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1. INTRODUCCION

La evaluacion del riesgo sismico requiere un adecuado conocimiento
sobre las caracteristicas de la fuente sismica. En los altimos afios se ha
producido un gran avance en el estudio de la fisica de los procesos que
tienen lugar en el foco de los terremotos y en la identificacion de las fallas
activas en el terreno. Esto ha motivado que se vaya abandonando la
imagen simplista del foco como uh punto del que parten las ondas sismicas,
por una mas adecuada basada en los complejos procesos dinamicos que se
producen en una [ractura de ciertas dimensiones, que pueda relacionarse
con su expresion en la superficie de la tierra. Esta evolucion s¢ ha
producido a lo largo de la historia de la sismologia a medida que se dispone
de mias datos de observacion y teorias mas adecuadas para representar el
foco sismico. Las primeras de estas representaciones usaban solamente los
parametros para fijar la localizacion en el espacio y el tiempo de un
terremoto y una apreciacion aproximada de su tamafio. La definicién de
la magnitud y el estudio del mecanismo abrieron un camino para ir
precisando mejor los parametros del foco, que han ido aumentando tanto
en namero como en definicidn. Recientemente es posible penetrar en la
complejidad del proceso mismo de fractura y describir con mas detalle lo
que sucede en el foco durante un terremoto. Este .conocimiento permite
modelizar cada vez con mas exactitud los procesos de la fuente, pudiéndose
calcular sismogramas y acelerogramas teéricos mas realistas. Hasta ahora,
los modelos simplificados del mecanismo de los terremotos eran de poco
interés para los ingenieros, ya que a partir de ellos no era posible calcular
acelerogramas que duplicaran los observados en el campo proximo de los
terremotos. Estas limitaciones se estan superando actualmente con modelos
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mas realistas de procesos, que incluyen la propagacion de fracturas en
medios no-homogéneos.

2. LOCALIZACION Y TAMANO

Los parametros mas fundamentales de la fuente de los terremotos son
su localizacion en el espacio y en ¢l tiempo y su tamaiio. Para su
localizacion se utiliza el conceptoe de un foco puntual a partir del cual se
propagan las ondas sismicas; este foco viene localizado por las coordenadas
geograficas (p, A) de su proyeccion en la superficie {(epicentro) y su
profundidad (4} medida en kilémetros. En el tiempo se sitia el terremoto
por su tiempo origen t (UT o GMT). La idea del foco del terremoto como
la region donde éste se produce fue probablemente propuesta por vez
primera por J. Michell en 1761 v elaborada mas tarde por R. Mallet en
1862. Ambos autores supontan un proceso explosivo en un punto a partir
del cual se propagan las ondas elasticas. Fisicamente, la fractura producida
en el terremoto tiene unas dimensiones y tarda un tiempo en producirse,
por lo que la localizacién del foco se refiere solamente a un punte de la
fractura y a un tiempo de dicho proceso. La determinacon del hipocentro
(¢, 4, h, t) instrumental a partir de los tiempo de llegada de las ondas,
principalmente P y S, condicionan que el foco represente el punto inicial
de la fractura tanto en el tiempo como en el espacio.

Las localizaciones instrumentales se basan en los tiempos de llegada de
las ondas P y S principalmente, y para terremotos locales de las fases
corticales P, P, S, S, etc. Inicialmente, los métodos utilizados eran
graficos, consistentes en dibujar sobre un mapa o un globo terrestre arcos
de circulos con centro en cada estacion y radios correspondientes-a los
tiempos de recorrido, buscando el punto de interseccion de todos ellos.
Modernamente se han desarrollado muchos métodos numéricos basados,
la mayoria, en la aphcacion del método de minimos cuadrados, que
permiten procesar en ordenadores electronicos un niamero grande de
observaciones y calcular los errores de los cuatro parametros de la localiza-
cion (Bolt, 1960). Entre los programas de mas extendido uso se encuentran
las diversas versiones del llamado HYPO (Lee y Lahr, 1972). Otros
programas utilizan factores de atenuacion en el proceso iterativo y la
reducciéon a un tiempo medio, lo que reduce el problema a tres variables.
Todos estos métodos exigen un numero de observaciones bastante superior
al minimo de cuatro, si s¢ quiere que la precision en la determinacion de
los errores sea razonable. En general, por debajo de diez observaciones las
determinaciones pueden no ser significativas. En algunos casos ¢l método
mismo no converge, indicando la carencia de datos. El error medio
cuadratico de los tiempos de recorrido se utiliza como una medida global
de la bondad de la solucion, asi como los valores de los errores. de las
cuatro variables. La incertidumbre en la determinacion del epicentro se
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puede representar por medio de las elipses de error. Se debe tener siempre
en cuenta que, aun en el caso de un nimero pequeiio de observaciones con
errores grandes, los programas pueden dar soluciones y valores para los
errores que naturalmente no son significativos.

