Energia de terremotos y de ondas sismicas
Energy of earthquakes and seismic sources

Jiti ZAHRADNIK
Citedra de Geofisica. Facultad de Matemiticas y Fisica
Universidad Carolina, Praga {Repiblica Checa)

SUMMARY

Determinations of the seismic energy E are difficult due to the heterogeneity
of the Earth, its free surface, and absorption. The zero-order ray theory (i.e. the
far-field approximation) is an useful tool for these purposes. The most reliable
determinations of E are those based on the source time functions, e.g. the moment-
tensor function Mpg{t). Due to the absorption, any energy determination should be
regarded as an estimate within a certain frequency window only. The employment
of the strong-motion records enlarges this window, but it vields problems with the
near-field effects. The seismic energy E serves mainly for classifying the earthquake
size, independently of the seismic moment Mg. No considerations of the prestress
are required for such classification, although the relation between E and M; has a
close connection to the stress drop Ac. Studies of the mechanical work at the fault
require correct relations between E and Aa. They include quantities difficult to
evaluate, e.g. the stress rate at the fault. The seismo-tectonic applications of E are
very limited unless the dynamical models including the fracture energy, and the
thermal energy, are studied, too.

RESUMEN

Determinaciones de la energia sismica E son dificiles debido a la heterogeni-
dad de la Tierra, su superficie libre y atenuacién. El aparato muy util para este fin
s la teorfa de rayos en su apoximacién nula, o sea la aproximacidn del campo le-
jano. Las mds fiables determinaciones de E son las realizadas a partir de las fun-
ciones temporales del foco, p. ¢j. el tensor momento sismico M (t). Por causa de
la atenuacidn, cada determinacidn de E representa s6lo una estimacién de la ener-
gia para cierto intervalo de frecuencias. El uso de los movimientos fuertes amplia
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este intervalo, pera lleva complicaciones por los efectos del campo cercano. La
energia sisimica sirve para clasificar ¢l tamafio det terremoto, independientemen-
te del momento sismico My, Esta clasificacién no necesita consideraciones del es-
fuerzo inicial, a pesar de que la relacién entre E y M, tiente una conexion estrecha
con la cafda del esfuerzo Ao, Para los estudios del trabajo mecénico en la falla sc
necesitan relaciones correctas entre E v Ag. Estos incluyen cantidades dificiles de
evaluar, p. e|. 1a variacion temporal del esfuerzo en 1a falla. Las aplicaciones sis-
mo-tecténicas de E son de uso muy limitado si no se cuenta con los modelos ding-
micos, incluso la energia de fractura y la energia térmica.

1. INTRODUCCION

En este articulo estamos intercsados en la energia mecdnica (potencial
y cingtica) en 1z tierra, en conexidn can los terremotos. No consideramos
transformaciones de la energia mecdnica a otros tipos de energia, por cjem-
plo la energia térmica. Distinguiremes entre 1a energfa mecanica de toda
la tierra y la de wn volimen en particular, p. ¢j. el volimen de la tlamada
esfera focal. Estudiaremos el flujo de energia a través de varias superficies,
camo la superficie terrestre, v otros, Mostraremos cudl es la relacidn entre
la energia mecinica de la Tierra, 1a energia de un terremoto, y la energia
de las ondas sismicas, llamada también la energia sismica. Disculiremos va-
rias posibilidades de definir la energia sismica y los principios de su deter-
minacidn, o medicidn, a partir de sismogramas. Atencion especial s¢ dard
a la relacion entre la energia sismica y el trabajo efectuadao por los esfucr-
zos elasticos en las fallas, sobre tode la relacion entre la energia sismica v
la caida de los esfuerzos durante un terremoto. No omitirenos tas consi-
deraciones del esfuerzo inicial. Se revisaran brevemente las complicacio-
nes prdcticas causadas por la heterogenidad de la Tierra, el amortigua-
micnto y la existencia de la superficie libre. Se mostrard cémo emplear las
retaciones entre la energia sismica y la caida de estuerzos para mejorar la
clasificacién de terrematos por medio de las magnitudes. Terminaremos
eon una discusion sobre como emplear en la determinacion de 1a energia
las desviaciones de terremotos desde el modelo de cizalla pura.

El articulo representa un intento del autor para unificar ef tratamien-
to de la energia sismica que actualmente se haila poco tratada, o desperdi-
zada en Udias (1985 y 1989), Aki y Richards {1980}, Kostrov y Das (1988),
Madariaga (1983), Boatwright (1980), Zahradnik (1989), v otros.

