién en
distancia A.)Con funcién calculamos de ecuacion (2.55) la amplitud para el segundo trayecto, punto
se scattering-estacion.

En ciertas distancias la curva camino-tiempo puede ser dificil de estimar con exactitud. Estas
complicaciones surgen debido al modelo de velocidad terrestre. Por lo que para fases que llegan al
ntcleo, el ajuste de curva camino-tiempo, es mas dificil atin. Para tales ondas llegando a un radio fijo,
yva sea en su primer o segundo trayecto, la tendencia de llegada tiene un quiebre. Esto quiere decir
que rayos van llegando cada vez a una distancia mayor, y para un parametro de rayo, se produce un
quiebre, lo que hace que el siguiente grupo de rayos no sigan el patron de llegada. Comportamiento
anterior resulta en la division de curvas camino-tiempo y se conoce como caistica.

Curvas de camino-tiempo que poseen caustica, son dificiles de tratar, haciendo mas dificil la es-
timacién de funcién T'(A). Esto debido a que se debe dividir data en dos partes segin tendencia de
llegada. Si distancia estd aumentando, y al llegar a un punto se produce un cambio de tendencia,
entonces existira catstica. Esto se hace visible para ondas llegando al ntcleo, debido a la variaciéon
de velocidad en el interior terrestre. En caso de caustica, tendremos dos polinomios, uno ajustado a
cada curva camino-tiempo, y amplitudes para cada rango. Resolvemos casos que contienen catsticas,
y obtenemos en general todas las funciones T'(A), bien definidas, para cada onda.

Al considerar rayos viajando en el interior terrestre, desde un evento a una estacién, que son
interrumpidos en su camino por heterogeneidades, podemos utilizar Teoria de “single-scattering”,
enfocandonos en el hecho que las heterogeneidades perturban poco a la propagacién de las ondas. Por
lo que Teoria de “multiple-scattering”, es despreciada.

De teoria de single-scattering para heterogeneidades volumétricas, calculamos la amplitud con
ecuacién (2.77). La amplitud total, serd producto de las amplitudes en cada trayecto (donde A = g,
fscatt corresponde a ¢ y R depende de los dngulos y no varfa mucho) y pardmetros de ecuacién (2.77) son
calculados con teoria de rayos. La integral se hace sobre todo el volumen que tiene heterogeneidades.

A=A(ro—s)*A(s — 1) * fscatt (3.2)

El factor de scattering es denotado por fseutt, y depende de las fluctuaciones %, %" y %,términos

pueden ser expresados en variaciones de v, 0 vs. De la teorfa, ecuacién (2.73) muestra que factores de
radiacién p, lambda y rho serdn multiplicados por cos, cos? @ y 1 respectivamente.

El célculo de amplitud se hace en distancias de estaciones, y para cada rayo incidente considerando
componente tridimensional, acimut ¢ cada 10°. Amplitud total ademés debe ser multiplicada por un
elemento de volumen dV, que representa la zona involucrada. El elemento de volumen es entendido
como el "peso”, ya que identifica cuanto volumen en torno al punto de scattering caracteriza esa
amplitud. El elemento de volumen en una configuracion esférica es

dV = rdrsin 0dfd¢ (3.3)
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Para cada rayo saliendo de la fuente tenemos una profundidad a la cual se produce scattering,
un tiempo de viaje, un acimut, y un angulo barrido, lo que determina una extension geométrica.
Considerando profundidad de scattering y angulos barridos, el elemento de volumen queda de la
forma

dV = s?sin (61 (k,s)) * abs (01 (k,s) — 01 (k — 1,5)) * ds * d¢ (3.4)

donde ds = 100km y d¢ = 10°. Entonces la amplitud total sera

Aot = dV x A(rg — s) * A(s — 1) * Fycatt (3:5)

Una vez desarrollado el programa y obtenido el modelo, se aplica para cada fase y sus respectivos
casos. Calculamos envoltoria de resultados obtenidos del modelo, para distancias correspondientes a
estaciones con registros de evento de Bolivia. Se colocan los datos reales y modelos en una misma
ventana temporal con respecto al inicio del sismo. Comparamos resultados del modelo, con los datos
del sismo, en programa SAC (programa de andlisis sismogramas). Estando en una misma ventana
analizaré, tiempo de llegada de respectivas fases, amplitud y forma de decaimiento. El desarrollo del
modelo estd enfocado en encontrar posibles zonas mas heterogéneas en el interior terrestre y como
estas afectan en la amplitud de la onda.