Para mejorar las determinaciones hipocentrales cuando se dispone de
pocos datos de observacion, se puede acudir a los métodos que localizan
conjuntamente un grupo de terremotos situados en una misma region.
Estos métodos, que s¢ denominan «Master-event» o «Joint Hypocentral
Determination» (Douglas, 1967, Dewey, 1972), parten del conocimiento
con una mayor exactitud de un suceso dentro del grupo. Se suelen usar
para la relocalizacion de los terremotos de una determinada regidon v en
especial para el caso de series de réplicas.

Para épocas anteriores a la existencia de instrumentos sismicos los
terremotds se sitdan en el epicentro determinado a partir de los mapas de
isosistas o epicentro macrosismico. Este corresponde al centro de la zona
de intensidad maxima y tiene, por lo tanto, otro sentido que el instrumen-
tal (fig. 1). Dependiendo de la forma de las isosistas, el epicentro macrosis-

24 JUNE 1984
= En . I

CORDOBA a

Compboymt
o

0w

i I |

LG.N.

Figura |.—Mapa de isosistas del terremoto del 24 de junio de 1984 (Instituto Geografico
Nacional) y localizaciéon del epicentro instrumental.
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micos queda mejor o peor definido. La profundidad. del foco puede
determinarse también a partir de los mapas de isosistas, pero su precision
no es muy grande.

La determinaciéon de la localizacion del [oco exige un conocimiento
previo de las tablas o curvas de tiempos de recorrido con la distancia o de
los modelos de Tierra, a partir de los cuales se puedan calcular éstas. A
nivel global, para distancias grandes se utilizan las tablas existentes, por
ejemplo de Jeffreys-Bullen. Para distancias cortas (A <400 km) la mayoria
de las ondas se transmiten por la corteza o manto superior y se suelen
utilizar modelos de la parte mas superficial de la Tierra, obtenidos a partir
de estudios sismologicos (refraccidn sismica, residuos, ondas superficia-
les, ete.). En general, los programas mas usados utilizan modelos de corteza
y manto superior estratificados en capas planas de velocidad constante.
Algunos programas permiten la inversion conjunta de los parimetros del
modelo de corteza con los de la localizacion del foco sismico (Crosson,
1976).

El tamafio de un terremoto se media al principio Unicamente por los
dafios producidos. Esta clasificacion que se remonta hasta 1783 con
Pignataro ha dado origen a las distintas escalas de intensidad. Las escalas
de intensidad mas utilizadas modernamente son la de Mercalli Modificada
(MM) y la MSK. La primera basada en la original de Mercalli de 1904,
modificada por Newmann en 1932 y Richter en 1956, tiene XII grados y
en ella los dafios a edificios se separan de acuerdo con tres categorias de
edificacion. La segunda, utilizada preferentemente en Europa, fue propuesta
por Medeved, Sponheuer y Karnik en 1967, tiene también X11 grados y es
muy similar a la anterior. Estas escalas se refieren a los efectos que
producen los movimientos del suelo en cada punto alrededor del epicentro,
que representados sobre un mapa resultan en los mapas de intensidad o
de isosistas (fig. I). Para designar el tamafo del terremoto se emplean los
conceptos de intensidad maxima (I.s) € intensidad epicentral (I,). Estas
no siempre son iguales, ya que el epicentro instrumental puede no coincidir
en algunos casos con el drea de intensidad maxima. En la mayoria de los
casos y para epicentros macrosismicos, si las curvas de intensidad son
cerradas, I, e I'mi coinciden, no asi si ¢l epicentro ha sido en ¢l mar y la
medida de s e5ta en la costa. En estos casos no se puede determinar I,
y no es correcto extrapolar los datos de I, hasta la zona epicentral.