Partimos de gue el lector no sdlo conace los conceptos bdsicas de sis-
mologia, como: magnitud, foco y mecanismo focal, fallas y fracturas, mo-
mento sismico, etc., sino que también posee un buen entrenamiento en me-
cénica del medio continuo (p. ¢j., en los tensores de esfuerzo y deformacion,
el tensor de Green, etc.). La lectura de este articulo serd mds fdcil para los
que conacen la descripeion matematica del foco sismico, sobre todo los mo-
delos cinematicos.
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2. SUMARIO DE CANTIDADES BASICAS

Para facilitar el tratamiento, presentaremos primero un resumen de las
cantidades fisicas bdsicas que tienen relacidn con este articulo, mostrando
también su notacidn.

u el vector del desplazamiento (la componente i=1,2,3)

u; la derivada del desplazamiento respecto al tiempo

Ui la derivada del desplazamiento respecto a la coordenada j

Gj ¢l tensor de esfuerzo completo, incluso el inicial

Tij el tensor de esfuerzo incremental

Tijj la derivada del esfuerzo respecto a la coordenada j

Ejj el tensor de deformacién; g; = ‘—i‘(ugj + U5j5)

Cijki el tensor de los pardmetros eldsticos para el medio ani-
sotropo

CijxEkl sumatoria por los indices repetidos k y I (la regla de Eins-
tein)

Ciik€x1 = Cijxily la relacién que sigue desde la simetria del tensor cjjy

.M los pardmetros elasticos para el medio isdtropo

o, B las velocidades de propagacidn de ondas longitudinales
(P) y transversales (S)
la densidad

Vj la normal de una superficie (el vector unitario)

T, el vector de esfuerzo; Ti = 15 v

h) la superficie de la falla

[u] la discontinuidad del desplazamiento en la falla

[ui]=Aun; la representacidn a partir de su magnitud y el vector uni-
tario

E; el radio vector de un punto de la falla

X; el radio vector de un punto de observacién, o receptor

Y el radio vector relativo entre un punto de falla y el recep-

tor {el vector unitario)

la cafda de esfuerzos de cizalla (el valor promedio sobre
la falla)

el valor promedio de u sobre la falla

el momento sismico escalar

el tamafio caracteristico lineal de la falla (longitud de falla)
la energia mecéanica de un volumen

la energia sismica (o la energia de ondas sismicas, o el
flujo de la energia sismica)

la energia sismica de las ondas Py §

la magnitud (de ondas superficiales)

la magnitud de momento

la funcidn temporal del foco (para la cizalla pura)

el tensor momento sismico
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M (t) la funcién temporal del foco (analogia tensorial de (1))

F' FS los patrones de radiacidn de las ondas Py S (para la ci-
zalla pura)

<(F) el valor promedio espacial de (FFy

G el tensor de Green

* la convolucidn en el tiempo

3. MEDIO SIN FALLA

Antes de tratar la energfa en el medio tomando en cuenta los procesos
en las fallas sismicas, trataremos algunos casos mds sencillos.

Consideremos un volimen V rodeado por una superficie S. La superfi-
cie no es libre y no existe ninguna falla sismica dentro de S. La figura 1 mues-
tra un ejemplo de V y S dentro de la Tierra, junto con una falla ¥ no rode-
ada por 8. En la falla ¥ tiene lugar un terremoto, mejor dicho, los procesos
de fractura generadores del campo de las ondas sismicas. Se estudia este
campo dentro del volimen V y en la superficie S. El proceso de deforma-
cion en V tiene una duracidn finita, o sea, t.(ts, t;), en lo sigutente elegido
cémo ty = 0y ty = 1. Para simplilicar el problema respecto a la realidad, que
es mucho mas compleja, supongamos que en el momento t; (0 sea en ¢l es-
tado nulo) el medio eldstico en V no tiene ningtn esfuerzo, deformacion, ni
desplazamiento: ‘cIJ =g} =u!=0. En el momento t;, estado uno, supongamos
que, en general, tiene lugar tj; # €} # u} # 0. Las fuerzas de volimen no se
consideran aqui. Los estados nulo y uno son los de equilibrio: T,“ =Ty =0
Ademids, el estado uno es estatico: i} = 0. Durante el proceso tiene lugar la
ecuacion de movimiento, de forma Tij = pl. La energia mecdnica estd com-
puesta de la energia potencial y cinética. Su densidad de volumcn m(x t), la
cual depende de la posicidn y tiempo, s¢ expresa por

W 2% TiEjj +% pU1U| (1)

La energia total o, mejor dicho, la difercncia entre el estado final 1 y ini-
cial 0 viene dada por

W=l w—w)dv=[ wavL [z dv-l  Jruidvo )
Después de una manipulacion formal obtendremos
1 1 1
W == [ (v dV - 5 jt.“u dv —2— J(xpun; v (3)

donde la integral con el término 1}j; desaparecié por causa del equilibrio
arriba mencionado. Finalmente, usando el teorema de Gauss, [a energia sc
puede escribir de forma equivalente
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Figura 1. Un volimen V rodeado por una superficie §, dentro de la Tierra. La falla ¥ no se
halla dentro de S.