Capitulo 4

Analisis

4.1. Analisis de Datos

En este capitulo nos enfocamos en el andlisis de datos observados, comparados con resultados
obtenidos del modelo. Se comparan los datos del terremoto de Bolivia de 1994 (M = 8,2, h = 631, 3km),
filtrados entre 4 y 9 Hz y los resultados del modelo terrestre descrito en metédologia, obtenido para
cada fase y cada distancia. Estudio es enfocado en fases mencionadas en el capitulo anterior y las
regiones con las cuales estas interactiian. Se analizaran los tiempos de llegada de cada fase, amplitudes
y formas de decaimiento.

4.1.1. Tiempos de viaje

Para modelar los tiempos de llegada de las fases a las distancias de estaciones en estudio, se
considera modelo terrestre descrito en metodologia. Se aplica consideraciones en un programa de
fortran 77, de calculo de pardametros. Consideramos términos de atenuaciéon dados por variaciéon de
p, 1ty A, obteniendo resultados del modelo para todas las fases. Las amplitudes modeladas de las
distintas fases, incluyendo fluctuaciones de %p, %“ y %, fueron analizadas. Respuesta de cada fase
obtenida para cada fluctuacién no varia en comportamiento, y en amplitud no significativamente.
Por lo anterior y para modelos de cada fase consideramos en el andlisis, el término de atenuacion

correspondiente a la variacién de A, enfocandonos en la fluctuacién de 57)‘.

Datos del terremoto de Bolivia, son bien registrados en distancias entre 114° — 159°. Vemos en la
figura 3.2, por ejemplo, registros en estaciones CAN (120°), WUS (140°), XAN (159°).

Para resultados obtenidos del modelo de algunas fases, en distancias correspondientes a estaciones
con registro del sismo de Bolivia, tenemos

35
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Figura 4.1: Amplitud calculada con el modelo para la fase POK « KPP, a una distancia de 114°.
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Figura 4.2: Amplitud calculada con el modelo para las fases P*K % K°P (arriba), P*K x« K°P (al
medio), y P+ PPKP (abajo) a una distancia de 140°.
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Figura 4.3: Amplitud calculada con el modelo para las fases P*K + K*P (arriba) y P PP K P (abajo),
a una distancia de 153°.

En las gréaficas 4.1, 4.1, 4.3, muestran las amplitudes calculadas con el modelo para las fases a
diferentes distancias. Para identificar las posibles zonas mas heterogéneas de la tierra es necesario
el andlisis de la interaccién de cada fase anteriormente graficada con las capas del interior terrestre.
Recordamos que ondas utilizadas PKIKP, PKP, PP, segtin regiéon donde se produce el scattering
se descomponen en *P x PS5, %P s PP 4P s« P dp s pbtep « PPKPoP « PSKPYP « PPKPP %
PSKP,PK°P %P5, PK®P x P*, PKP % P5, PKP % P’ P°K « K°P, P°K « K’P, P'K « KP, P*K «
KP, PK*] « " KP,PK®I « I"KP,PK « I"KP, PKI « I"K P. Indicando el superindice a y d si el
scattering se ha producido antes o después del punto minimo de la trayectoria de un rayo (punto de
retorno). Signo * indica lugar donde ocurre scattering y superindices s y b, si rayos luego del scattering,
suben o bajan para ir a la superficie.

4.1.2. Fases Modeladas

Genero envoltorias de sismogramas para ¢ P« P*, * P« P? ¢PxP$ ¢PxP? *PxP" K P *PxP*K P,* Px
P'KPeP« P KP,PK*P % PS>, PK®P « P*, PK%P « P, PK%P x« P*, P°K « K°P, P°K % K’P, P*K x
K°P,P'K « K’P,PK°] « " K P, PK°I « ["KP, PK?I « 'K P, PK?I « I’ K P. En una misma ventana
de tiempo, colocamos envoltoria de datos observados y resultados obtenidos del modelo. Se compara
directamente los tiempos de llegada de las fases, amplitud y forma de decaimiento. Las estaciones
KIV, WUS, HYB, BB18 y XAN, son las mas representativas y son graficadas a continuacién.
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Amplitud

Figura 4.4: Envoltoria observada en la estacion KIV a una distancia epicentral de 114°, comparado
con el resultado del modelo para las fases PCK x K°P (en color rojo), PYK + K°P (verde), PYK « K*P
(azul), *P x P® (amarillo) y para fase P x PKP? (celeste). Se observa que para el caso de la fase
P?K * K°P (en color rojo), es la que mas se aproxima a lo observado. Esto significa que una zona
heterogénea en el nicleo externo, es una posibilidad.
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Figura 4.5: Comparacion de las amplitudes resultantes del modelo para fases scattereadas en el manto,
1P x PKPY (celeste) y 4P % P° (amarillo) en estacion KIV a una distancia epicentral de 114°.