Los mapas de isosistas proporcionan ademas otra informacién muy
valiosa para el ingeniero sobre la atenuacion de la intensidad con la
distancia. Si /I, es la intensidad epicentral, a una distancia A se sentira con
intensidad I:

' JAZ LK s
I=Io—alog ¥ === —b(/A* +h* ~h) (1]

donde a esta relacionada con la expansidon geométrica del frente de ondas,
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b con la atenuacion anelastica del medio y h es la profundidad del foco. A
partir de los mapas de isosistas observados se pueden determinar las curvas
de atenuacton y los valores de a y b para cada region. Los coeficientes a
y b estd relacionados directamente con la atenuacion de los movimientos
fuertes en el campo cercano.

Fl tamafio de un terremoto considerado ¢como una fuente de produccion
de ondas sismicas, se puede representar por la energia liberada en el foco.
Este concepto esta implicito en la definicion de la magnitud. La magnitud
de un terremoto fue originalmente definida por Richter (1935) en la forma

M=log A—log A, [2]

donde A es la amplitud en milimetros medida en un registro de un
sismografo de torsion Wood-Anderson a distancia A y A, un factor de escala
que corresponde a cOmo se¢ sentiria a la misma distancia un terremoto de
magnitud M =0. La escala estd ajustada de forma que a una distancia de
100 km un terremoto .que produce una amplitud igual a 1 mm corresponde
a M =3, Esta escala de magnitud estd en funcion de un tipo especifico de
instrumento (sismografo de torsion Wood-Anderson) para una regién
. determinada (California) y para distancias relativamente cortas (A < 1000 km).
Por esta razon hoy esta magnitud recibe ¢l nombre de magnitud local (M}).
Debido a que no siempre se dispone de este tipo de instrumentos, se ha
extendido la escala de magnitud local a medidas de amplitudes maximas
generalmente L, en otros sismografos, ajustando la escala a la que se
registraria en un Wood-Anderson (Brune y Allen, 1967). Recientemente se
ha propuesto una escala similar a la M; con amplitudes maximas de
acelerogramas (Espinosa, esta obra). Al basarse en las amplitudes maximas
a distancias relativamente cortas, la magnitud local esta mas relacionada
con los movimientos en el campo cercanc que otras magnitudes. La
utilizacion moderna de instrumentos de alta amplificacion puede conducir
a la saturacion de la sefial, lo que no permite la medida de las amplitudes
maximas. Esto ha llevado a definir otras escalas de magnitud local basadas
en la duracion de la sefial . En general, estas escalas son de la forma

M.=alogt—b+cA R

donde los coeficientes @, b y ¢ son ajustados para que M, corresponda a
M, . Para California estos valores han sido determinados con el siguiente
- resultado: a=2.2, b=0,87, ¢=0,0035 (Lee et al., 1972).

La escala de magnitud fue extendida para observaciones a distancias
telesismicas por Gutenberg y Richter (1942). Dependiendo de si se utilizan
ondas internas (P o §) o superficiales se obtienen dos tipos de magnitud,
m, y M, :
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A
my=log = +0(A)+ 4]
: A
Msmlog?,+l,66logA+3,3 [5]

A representa la amplitud del movimiento del suelo en micras (gm), una
vez corregida la amplitud del sismograma por la amplificacién del instru-
mente, T el periodo de la onda, a(A) es un coeficiente que depende de
la distancia y f una correccion para cada estacion. En general, m, se mide
en instrumentos de corto periodo midiendo amplitudes de la onda P (la
amplitud maxima del primer paquete de ondas) que suelen corresponder
aproximadamente a periodos de un segundo, o también en instrumentos
de periodo largo, donde la P tiene periodo entre 1 y 6 segundos. También
se pueden medir amplitudes de la onda S, resultando en otro tipe de
magnitud. Hoy, generalmente, m, corresponde a las amplitudes de la P
observada en sismogramas de periodo corto. Las magnitudes M se miden
a partir de amplitudes de las ondas Rayleigh de periodo de aproximada-
mente 20 seg. Se ha observado que, para los terremotos de magnitud
moderada, la relacion entre m, y M, corresponde a (Gutenberg y Richter,
1956): '