1
— [ thuiviaS=5- [ Tiuids (4)

Hemos encontrado que la energia mecdnica W se puede CXpresar como
el trabaJO efectuado en la superficie S por el esfuerzo promedto (TP + T

T‘ en conexion con el desplazamiento final (estatico) u}. Por supueStD
esta representacmn es de una forma bastante formal, o sea, dice poco so-
bre el proceso de deformacién, porque no da ninguna descripcion de la va-
riacion temporal u, (x t). Sin embargo, es muy valioso ver que, cOmo se mues-
tra en (4), el valor final de W no cambiara para cualquier variacién de u;(x, t)
que se seiiala por los mismos valores de 5T}y ui. Cuando una onda sfsmi-
ca estd propagdndose a través de V, este volumen cambia su energia entre
los momentos 0 y 1 s6lo en caso que ul (x) no desaparece en V.

En realidad, los desplazamientos finales diferentes de cero se conocen,
p. €j. a partir de las mediciones geodésicas cerca de las fallas después de
grandes terremotos. (Por supuesto, éstos, no deben confundirse con los des-
plazamientos en las fallas, mejor dicho por las discontinuidades del des-
plazamiento, o fracturas). Los desplazamientos no nulos fuera de las falias
pueden explicarse con la teoria de la elasticidad y los llamados efectos del
campo cercano. Estos disminuyen con la distancia hipocentral r como r?
Estos efectos no se tratan en la mayoria de los problamas practicos de sis-
mologia. Mejor dicho, estos efectos se desprecian respecto a los efectos del
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campo lejano. Sin embargo, el desplazamiento del campo lejano disminu-
ye como r' y nunca se sefiala por u} = 0. En otras palabras, si se aceptara
una aproximacién del campo lejano, nuestro problema (el de este capitu-
lo) sicmpre resulta en W = 0.

4. FLUJO DE ENERGIA
Lasiguiente etapa de nuestro estudio es entender qué pasa con la ener-
gia mecidnica Wen el volimen V durante el proceso de deformacion, o sea,
para t(to, t;). Se puede escribir la energia de forma
- L —
W= [ W, ) av =] J, W, vdiav (s)
donde se expresa la derivada temporal de la densidad como

W: L fijgij + L T,jéij + pﬂil:li =dS

2 2
1 . 1 . - 6
= Tilij +—— Ty + pUil; (6)
2 2
Tomando en cuenta que
Tijli = Cijkt Uit Usj = Craigllij Uy = Cijir B35 Uiy = Cgra Wiy Uiy = Tyl (7)
la derivada W viene dada por
W 1 . 1 - . .
= Tl + o Tl + Tjus = (Tili)y (8)

2

2

Si resumimos los resultados (5) y (8). obtenemos
1 1
W = IV IU (T',jl.l',).jdldv = Jls .[U Tijllivj dedS (9)

Esta ecuacion representa la ley de conservacion de energia. 1L.a cual di-
ce que un cambio de energia dentro delf volumen V es igual al flujo de ener-
gia a través de la superficie S que rodea V. Observemaos que la funcidn den-
tro de la integral t;i;v; = Tid, expresa la densidad superficial del flujo de
potencia, efectuado por el esfuerzo (o traccién) T,.

Comparando las ecuaciones (4) y (9), quc expresan la misma energia
W, llegamos a

W= Tuas = |, [ T.a; duds (10)

Esta relacién hace posible entender mejor ¢l caso especial cuando W=0,
mencionado en el capitulo 3. La ecuacién {10) nos dice que, en la aproxi-
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macién del campo lejano, cada caso cuando W = () es equivalente a gue to-
da la energia que fluye dentro de V es igual a la que fluye fuera de V, a tra-
vés de S. Sin embargo, una vez considerados los efectos del campo cerca-
no, W = 0, los dos flujos son diferentes.

En este momento, hay que mencionar un caso especial de W =0 que se
podria encontrar a pesar de que se tome en consideracién el campo cerca-
no. Como se ve en (10), éste es el caso de la llamada superficie libre, 0 sea
T;=0en S. La superficic S que se muestra en la figura 1 no es libre porque
se halla dentro de la Tierra. E! caso de la superficie terrestre libre consi-
derada como S se abordard mas adelante.

Debe darse cuenta también que la ecuacién (10) puede aplicarse en el
caso de un volimen V rodeado por dos superficies, una interna y otra ex-
terna, es decir S = S;, + Sy, véase figura 2. La ecuacién (10) dice que s6lo
cuando W = 0 los flujos a través de S, y Sex € igualan uno al otro. (Mejor
dicho, son del mismo tamaio, pero del signo opuesto, gracias a la orienta-
cion opuesta de la normal externa de las dos superficies.)