En la figura 4.4, con registro a una distancia epicentral 114°, los resultados del modelo que mas se
aproximan a lo observado en estacién KIV, son P4K s« KSP y Px PK PP. Vemos que fases scattereadas
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en el nucleo externo son las que se ajustan mejor a los datos. Ademéas de ondas scattereadas en el
nicleo externo, una onda que también se ajustaria es la P « PK P, scattereada en el manto antes
de entrar al nicleo externo. Se comparan factores de escala de fases scattereadas en el manto, en la
figura 4.5.

La amplitud depende linealmente del término de fluctuacion, por ejemplo, %. El valor de fluc-
tuacion es un valor arbitrario, pero queda restringido en la comparacién con los datos, en este caso
restringido en el manto. A distancia 114° se observa en figura 4.5, que fase P % PP tiene mayor am-
plitud que P « PKP?, sin embargo en coda vemos que queda por debajo de la sefial. Comparando
factores de escala de fases, 4P % P? y 4P« PK P’ vemos que si el aporte de 2P % P’ no es parte de la
coda, entonces la contribucién de fase P+ PK P no seré significativa. Para una misma fluctuacién

no se observa ?P x PP por lo que tampoco P s« PK P".
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Tiempo [s]

Figura 4.6: Envoltoria observada en la estacion WUS a una distancia epicentral de 140°, comparado
con el resultado del modelo para las fases P*K x K°P (rojo), P*K x K*P (verde), PYK x K°P (azul),
PIK x K*P (amarillo), P * P° (celeste) y fase “P x PPK P (lila). Se observa que fases P°K x K°P
(rojo), PCK x K*P (amarillo), y “P x PPKP (lila), son las que mas se aproziman al inicio de coda
observada. Esto significa que una zona heterogénea en el nicleo externo, es una posibilidad, y tambien
lo es el manto con fase P« PP K P.

Para una misma fluctuacién con valor restringido en el manto, consideramos factor de escala para
comparar en la figura 4.7, las amplitudes resultantes del modelo para fases, ?PxP? y P« PK P?. Vemos
que esta ultima fase tiene mayor amplitud, por lo que para distancia 140°, scattering en el manto si
aportaria en la coda, pero menos significativamente que ondas procedentes del nicleo externo.
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Figura 4.7: Comparacion de las amplitudes resultantes del modelo para fases *Px PK P (lila) y *Px P®
(celeste), en estacion WUS a una distancia epicentral de 140°.
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Figura 4.8: Envoltoria observada en la estacion HYB a una distancia epicentral de 147°, comparado
con el resultado obtenido del modelo para las fases PCK x K*P (rojo), P*K x K°P (verde), PYK x K°P
(azul), *P x P® (amarillo) y para fase P x PPK P (celeste). Se observa que fases PCK x K'P (rojo),
PIK « K*P (azul) y "P* PP K P (celeste), son las que mas se aproziman a lo observado. Esto significa
que una posibilidad es la existencia de heterogeneidades en el niucleo externo, y también en el manto
como contribucion en este rango de frecuencias.
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Figura 4.9: Comparacién de las amplitudes resultantes del modelo para fases P+ PKP? (celeste) y

1P« PY (amarillo), en estacion HYB a una distancia epicentral de 147°.

Para una misma fluctuacién, comparamos en figura 4.8, los factores de escala de fases, *P % P?
(amarillo) y 4P x PKP? (celeste), viendo que esta ultima fase tiene mayor amplitud, por lo que para
distancia 147°, scattering en el manto si aportariia en la coda, pero en menor amplitud que fases del

nucleo externo.
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Figura 4.10: Envoltoria observada en la estacion BB18 a una distancia epicentral de 153°, comparado
con el resultado del modelo para las fases PPK x K°P (rojo), PYK x K°P (verde), PYK x K*P (azul),

P % P® (amarillo) y para fase *P x PPK P (celeste).
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Figura 4.11: Comparacion de las amplitudes resultantes del modelo para fases “P x PKP® (celeste) y
1P x P (amarillo) en estacion BB18 a una distancia epicentral de 153°.