m,=2,5+0,63 M,

Debido a que las magnitudes estan definidas en funcion de la respuesta
de un sismografo o de un tipo de ondas que corresponde a un rango de
periodos deteminados, se produce el fendmenoe de la saturacion de la escala.
Como a medida que aumenta el tamano de un terremoto, el maximo de
amplitud se va desplazando hacia frecuencias mas bajas, éstas escapan de
la deteccion del instrumento y tipo de ondas utilizadas, produciéndose la
saturacion de escala que no responde a magnitudes mayores. La escala m,
se satura aproximadamente hacia 6,5 y la M_ para 7,5. La magnitud de los
terremotos mayores de M, =8 no quedan, por lo tanto, bien determinada
por el valor de M, Para solucionar este problema, Kanamori (1977)
propuso una nueva escala de magnitud M, basada en el valor del momento
sismico M,, obtenido del espectro de las ondas para frecuencias bajas

M
Mw:logl—; —10,7 (6]

Esta escala permite una mayor definicion en el rango de magnitudes
mayores de 8 para el que la escala de M, esta ya saturada. En conclusion,
no existe una Gnica escala de magnitud que permita establecer el tamano
de los terremotos desde los muy pequefios (M, ~0) hasta los mas grandes
(M ~9,5).
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Como la magnitud se determina a partir del logaritmo de la amplitud
de las ondas, debe estar relacionada con el logaritmo de la energia
propagada en forma de ondas elasticas. Esta energia recibe el nombre de
energia sismica y constituye solo una fraccion de la energia total disipada
en el foco de un terremoto. Parte de esta energia se disipa en fenémenos
no ¢lasticos como desplazamientos no elasticos de la falla, fracturaciéon de
la roca, calor, etc. La relacion entre energia {en ergios) y magnitud fue
establecida por Gutenberg y Richter (1956) en la forma

log E=5,8+24m, (7]
log E=11,8+1,5 M, [8]

- De acuerdo con esta relacién un terremoto de magnitud M ;=8 equivale a
una energia del orden de 10**erg o 10'7 J.

3. MECANISMO DE LOS TERREMOTOS

Los parametros especificados anteriormente son independientes del
modelo utilizado para representar el mecanismo de los terremotos, los
parametros del mecanismo, sin embargo, dependen, en parte, de dicho
modele. El modelo mas simple para representar el mecanismo de los
terremotos es el de una dislocacion o fractura de cizalla puntual o en
téerminos de las fuerzas equivalentes actuando en el foco, el de un doble
par de fuerzas (DC, double couple). El foco puntual es una buena aproxi-
macton cuando las dimensiones de la fuente son pequefias comparadas con
la distancia al punto de observacion y la longitud de onda de la seiial
analizada.

Los tres parametros que definen la orientacion de la falla o fractura son
@, azimut de la traza; §, buzamiento del plano, y 4, angulo de deslizamien-
to. La ambigiiedad del problema resulta en la existencia de dos planos
ortogonales que pueden alternativamente representar la solucion (qo " A, A4
Y @g, 0g, Ag). En términos del doble par de fuerzas, el mecanismo viene
dado por la orientaciéon de los ejes X ¢ Y, que sefialan la direccion de las
fuerzas. Cada eje queda definido por los angulos @ y ®, medidos desde el
Norte y la vertical hacia abajo respectivamente. Debido a la ortogonalidad
del problema sélo tres angulos son independientes (por ejemplo, @y, @y, O,).
La solucion puede también expresarse en términos de los ejes de presion y
tension (P y T a 45 grados de X e Y. Estos ¢jes con el eje Z, formado por
la interseccidn de los dos planos, forman dos sistemas ortogonales (X, Y, Z)
y (P, T, Z) (fig. 2). La relacion entre ¢, 8, 4, y @y, ®y, @, viene dada por:

P =Dy +90° [9]
6,4=0x [10]
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Figura 2.—Diagrama de la esfera focal con ia orientacion del mecanismo: plano de falla (A)
y auxiliar (B). e¢jes X. ¥, del doble par de fuerzas y P, T. de los esluerzos principales
{presion y tension),

cos @
p) —sen"l{ Y [11]
4 'S?:ﬁ‘®_}x

El método mas generalizado para la determinacion de la orientacion
del mecanismo es el basado en el signo del primer impulso de la onda P.
Este método, originalmente propuesto por Byerly (1938), consiste en dividir
por dos planos ortogonales las regiones de compresiones y dilataciones,
una vez que se ha corregido la curvatura del rayo debida a la variacion de
la velocidad con la profundidad en la Tierra. Esta correccion se realiza
proyectando las observaciones sobre la superficie de la esfera focal (Ritse-
ma, 1955; Stauder, 1962) (fig. 3). Modernamente existe una variedad de
métodos numéricos que permiten la obtencion de la orientacion del meca-
nismo y sus ¢otas de error (Brillinger et al., 1980).