Figura 2. Un volumen V rodeado por dos superficies, Si;, ¥ Seq dentro de la Tierra.
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Queda por decidir cudl de las tres expresiones propuestas para W seria
mejor para una cventual ‘medida’ de W. Las tres expresiones son:

1
2

Laintegral de volimen en la primera expresidn es, en general, muy po-
co util, o diffcil, porque su evaluacidn necesitaria las ‘medidas’ dentro de
todo el voldmen estudiado. La integral de superficie en la segunda expre-
sion, que contiene ul, es igualmente poco util, ya que los desplazamientos
finales son dificiles de observar, porque éstos tienen valores bajos y son
cantidades estaticas. (Tipicamente, los instrumentos sismicos no extienden
sus caracteristicas hasta la frecuencia nula.) La dltima expresion de W que
se encuentra en la ecuacion (11), estoes la doble integral sobre Sy el ticm-
po, es la mas dtil. Es muy probable que debido a estas razoncs la doble in-
legral (con signo opuesto) sea denominada en sismologia como la energia
sismica. Equivalentemente se le llama la energia de las ondas sismiicas. Si-
guiendo esta tradicidn la definimos como

W=, jg(rijui),j dedV - J.wiuivias = |, j:) Ty ddS (1)

=] [omisdids =- | .0 duds (12)

Compardndola con la ecuacidn (10), nuestro modelo sencillo (figuras 1
y 2) nos proporciona una ley de la conservacién de la energia en la forma

W=-E (13)

Esta ecuacidn indica que, por ejemplo, una caida de energia pertene-
ciente al voldmen V (eso es W < (), estd compensada por un flujo dentro
de V (eso es el flujo negativo), o la energia sismica positiva. Lo contario
(W >0, E <0} equivale a lo mismo.

Hay que enfatizar que, la energia sismica estd definida en (12} por el ten-
sor de esfuerzo incremental 1;;. Esto es una propiedad tipica de la definicion
de E que tiene lugar siempre, incluso en el caso cuando se cuenta con la pre-
sencia del esfuerzo inicial. Volveremos a este problema mis adelante.

Respecto a la definicion (12) hay que especificar de forma mds concre-
ta como elegir el voliumen V y la superficie S para poder calcular en la prédc-
tica la energia sismica. /Es éste un volimen dentro de la Tierra, como en
lafigura 1, o debe igualarse S con la superficie terrestre? Hasta el momento,
en nuestra tormulacion del problema, no podemos conceder ninguna su-
perficie S que contenga la falla. Por lo tanto, en este momento no podemos
discutir una aplicacién prictica de (13) en absoluto. Sin embargo, hay que
mencionar, que cuando lleguemos al caso de permitir la falla dentro de S,
la relacion entre W y E aparecera mucho mds compleja que (13).

Otro punto de interés referiéndose a la definicién {12) es cdmo en-
tender el desplazamiento u;. Este problema tiene una estrecha relacion
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con la eleccién de S. Como ya se discutio en base a la figura 2 y la ecua-
cion (10}, para tener W = 0, el flujo a través de S, es diferente al flujo a
través de S, Al mismo tiempo, W = 0 estd relacionado con uf # 0, ésto es,
con los efectos del campo cercano. Esto quiere decir que E no depende
de la eleccidn de la superficie S sélo en el caso cuando se desprecian en
y; los efectos del campo cercano. Para lo que sigue, u; en la ecuacion (12)
es ¢l desplazamiento en la aproximacidn del campo lejano, por definicidn.
Por supuesto, en el caso sencillo estudiado en este capitulo, una vez des-
preciados los efectos del campo cercano llegaremos al resultado trivial de
W=E=0.

5. MEDIO PRETENSADO

Nuestras consideracicnes precedentes se sefialaron con fuertes simpli-
ficaciones. Ahora nos acercaremos mds a la situacion real de la Tierra. Pri-
mero, vamos a eliminar el supuesto en el cual el medio esta sin esfuerzo y
deformacién. Ahora supondremos el medio sin deformacidn, pero con al-
glin esfuerzo inicial,

El esfuerzo inicial serd una funcidén de la posicién que durard desde tp
hasta t; sin cambios temporales, o sea 6% (x}. D¢ forma similar a lo que hi-
cimas antes supondremos que en el estado 0 todas las deformaciones y des-
plazamientos son nulos, €} = 0, u} = 0. Ademads, para simplificar el proble-
ma, vamos a suponer que el esfuerzo incremental Tj; esta relacionado con
la deformacion g; por la ley de Hooke 1j; = ¢jjw. En realidad, para los me-
dios con el esfuerzo inicial, la relacién entre 1; y &; es mas complicada, y
viene dada por el llamado tensor de Piola y Kirchhoff; véase Dahlen, (1967).
Entonces, el esfuerzo completo es de siguiente forma:

o) = o () + 1K) (%)

Los estados (i y 1 son de equilibrio, ¢fj;= o};; = 0. Bajo estas condicidnes la
densidad de la energia mecénica viene dada por una relacién mas comple-
jaque (1), estoes

W =W"4+ Goijﬁij + % Cijk1€xIyj T ';— pu,u, (15)

Ahora la energia potencial se ha representado en (15) por una funcién
cuadrdtica de g (a diferencia de la funcidn lineal que aparece en (1)). Los
términos W' + cfjg;, que se adjuntaron al término esténdar de -lz'c-:jsij, pue-
den explicarse sin dificultad. Basta recordar una importante propiedad ge-
neral de la energia potencial (o sea, la energia de deformacién). La ener-
gia potencial es una funcién de la deformacion g;, cuya derivada respecto
a g; es el esfuerzo (Landau y Lifshitz, 1965). Como se puede ver en (15),
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derivando la energia potencial respecto a g se obtiene justamente el es-
fuerzo ¢%j + 1j;, postulado en la ecuacidn (14):