Para un valor arbitrario de fluctuacién restringido en el manto, comparamos en figura 4.11 factores
de escala de fases, P P’ (amarillo) y ?P *+ PK P’ (celeste). Vemos que esta ultima es mayor, por lo
que para distancia 153°, scattering en el manto si aportaria en la coda.
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Figura 4.12: Envoltoria observada en la estacion XAN a una distancia epicentral de 159°, comparada
con resultados del modelo para fases, P*K * K°P (rojo), P!K x KP (verde), P*K * K°P (azul),
P x P® (amarillo) y para fase *P x PPK P (celeste).
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A una distancia epicentral de 159° en figura 4.12, los resultados del modelo que mas se aproximan
a lo observado son P*K * K’P (rojo), P!K x K°P (azul) y ?P x PKP" (celeste). Vemos que fase
scattereada en el manto y fases scattereadas en el niicleo externo son las que mejor se ajustan a los
datos. A esta distancia la fase P« PK P, scattereada en el manto antes de entrar al nicleo externo,
se ajusta bien a la llegada de la coda, y en cuanto a amplitud. Consideramos factor de escala para
comparar las fases scattereadas en el manto, y ver cuan significativas son, considerando una misma
fluctuacién, en la figura 4.13.
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Figura 4.13: Comparacion de las amplitudes resultantes del modelo para fases, *P x PKP® (rojo) y
AP« PY (negro) en estacion XAN a una distancia epicentral de 159°.

Considerando factor de escala para fases scattereadas en el manto, a distancia 159° se observa en
figura 4.13, que fase P x P® (amarillo) tiene menor amplitud que *P *+ PK PP (celeste). Vemos que el
aporte de P x P’ queda dentro de la coda, y que la contribucién de fase 1P x PK P es significativa.
Para esta distancia scattering en el manto tambien contribuiria a la coda.

En las figuras; 4.4, 4.6, 4.8, 4.10 y 4.12, vemos la comparacién de datos registrados para el sismo
de Bolivia, y resultados obtenidos del modelo, para las fases a distintas distancias. Vemos que codas
sfsmicas, en estaciones con buenos registros comienzan aproximadamente con ondas provenientes del
ntcleo externo, comportamiento que se repite en todas las estaciones estudiadas, existiendo un margen
de error en el tiempo de llegada para resultados del modelo.

Forma de la coda evidencia una zona amplia de heterogeneidades, y se extiende notablemente en
el tiempo (~ 300s después de llegada de fase PKiK P), comparandolo con respuesta de la fuente para
el sismo de Bolivia de ~ 20s. Al comparar el inicio de la coda, con resultados del modelo vemos que
el comiezo y su forma pueden ser asociadas con ondas que vienen del nucleo externo, producto de
scattering en heterogeneidades en esa zona. El mejor candidato responsable de la coda, es el ntcleo
externo, debido a que responde bien considerando tiempo de llegada y formas de las fases modeladas,
en todas las distancias.

Aportes de heterogeneidades en el manto a la coda debiesen notarse en la llegada de la fase Pdif f
para los datos registrados, con fase PP resultante del modelo, lo que no se aprecia en la comparaciones.
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Fase que si aportaria a la coda en cuanto a scattering en el manto, para grandes distancias como se
vio en las figuras 4.7, 4.9, 4.11, 4.13, es “P x PK P® (celeste). Fase modelada 4P x PK P tiene mayor
amplitud que la fase P x P, por lo que si aportarfa, en conjunto con scattering en el ntcleo externo,
pero menos significativamente.

El modelar en forma conjunta fases que interactian con el interior terrestre nos da una visién
global de las heterogeneidades. Y con esto podemos ver que zonas son las que mas aportan en cuanto
a heterogeneidades a la coda, y los tiempos de llegada de cada fase scattereada.



Capitulo 5

Conclusiones y Discusiones

Los datos del terremoto de Bolivia evidencian la coda de ondas sismicas, que se pueden explicar
como producto de heterogeneidades. Los resultados del modelo se ajustan con las observaciones, como
vimos en las figuras 4.4, 4.6, 4.8, 4.10, y 4.12. Las que mas coinciden con la llegada de la coda, son
las ondas scattereadas en el niicleo externo. Las codas sismicas en todas las estaciones comienzan
con la llegada de ondas procedentes del niicleo externo, tales como P*K x K*P, P*K « K°P, PYK
K*P,P°K x K°P, correspondientes a ondas PK P scattereadas antes o después de su punto minimo.