Para una dislocacion de cizalla puntual los desplazamientos elasticos
producidos a una distancia r pueden determinarse a partir del tensor
momento sismico M;;. Este tensor representa los esfuerzos en exceso de los
elasticos responsables del desplazamiento no elastico de los dos lados de
la falla (Backus y Mulcahy, 1976). En términos de la funcion de Green,
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1 JANUARY 1980 164242, 38.BN 17-00M 0 7.1 . E. BUFORN, 1983
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TREND COPLUNGE
T: 21+-5 88+-4 OBSERVATIANSG: 36
P: 291+-19 29+-3

STRIKE nip SLIP
A: 166+-5 89+-4 24-3 SCORE: .88
B: 66+-5 88+ -4 1+-5§
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s

Figura 3.—Proyeccion esterografica del hemisferio inferior de la esfera focal del mecanismo
de terremoto del 1 de enero de 1980 en Azores. Circulos negros presentan compresiones
y triangulos dilataciones. El mecanismo corresponde a una falla de desgarre.

(Gy;), funcion de excitacion del medio a una fuerza puntual en el espacio y
el tiempo, los desplazamientos vienen dados por

3G,
u,‘:M”*W"; [12]

J

donde el asterisco denota la convolucion en el tiempo. Para una fractura
de cizalla pura cuya normal es n; y el desplazamiento Aul,, el tensor
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momento sismico viene dado por
M= M (nl;+nyl) [13]
donde
M= pAuS [14]

es el momento sismico escalar (Aki, 1966). En esta expresion Au es el
desplazamiento medio de la fractura; S, el area de la falla, v u el coeficiente
de cizalla. M, constituye asi una medida del tamano del terremoto, inclu-
vendo la resistencia del material (y), la extension de la fractura (S) y la

cantidad de desplazamiento que se ha producido sobre ella (Au). En la
expresion para M; se observa que éste es un tensor simétrico. Es decir, n,
vy I; pueden intercambiarse obteniéndose la misma expresion, lo que indica
que, para este modelo de la fuente, no se puede discriminar entre la
direccion del desplazamiento y la de 1a normal a la falla. En otras palabras,
entre ¢l plano de falla y el plano auxiliar (plano normal al primero y
perpendicular a la direccion del desplazamiento). Si se trata de una fractura
de cizalla pura, la traza de M;; es nula. Si en funcidén del tiempo Au=AuH (1),
es decir, la dislocacion Au se produce de forma instantinea, los desplaza-
mientos de la onda P en el campo lejano vienen dados por

M, ) r
u, (1) = 47tp-oc3rR(I’ (,a)é(r E) [14}

donde p es la densidad; o, la velocidad de las ondas P, y R(i, ¢), una
funcion de la orientacion del punto de observacion con respecto a la
orientacion de la fuente (patréon de radiacion). Como se puede ver, M,
aparece como un factor de proporcionalidad de los desplazamientos.

Si se determinan los ¢lementos de M;; por un proceso de inversion de
los desplazamientos u, generalmente se impone la condicion de traza nula
o, lo que es lo mismo, ausencia de cambios de volumen, pero no la de que
M ,; corresponda a una fractura de cizalla pura o doble par de fuerzas (DC).
La solucion obtenida se separa en dos partes una corresponde a un DC
puro y el resto como la parte de no-DC. Esta ha sido interpretada por
algunos autores como un dipolo wvectorial lineal compensado (CLVD,
compensated linear vector dipole) (Knopoff y Randall, 1970). La cantidad
de componente no-DC en la solucion representa cuanto se aparta la fuente
de ser una fractura de cizalla pura. La condicion de traza nula reduce a
cinco el nimero de componentes distintos del tensor. Para el caso de DC
puro, éstos estin relacionados con los angulos ¢, 0, 4, de la fractura y los
vectores propios de M; corresponden a los ejes P, T, Z. La determinacion
de los componentes del tensor momento sismico se lleva a cabo por la
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inversion de datos de ondas internas y superficiales (Mendiguren, 1977,
Dziewonsky et al., 1981).