HW® + oigy; + —-T,84)
] 1 0 _ .
ey = Olj+ 7 Gkl € = Oj + Tjj = G (16)

En forma aniloga a {2), el cambio total de energfa entre los estados 0 y 1
viene dado por

W= [ (W-wWodv = [ (ot + % tep)dV (17)
Introduciendo 1} = oj; - 0% a partir de la ccuacion (14) tenemos
w=] (o4 + % ol - L ol)edV = j (o%+oh)edV  (18)

Si, ademas, la deformacién se expresa por el desplazamiento, obtendremos
que

w= 1 [ (oyropuiav= 1 [ (oyrau),av- 3 [ (ol uiav (19)

El altimo término, que contiene ¢4 ; y o}j;. desaparccerd gracias a la con-
dicién de equilibrio. Finalmente, aplicando el teorema de Gauss,

W= % [< (o + olpui vy ds (20)

Es sumamente interesante comparar este resultado con él de la ecua-
cion (4). Como se puede aprec1ar en (20), cl hecho de considerar el esfuerzo
condujo a que el termmo —1:,, se sustituyera por ¢l promedio de los esfuer-
zos iniciales y finales 5(%+01}). En otras palabras, cn ambas ecuaciones (4)
v {(20) aparecen las cantldades andlogas, es decir, los valores promedios en-
tre los valores iniciales y finales, los cudles, por supuesto, poscen forma di-
ferente para ded problemd Su forma para el caso que considera sin ¢l ¢s-
fuerzo 1nlclal es -1l;, mientras que para el caso que considera el esfuerzo

7

inicial es (G,J+Gu) véase figura 3.

6. MEDIO CON FALLA

Una generalizacién que debe hacerse para aproximarse a las condicio-
nes reales de la Tierra, es considerar ]a existencia de una falla. En tal caso
el problema es similar al modelo tratado en la figura 2, donde el vollimen
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r._ 0 1 t

0 1 t

Figura 3. Una ilustracion esquemdtica de la analogia entre las ecuaciones (4) y (20). En ambas
ecuaciones ocurre el promedio entre los esfuerzos iniciales y finales, mostrado por la cruz.

V estaba limitado externa e internamente por dos superficies. La superfi-
cie de la falla ¥, que estamos introduciendo, jugard aqui un papel similar
al de la superficie S, de la figura 2, con la unica diferencia de que X es la
superficie ‘degenerada’, de voltimen cero (figura 4). A ésta se le llama la
superficie doble, denotandolapor X =X, + 2.

Por esto, el volimen V estudiado ahora estd limitado externamente por
la superficie S e internamente por la falla }.. Este hecho se puede repre-
sentar por la ecuacién (20), sustituyendoenellaSporS+ ¥ =S+ 2, + X_.
Las normales externas de X, y ¥ _, son de signo opuesto: ¥, = V_. Introdu-
ciendo s6lo una normal para ambas superficies, ¥ = V., la cudl es interna res-
pectoa X,, nos lleva a que en la integracién sobre X, la normal externa vie-
ne dada por - V. Por consiguiente:
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Figura 4. Un volimen V dentro de la Tierra. El volumen V estd rodeado externamente por
la superlicie S ¢ internamente por la falla 2.

W= % Jg (cfi+ olulv;dS + % .[z (6% +o)(u;-uj)vidE  (21)

Para simplificar el problema, suponemos que los esfuerzos son conti-
nuos a través de la falla, por lo cual los a, 6% y 6} aparecen en (21) sin sig-
nos. Por otro lado, los desplazamientos son discontinuos, lo cual se denota
por u; - u; = [u;] # 0. 2, apareciendo en el limite inferior de la integral, se¢
entiende como el tamafio de la falla. Finalmente obtendremos que

W= ooy ohuivas + - [ @ opluvdy (22)

Comparando (22) con (20), la expresién de W se ha generalizado por
la adicion de la integral que expresa el trabajo de las fuerzas superficiales
actuando en Y, en relacidn con el desplazamiento discontinuo.

En este momento cabe prevenir sobre un error muy corriente, el de en-
tender este trabajo en X como el trabajo de las fuerzas tecténicas que ori-
ginaron la fractura [u;]. Esto no es tan ficil. Nuestro problema es el llama-
do problema cinematico, es decir, no se toma en cuenta el proceso de
formacidn de [u,], ni las necesarias fuerzas, ni su trabajo. Se puede decir
que estamos estudiando el medio con la fractura impresa. La generacidn o
formacién de [ui(x,t)], que puede cstudiarse en los llamados problemas di-
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Figura 5. El volimen de toda la Tierra, y la superficie libre S. Este cscogimiento de V y 8 no
es (til para los cdlculos de la energia sismica E, ya que conlleva E = 0.

ndmicos (no tratados en este articulo), tiene una relacién estrecha con los
procesos tectonicos.