Para el calculo de amplitud consideramos scattering de las ondas P y PKP, ya sea antes o después
de su punto minimo, como, °P x« PPKP%P « PSKP%P « PP KPP « P KP,P°K %« K°P,P°K %
K'P,PYK « K°P, P*K %« K*P. Teniendo la amplitud resultante del modelo para fases que interactuan
con el interior terrestre, y al comparar con los datos registrados en estaciones, se puede concluir que el
modelo del nicleo externo es el mas apropiado. Debido a que fases scattereadas en el nicleo externo
se ajustan mejor a la coda con los tiempos de llegada y forma de decaimiento (en cada distancia
epicentral analizada).

Vemos que las fases provenientes del niicleo externo son las que mas se aproximan a los datos y
para todas las distancias. Si fuera el nicleo externo el responsable de la coda, se podria explicar la
fama de alta complejidad de CMB (frontera nticleo-externo), derivada de estudios de Pdiff. Estudios
que hasta el momento se han enfocado en dar como zona mas heterogénea a CMB, y a su entorno
sobre esta frontera. Si pensamos en el nicleo externo como el responsable, estariamos tomando la zona,
en el entorno bajo esta frontera, siendo este enfoque igual de vélido.

La coda sismica tambien podria ser producto de scattering en el manto, pero vemos en figuras 4.5,
4.7, 4.9, 4.11, 4.13., que amplitud de fases P? «* P, P « PK P® no son capaces de explicar la llegada
ni la amplitud de la coda, en registros de las estaciones en estudio. A pesar de que en estaciones BB18
(figura 4.11) y XAN (figura 4.13) a grandes distancias, fases P?** P, 4¢P+ PK P®, llegan en un tiempo
que aportaria, fases quedan por debajo del aporte que haria el niicleo. Si fuera el manto la zona mas
heterogénea y responsable de la coda sismica, se notaria en llegada de Pdiff y veriamos luego de fase
P? b P 1a llegada de energia, que constituirfa la coda, en todas las estaciones.

La posibilidad que heterogeneidades en el niicleo externo sean las que originan la coda sismica, no
es del todo intuitivo, debido a que el nicleo externo es liquido y posee una temperatura muy alta.
Campo magnetico en interaccion con ondas sismicas produciria entonces efectos en las fases con las
cuales tiene interaccién. El campo magnético al interactuar con las ondas sismicas produciria efectos
sobre la amplitud y extensién de la coda, lo que debe ser estudiado mas adelante.

Al enfocarnos en la forma de la primera parte de la coda, vemos que se modela bien con single-
scattering, producto de heterogeneidades en el niicleo externo, sin considerar el desfase en el tiempo de
llegada. La segunda mitad de la coda, luego de su peak no se explica bien con aproximacién de single-
scattering, para fases provenientes del nicleo externo. Las fases que interactuan con heterogeneidades
del nucleo externo, no son bien representada por esta aproximacion, ya que vemos en las figuras 4.4,

45
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4.6, 4.8, 4.10, y 4.12, que resultados del modelo para las fases no se extienden en el tiempo. Podemos
concluir que para un mayor y mejor ajuste en toda la coda registrada, se necesitaria utilizar teoria de
multiple-scattering, ya que esta aproximacién considera una extension de energia mucho mas eficiente
en el tiempo. Aproximacién de multiple-scattering podria modelar mejor los tiempos de llegada de
fases que vienen del nicleo externo, y que responden bien a forma del decaimiento.

Como puntos a considerar para estudios posteriores estan, el aporte de las fases PKIK P scatte-
readas a la coda sismica, representando a heterogeneidades en el ntcleo interno. Ademas analizar de
que forma puede afectar el campo magnético terrestre a las ondas que pasan por el nticleo externo.
Se debe incluir teoria de multiple-scattering para un mejor ajuste de la segunda parte de la coda, y el
efecto que este produciria en cuanto a extensién de la coda en el tiempo.