4. DIMENSIONES Y COMPLEJIDAD DE LA FUENTE

El modelo de foco puntual, aunque aporta informacion sobre el foco
sismico, no es adecuado para representar la fuente de un terremoto. Es
evidente que el foco tiene unas dimensiones, tanto en el espacio como en
el tiempo. Las dimensiones de la fuente para terremotos de magnitud
pequena (m,<5) se pueden aproximar considerando una fractura circular -
de un cierto radio (Brune, 1970). Para terremotos mayores es mas apropia-
do hacerlo por una falla rectangular de longitud L y anchura D (Haskell,
1964). En este segundo caso, un modelo utilizado es el de una fractura que
se propaga en una direccion a lo largo de L, con velocidad uniforme de
fractura v (Ben Menahen, 1961). Las consideraciones de las dimensiones
del foco, por lo tanto, introducen nuevos parametros, como son L y v. La
velocidad de fractura (v) es dificil de determinar, por lo que se suele
suponer como una fraccion de la velocidad de las ondas S en el foco (por
ejemplo, ©=0,7 f). La dislocacion Au no se produce tampoco de forma
instantanea, sino que tarda un tiempo 7 en alcanzar su valor maximo desde
su comienzo, que recibe el nombre de tiempo de formacion (rise time). Si
introducimos estos tres parametros longitud de la falla (L), velocidad de
fractura (v) y tiempo de formacion (r) se obtiene, para las amplitudes del
espectro de los desplazamientos de las ondas P, en funcion de las frecuen-
cias en ¢l campo lejano, la expresion

M 1 sen X
U =—9% RG,p)— — = 1
Up @) dnpar L (P)]l—iwrl X [:5]
x=2E(* (16]
=y e

El primer término introducido es proporcional a wt ' y representa la
aportacion debida a que la dislocaciéon no se produce instantdneamente. El
segundo factor sen X/X depende de la longitud de la falla L. La forma del
espectro de U, queda, por lo tanto, afectada por estos dos factores. El
limite, cuando  tiende a cero, del factor sen X/X es la unidad. por lo que
U,(0) es proporcional a M. Para valores mayores de w, la combinacion
de los dos factores resulta en una dependencia del espectro con w™? (Aki,
1967). El espectro tiene, por lo tanto, dos zonas: una plana para frecuencias
muy bajas y otra de decaimiento con w™? (fig. 4). Este comportamiento
de decaimiento con w2 del espectro de los desplazamientos para frecuen-
cias altas es en realidad una propiedad muy general de los modelos de
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fractura (Madariaga, 1977). El valor de @ para el que ¢l espectro cambia
su forma plana a la pendiente w~? se denomina frecuencia de esquina, w,.
Esta frecuencia es proporcional a la inversa de la dimensién de la fuente.
Para el modelo mas sencillo de una fractura circular, el radio viene dado
en funcion de la frecuencia de esquina del espectro de las onda S por
234 4 17

| g
w(‘

Para una fractura rectangular de longitud L la relacion es

D 385 p

t,

El modelo de fractura circuiar puede utilizarse para terremotos de pequeiia
magnitud {M < 5), mientras que para terremotos mayores el modelo rectan-
gular es mas adecuado. En este caso se plantea la dificultad de la determi-
nacion de la anchura de la falla D. Varias hipotesis se hacen al respecto,

2
profundidad del foco, o finalmente, para terremotos grandes, el espesor
total de la corteza.

. ., . 201
tales como torar para D una cierta fraccion de la longitud (§ o) la

IST - S (N-S) LP
| ENERO 1980

10"+
A
0%
0%

| > “+—

1072 10 0 FREQ

Figura 4,—Espectro de amplitudes de la onda S correspondiente al terremoto del | de enero
de 1980 registrado en la estaciéon IST (Estambul, Turquia).
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La determinacion de las dimensiones del foco se puede también realizar
por el estudio de la funcion de directividad, bien para ondas, superficiales
o internas (Ben Menahen, 1961, 1962). La funcion de directividad se
obtiene por el cociente de las amplitudes espectrales irradiadas desde la
fuente en direcciones opuestas, y depende solamente del factor sen X/X.
Para ondas internas su aplicacion plantea serias dificultades y para las
ondas superficiales ha de tenerse cuidado de que las dos trayectorias tengan
velocidades de fase similares. Otro método para calcular las dimensiones
del plano de falla es la determinacion del area de las réplicas. Debido a la
precision posible hoy en las determinaciones hipocentrales, ¢l area de las
réplicas puede quedar bastante bien definida en el espacio. Este area
proporciona informacion sobre las dimensiones de la falla, su orientacén y
la secuencia temporal de su ruptura.