Ahora volveremaos al caso trivial mencionado en el capitulo 4, el caso
de la superficie S libre. A diferencia del capitulo 4 ahora estamos conside-
rando dos superficies, la superficie libre S y la falla ¥, en forma similar al
caso real de la tierra (véase figura 5). Mientras que la superficie libre S en
el capitulo 4 implico, a partir de la ecuacidn (10) el resultado de W =0, aqui,
en el volumen de toda la tierra ese resultado no tiene cabida. Como se mues-
tra en (22), la desaparicién de la integral sobre S conduce a que W = f5 ...d3..
Esto indica que cada caida de la energia mecdnica de la Tierra, W < 0, es-
ta compensada por un trabajo en la falla ¥. Se puede decir que el voliimen
estd proporcionando la energia a la falla. Pero, se puede decir también lo
opuesto, que si la falla trabaja (por una ‘fuente interna’ de energia, gue flu-
ve ‘através de X', dentro V), se aumenta por este motivo la energia del vo-
limen de la tierra.

Ellector debe sentir que cada una de estas dos formulaciones expresa
solo una parte de la verdad. En realidad, ambos mecanismos mencionados
(v algunos otros mas) estan funcionando en conjunto. En el nivel mas o me-
nos intuitivo podemos esperar lo siguiente: en los lugares de terremotos fu-
turos, en fallas y cerca de ellas, la tierra aumenta su energia potencial. Es-
to ocurre comeo consequencia de los movimientos de las placas, en partes
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de la falla donde el movimiento relativo es nulo, mientras que en otras par-
tes de la misma falla se da el movimiento no nulo. Es decir, en los lugares
sin movimiento, la energia cinética de las placas moviles se transforma en
energia potencial (o sea en la energia de deformacion). Durante el terre-
moto, la energia polencial del medio disminuye, W < 0, lo cual, a partir de
(22), equivale al flujo de energfa en la falla. Al mismo tiempo, sin embar-
20, la falla esta utilizando esta fuente de energia para el trabajo rclaciona-
do con el desplazamiento discontinuo en la falla, asi como con las ondas
generadas en la falla. Las ondas que se propagan dentro del volamen V de
la Tierra devuelven la energfa hacia atrds. Si la superficie S fuera transpa-
rente, la energia fluiria a través de S, disminuyendo W. Pero, para una su-
perficie libre S, las ondas vuelven adentro, no permitiendo la disminucion
de W. Despreciando las transformacidnes de la energia mecdnica durante
los procesos ineldsticos en la falla y durante la propagacion de las ondas, la
energia mecanica de la tierra se conserva. En los capitulos que vienen va-
mos a discutir aigunas de estas ideas en forma mas exacta.

Parece posible suponer que la superficic S es la superficie libre de la
ticrra (figura 5). Sin embargo, no lo haremos por ahora. Si supusiéramos S
libre, la ecuacién {22) nos proporcionaria una relacién interesante entre la
cnergia de la tierra W y el trabajo en la falla [5 ...d¥, pero, tal relacién no
tendria ningun significado prictico porque ninguna de estas cantidades se
puede medir. Por esa razon continuaremos con la suposicién de que S es
una superficie interna en la tierra, como se recoge en la figura 4. Luego
mostraremos como medir un flujo de energia en S y como elegirla en la
practica.

Similarmente al caso de la ecuacidn (4), no nos satisface que en la ecua-
cidn (22) se haya descrito W solamente por los valores relacionados a los
estados inicial y final, sin representar el desarrollo del proceso en el tiem-
po. Nos gustaria represcntar W de forma andloga a (9) para el caso mos-
trado en la figura 4. Todo el desarrollo matematico es bastante complica-
do (véase, p. €., Kostrov y Das. 1988). Afortunadamente, una simple idea
nos llevara al resuitado (aunque solo aproximado) muy rapidamente. Co-
menzaremos observando las analogias entre (4) y (22):

en la ecuacion (4):

T

1
2
en la ecuacion (22):

% (cfj+ oij) =o'y + % Tij
En otras palabras, en ambos problemas aparece el valor promedio en-
tre el esfuerzo inicial y final (véase también figura 3). Por eso, en vez del
esfuerzo resultante 14 en el primer problema debe, en el segundo proble-
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ma, considerarse ¢l esfuerzo o' + 1; = 0j;. Si se toma en cuenta también la
otra analogia
en la ecuacion (4):

W= ui ... ds

S

en la ecuacién (22):
W= [(u..dS- [ u .. dE
llegamos a la generalizacion de (9) en forma de
W= [ o o iivideds - [ J; oy L Jvydid= (23)

Esta deduccion parece muy logica, pero, similarmente a muchas otras
suposiciones basadas en analogias, el resultado no es correcto. Nuestra con-
sideracion sali6 de las ecuacidnes (4), (22), en que se tratan sélo los esia-
dos estaticos 0y 1. No se trata en absoluto la energia relacionada con la pe-
netracion de la faila en el medio, la lamada energia de fractura (Kostrov y
Das, 1988, capitulo 4.4). Desde este punto de vista la ecuacion (23) debe
considerarse solo como una aproximacién. Madariaga (1983, capitulo 10)
mostrd que esta aproximacion es aceptable para los eventos mds grandes,
p. €j. para la magnitud mayor que 6.