Apéndice A

A.1. Funcion de Green

Para obtener la forma de la funcién de Green utilizada en teorfa de Scattering (Seccién 2.6.1),
consideramos la ecuacion de la elastodinamica en un medio eldstico, de la forma

pll; = (9j7’jz‘ + fi (A'l)

Mediante la ley de Hooke, escribimos el tensor de esfuerzo,

Tji = Cijki€nl
con Cjji; tensor de rigidez. Para un medio homogéneo e isotrépico lo escribimos de la forma
Cijkr = Aokt + 1 (03051 + 03tk

donde A y p son los parametros de Lamé. Considerando constantes los parametros de Lamé,
tenemos

GjTji = ()\ + M) 0;0pus + uazui (AQ)

Si reemplazamos ecuacién (A.2) en ecuacién (A.1) y hacemos a? = )‘Jr% y 32 = %, tenemos

2 2
tl; — a”0;0ur + B7€ijk€rimOiO0um = fi

Consideremos una fuerza puntual de manera que
fi = f0id (i — 20:) 6 (t — to) = fod (wi — 20:) 6 (t — to) as

con a; vector unitario. Suponemos fuerza dependiendo radialmente,

25 ooy _Gigof1
a;id (ri —roi) = 47r8 (R) (A.3)
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con R = |r; — ro;|, podemos escribir la ecuacién (A.3) de la forma

F a; am
a;d (r; — o) = *ﬁ (@-@-Ef - €ijk€klmaj8lf>

Adems3s

. Fy ag am
il; — 020 0kur, + BPeijkerimO;Oum = ~ Iy (aiakﬁ — Gijkfklmajal§> d(t—to)

Haciendo la transfomada de Fourier llegamos a la expresion de la ecuacion de la elastodinamica
de la forma

Fog (w)
4dmp

2 2 2
— w Uy — a”0;0pur + B7€jk€kim OOty = —

ag Am
(aiakﬁ . eijkeklmajalf) (A.4)

(@)

Asumimos que u; = u,; = + ugﬂ ) de manera tal que

eijkajul(f) =0

B
8]"11,5» ) =0
Con uga) parte irrotacional y ugﬁ ) parte solenoidal del vector desplazamiento. Asi para F; = 0,
tenemos
w2 (uga) + ug’g)) + a282-6ku,(€a) - ﬂQEijkeklmﬁjalufﬁ) =0
Con
82%@ = 818ku,(€°‘) - eijkeklm(‘)jalug,‘j)
— Pul™ = 99l
82u2(-”8) = 816ku,(f) - eijkeklmﬁjalufg)
- 82u2(-6) = —Eijkeklmajalu%)
Luego
WZUEQ) + wzugﬁ) + a282u§0‘) + 5282u§5) =0 (A.5)
o (o, W (c) o (2, W )
o B
= o? (9* + k2) uga) + % (0% + /-c%) ugﬁ) =0
donde ko = ¢ v kg = %. La ecuacién (A.5) se satisface de manera identica si ul(-a) y ul(-ﬁ ) satisfacen
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(0% + k2) ui™ =0 (A.6)

@+ K2)u” =0 (A7)

La solucién homogénea se encuentra resolviendo (A.6) y (A.7) las cuales supondremos son S, (ondas

longitudinales, P) y Sg(ondas transversales, S). Combinando estas soluciones, obtenemos la solucién
general. Supongamos que ecuacién tiene la forma

u; (15, w) = Fogp(w) (0i0karSa — €ijk€kim95010mS3) (A.8)

reemplazando en (A.4) tenemos

Fog (w) (—wzai(?jajSa + w26ijk6klmajalam3ﬂ — a28i828kuk5a + ﬁQEijkeklmajala2am55)

Fog (w) a; am,
=i (@-@-Eﬂ - Gijk6k1m3j81§>

Al agrupar términos resulta

aj
47 Rp

0;0; (—wQajSa — a?0%a;S, + > + €k€kim O <w2amsﬂ + 320 amSs — 4::7;2’0) =0

Ecuacién que se satisface idénticamente para

1
2, 12 _
(0% +ka) o = A7 Rpa?
1
2, 12 _

Con respectivas soluciones de la forma

1 1 — ¢~ thaR
So = 5
47 pw R
1 [1—e ol
Sp =
57 A pw? [ R }

Si reemplazamos en ecuacién (A.8), obtenemos

_ ,—tkaR _ —ikaR
U; (’I“i7w) = F()g (w) {818] |:16:| CLj — Eijkﬁklmajal |:16:| am} (A9)

drw?p R R
F —ikgR —ikgR _ ,—ikaR
= 09 (w) € 5ij + 8Z~8j ¢ 5 c a;
ATy R k‘ﬂR

= F()Gij (R,w) aj
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donde

GU _ M 6_ikﬁR5A . aa e—ik‘,gR _ e—ikaR
Y 4rp R VY k:%R

Donde G es la funcién de Green en el dominio de la frecuencia.
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