Dependiendo de la magnitud, la longitud de la falla puede variar entre
cientos de metros (M < 3), decenas de kilometros (5 < M <6) ¢ centenas de
kildmetros (M, > 7).

" Esta diferencia en las dimensiones del foco sismico exige una interpreta-
cion muy distinta a la hora de considerar la distribucidén de epicentros de
distinta magnitud. No es lo mismo hablar de microterremotos de dimensio-
nes de metros que de terremotos grandes, en los que se ve afectada toda
la corteza a lo largo de cientos de kildémetros. En este sentido los mapas
de epicentros en los que todos los terremotos estan representados con un
simbolo del mismo tamario pueden a veces inducir a error, seglin la escala
del mapa.

A partir del momento sismico, el area de la falla y la energia sismica
se pueden deducir estimaciones de otros parametros, tales como la cantidad
de desplazamiento o dislocacion de la falla (Au), el esfuerzo medio operan-
do en la zona de fractura (6) ¥ la caida de esfuerzos (Ag). A partir de la
definicidén de M, [14], el desplazamiento medio de la falla viene dado por

M,

Au S [19]

donde u es el coeficiente de cizalla y S el area de fractura. Los valores
obtenidos para Aw oscilan entre centimetros (M ~4) y algunos metros
(M ~ 8). El esfuerzo promedio actuando sobre el volumen afectado por la
fractura en un terremoto puede expresarse en funcidon del momento sismico
y la energia sismica en la forma :

. E
O,=p M. [20]
0

La energia sismica E se puede deducir de la magnitud de acuerdo con
las expresiones [7] y [8], o calcularse a partir del espectro de las ondas.
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Debido a que la parte de la energia disipada en procesos no-elasticos (calor,
fracturacion de la roca, etc.) no esta contenida en E, el valor de &, obtenido
es s6lo el esfuerzo medio aparente, es decir, igual al esfuerzo medio
multiplicado por el factor de eficiencia sismica (6, =#d).

La caida de esfuerzos Ac se define como la diferencia en los esfuerzos
de cizalla operando sobre la superficie de la falla antes y despueés de
producirse ¢l terremoto. Esta es por lo tanto la caida de esfuerzos total,
responsable tanto de los fenémenos elasticos como los no-elasticos en la
fuente. El esfuerzo final puede ser nulo si todos los esfuerzos son relajados
o una fraccion de los esfuerzos iniciales, dependiendo del valor de la friccion
en el plano de falla. En funcion del momento sismico y el area de fractura
la caida de esfuerzos viene dada por

Ac=C [21]

S3I2

donde C es un factor que depende de la geometria de la falla (para una

2 L
falla rectangular C= - \/g) Los resultados obtenidos muestran que 4, y

Ac son del mismo orden de magnitud y que todos los terremotos, indepen-
dientemente de su magnitud, tienen valores constantes de ambos parame-
tros, aproximadamente entre 1 y 10 MPa (10~ 100 bares). Esto se ve
reflejado en las relaciones log M, y M, para g, y de log M, y log S para
As. En ambos casos las lineas de igual 4, e igual Ag son rectas con
pendiente 3/2 (fig. 9).

El modelo presentado hasta aqui consiste en una fractura que se
propaga con velocidad uniforme sobre un area de dimensiones finitas y que
posee un tiempo finito de formacion. Este modelo se ajusta bastante bien
a los datos observados para el campo lejano, de frecuencias relativamente
bajas, de terremotos de magnitud moderada o grande que satisfacen la
condicion de caida de esfuerzos constante. Los terremotos grandes ademas
aparecen frecuentemente como sucesos multiples.