La siguiente tarea, similar a la tratada en el capitulo 4, es estudiar re-
laciones entre la energia mecinica W y la energia sismica E. Seguimos con
V y S elegidos en la forma mostrada en la figura 4. Escribiendo el primer
término de (23) en forma de g; = 6§ + 1;. € integrando el esfuerzo inicial
o}j (independiente del tiempo), se obtiene

W= js f; (ofi+ 73} 4y dtds - fz f; ;i [l ]v;dtdX =
Joopulvids + [ [, w dvidtds - [, [ oy [8}vididz (24)

Ahora ya ha aparecido la energia sismica E = - L ﬁ ‘l:ijflivjdtdS enlaecua-
cidn (24) en forma explicita. Ademds, el dltimo término lo integraremos por
partes. Asi mismo, consideraremos que al comienzo del proceso estudiado
no existe ningina discontinuidad del desplazamiento, [u}] = 0. Eso dara

1
W= -E+‘[SU?jUIideS - .[2 G]ij [u} ]Vj dz + IE .[(] Gij [l]i ]V]' dtdz (25)

Hemos llegado a una ecuacidén sumamente importante, generalizando la
ecuacion (13), W = - E, para el caso de un medio con esfuerzo inicial y con
Ia falla. otra vez, es la ley de conservacidén de la energia meednica. La ecua-
cion (25) indica que la energia del volimen V no cambia (W = 0) sélo cuan-
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do el trabajo en la falla (o sea el flujo de energia a través de ¥, dentro de V)
estd compensado por el trabajo efectuado en S (es decir, el flujo de energia
a través de S fuera de V). El flujo de energia fuera de V a través de S esta
compuesto de dos partes, E vy J....dS. Evidentemente, ambas partes se po-
drian reunir en un solo término. Tal término podria comprenderse e intro-
ducirse como una nueva definiciéon de la energia sismica. Pero, en la practi-
ca, ésto no se hace porque los valores del desplazamiento final u} y los del
estuerzo inicial of, que aparecen en ;...dS, usualmente no se conocen.

.Y qué pasa en el caso especial de la superficie libre S, yva mencionado
anteriormente ? En tal caso desaparace no sélo E, sino también f.dS, en
tal situacidn la ecuacion (25) nos proporciona una igualdad entre Wy el
trabajo en Y. Estas son justamente las integrales [s...dY. en (25) las que po-
driarmos Hamar la energia mecanica del terremoto. Sin embargo, a relucion
W = [5...d¥ no daria ninguna posibilidad de determinar Js...dY porque tam-
poco conocemos W. Una conclusion parcial es que tal via para estimar la
energia del terremoto no es la correcta. Pero, ;jhay alguna otra?

Si volvemos a la ecuacién (25), podemos ver que cualquier otra super-
ficie S, que no sea libre, (es decir, una superficic dentro de la tierra, como
se presenta en figura 4) nos da la posibilidad de medir el flujo corrcspon-
diente, o determinar E. (En lo que sigue veremos cémo hacerlo en la préc-
tica, p. €j., en la llamada esfera focal.) Sin embargo, este procedimiento
tampoco nos informara sobre el trabajo en 2. debido al valor desconocido
de W en la ecuacién {25). Una posible solucidn a este problema se mues-
tra en el capftulo siguiente.

7. ENERGIA MECANICA Y SISMICA

Una via de como emplear los valores de la energia sismica E para co-
nocer el trabajo en la falla, consiste en eliminar la desconocida energia W
de nuestras férmulas. Esto se puede hacer al combinar el analisis estético
(22) con el dindmico (23), 1o cual da:

% _[So?ju{vjds + % Js oyuiv, ds - % J.z of{ui]v;dX- % _[zcii[uﬁ]vjdz =
-E+ [oluvds - [, oifullvaX + [, o6y [w v didy (26)
0 sea
E=" J(oi-opuivds 2[5 (- ahlulvdEs [ fisifulvdds  (27)
Ya que E representa algtin flujo a través de S, y por tanto puede sumarse

con la integral J,...dS en la parte derecha de (27), toda la ecuacion pucde
comprenderse como una igualdad entre dos flujos:
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un flujo a través de S - un flujo a través de ¥ = 0.

Quizds, este resultado parece un poco sorprendente, teniendo en cuen-
ta que la ecuacidn (25) nos dice que

un flujo a través de S - un flujo a través de 3 = W.