Observaciones de los desplazamientos en el campo proximo, de frecuen-
cias altas, permiten descubrir complejidades del proceso de fractura que no
son detectables en el campo lejano y de frecuencias bajas. Las observacio-
nes de acelerogramas en el campo préximo muestran no una seial relati-
vamente simple, como la de los sismogramas del campo lejano, sino una
sefial compleja compuesta de una serie de impulsos de distribucion aleato-
ria. Su espectro muestra la existencia de una frecuencia de corte, s, hacia
aproximadamente 8 Hz. Esta frecuencia méaxima esta relacionada, segin
algunos autores {Aki, 1984), con una dimensidn caracteristica de la falla y
para otros ¢s debida a la atenuacion de las ondas (Anderson y Hough,
1984). Estas observaciones han llevado a la propuesta de dos modelos de
heterogeneidad en el proceso de ruptura, conocidos con el nombre de

@
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log M, (N-M)

Figura 5.—Relacién entre el logaritmo del momento sismico (M,) ¥ la magnitud (M,) para
terremotos de la regiéon Azores-Gibraltar. Las lineas representan tguales valores del esfuerzo
medio aparente (5,).

modelos de barreras (Das y Aki, 1977) y de asperezas (Kanamori y Stewart,
1978) (fig. 6). En el primero, el estado de esfuerzos es homogéneo sobre la
falla, pero existen barreras que impiden la propagacion de la ruptura. La
ruptura sélo puede propagarse en determinadas regiones, siendo detenida
por las barreras e iniciandose otra vez después de ellas. Después del
terremoto el area de la falla tiene una distribucion heterogénea de esfuerzos,
éstos se han relajado en las zonas que se han roto y se han concentrado
en las barreras que permanecen sin romperse. Estas zonas no-fracturadas
pueden romperse después produciéndose réplicas del terremoto. En el caso
del modelo de asperezas, la superficie de la falla tiene una distribucion
heterogénea de esfuerzos, zonas de esfuerzos altos o asperezas y zonas de
esfuerzos débiles. Previamente al terremoto principal, las zonas débiles se
van rompiendo, produciendo pequeiios terremotos, premonitores, mientras
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BARRERAS

7/////”/ /

ASPEREZAS

2D D ~

Figura 6.-—Esquema de los modelos de barreras y asperezas para el proceso de ruptura de
una falla. La zona rayada corresponde a esfuerzos altos y la blanca a la zona en la que
ios esfuerzos han sido relajados.

que las zonas resistentes (asperczas) van acumulando esfuerzos, hasta que
se rompen produciéndose el terremoto principal. Después del terremoto se
han relajado los esfuerzos en toda la superficie de la falla. Asi como el
modelo de barreras explica la ocurrencia de las réplicas, el de asperezas lo
hace de la de los premonitores, la situacion real por lo tanto debe ser una
combinacion de los dos. En ambos casos aparece un parametro mas de la
fuente sismica, es decir, las dimensiones de las asperezas o entre las
barreras, o dimension minima de la ruptura. Segin Aki (1984), esta
dimension esta relacionada con el valor de fuau ¥ es de aproximadamente
200 m. Por debajo de esta dimension la falla no puede alcanzar velocidades
suficiente para producir ondas sismicas. Un terremoto estd formado, por
lo tanto, por la ruptura sucesiva de un ntimero de estas fracturas unitarias.
La caida de esfuerzos en cada una de ellas podria ser relativamente alta, asi
como las aceleraciones producidas en frecuencias altas, mientras que la
caida de esfuerzos promediada para todo el area de la falla seria relativa-
mente baja. Esto explica los valores de la caida de esfuerzos obtenidos para
terremotos, con valores muy bajos comparados con los necesarios para
producir rupturas de las rocas en el laboratorio.

En conclusion, el sismdlogo puede determinar un numero cada vez
mayor de pardmetros que describen la fuente de los terremotos. Los
modelos de fractura se van acercando en complejidad a los procesos que
tienen lugar en la naturaleza y permiten de este modo modelizar mas
apropiadamente los desplazamientos producidos por los terremotos, tanto
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en el campo lejano como en el proximo. El campo proximo, en el que
intervienen aceleraciones a altas frecuencias, exige la utilizacion de modelos
complejos de fractura, mientras que para el campo lejano puede ser
suficiente, en muchos casos, la aproximacion del foco puntual. En todo
caso, la interpretacion, tanto de los sismogramas en el campo lejano como
de los acelerogramas en ¢l cercano, requiere un buen conocimiento de los
modelos de la fuente-y los parametros adecuados para representarla en
cada caso.
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