Por supuesto, eso es sélo una contradiccion aparente, porque los flujos
tratados en las dltimas ecuaciones simbdlicas son flujos relacionados con
cantidades diferentes. El flujo gracias al cual hemos eliminado W en (27) es
¢l flujo relacionado con la diferencia entre los valores iniciales y finales del
esfuerzo total, ofj- ¢} = - 1}j. Por la misma razén, el flujo a través de ¥ en 27
es también diferente del flujo en (25), lo que significa que la denominada
energia mecdnica del terrremoto, introducida en (25), tampoco se puede de-
terminar a base de (27). No obstante, la ecuacién (27) nos promete deter-
minar, a partir de E, por lo menos la integral [s(c%- o}j)[ul]v,dY, que, sin du-
da, también representa una caracteristica importante de los procesos en la
falla (quizds otra definicién de la energia mecdnica del terremoto).

Ahora, concentrarémonos en la ecuacién (27), con la finalidad de em-
plearla para determinar J5...dY a partir de E. Primero, tenemos que volver
nuevamente al problema de ¢legir la superficie S. Consideraremos tres po-
sibilidades presentadas en la figura 6, sefialdndose por la ‘distancia’ dife-
rente entre Sy .

El caso c) es un caso limite, en el que la superficie S coincide con la su-
perficie terrestre, pero, sélo en el sentido geométrico, sin ser libre. Llama-
remos a este caso la superficie terrestre transparente. Esto nos dé la posi-
bilidad de trabajar con la superficie donde se registran los sismogramas, y,
al mismo tiempo, ésto evita el caso inttil de E = 0. Para la realizacion préc-
tica de la superficie transparente, basta saber como evaluar (con base a me-
diciones en la superficie real) el movimiento sismico correspondiente a las
ondas incidentes y reflejadas, utilizando luego para el cileulo del flujo s6-
lo las ondas incidentes. Para més detalles véase el capitulo 10.

En otras palabras, en los tres casos incluidos en la figura 6, la superfi-
cie S tiene un flujo diferente de cero. Ahora nos concentraremos en el pri-
mer término de {(27), escrito como - lzfs’c%j u;v; dS. El desplazamiento final
u}, relacionado con los efectos del campo cercano, decae con la distancia
como r? Empleando la ley de Hooke, lo mismo vale para 74. Entonces, to-
da la funcién dentro de la integral J;...dS disminuye cémo r*, y toda la in-
tegral como r2 El valor de J;...dS por tanto depende de la posicidén actual
de S (figuras 6a y 6b): [g;...dS # Jg,...dS

Con relacion a la integral que define E (véase la ecuacion (12)), como
hemos discutido en el capitulo 4, esa integral es independiente de la posi-
cién de S cuando el desplazamiento uy, se considera en la aproximacién del
campo lejano. Justamente éste es el caso mas tipico en las determinaciones
practicas de E, y también el caso aceptado en nuestro tratamiento por de-
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b)

Figura 6. Tres ejemplos de la superficic S, para la cual se calcula el flujo de cnergfa. Los tres
casos difieren en la distancia entre S v X, El caso ¢) es ia superlicie terrestre ‘transparente’.
Esto es el caso que puede utilizarse en ta préaclica para los calculos de ls energia sismica E.
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finicién. Por eso, dos opciones diferentes de §, Sl y 82 (figuras 6a,b), llevan
a las energfas iguales, El = E2. Ya que la integral Js...d¥ no tiene por que
ser dependiente de S, la ecuacidén (27) resulta en

El=]..dS+[;..d%+[..d8+ [ .d¥ =E2 (28)

o sea, Jg;...dS = [5,...dS. Sin embargo, ésto es una contradiccion con lo di-
cho arriba. La contradiccion surge de nuestro tratamiento de E en la apro-
ximacién del campo lejano junto con la ecuacién (27). En otras palabras,
el tratamiento de E en el sentido del campo lejano, junto con la considera-
cién de [s...dS en (27), representa una violacién de [a conservacién de ener-
gia. Hay dos salidas a esta situacion:

a) Tratar E en su forma completa, sin despreciar los efectos del cam-
po cercano. Queda claro, en tal caso, que el valor de E depende de la posi-
cién actual de S (Una pregunta surge inmediatamente: ; Cémo elegir la po-
sicién de §? Es decir, ;como redefinir E?). Ademas, cada tratamiento del
campo cercano conlleva una complicacion seria de todas las formulas. Por
estas razones, esta via no se utiliza en la practica, todavia.

b) Tratar E en la aproximacién del campo lejano y hacer lo mismo en
la parte derecha de la ecuacién (27), o sea, despreciar la integral J5...dS, es
la via mds practica.

Siguiendo el método (b), con E independiente de la posicién particu-
lar de S, tenemos

E = % s (o4 o [uilviaz+ H;‘f’ij[ui]vjdtdz (29)

La independencia de E respecto a S, no significa que S sea completa-
mente arbitrario. Para despreciar el campo cercano la superficie § debe ha-
llarse suficientemente lejos de X. Mejor dicho, a mayor distancia, mds co-
rrecta es la ecuacidn (29). Desde este punto de vista nuevamente llegamos
a la conclusion que una superficie terrestre transparente (figura 6¢) serfa
muy util para calcular E.

8. ENERGIA SISMICA Y PROCESOS EN LA FALLA

Supongamos que la energia sismica ha sido ya determinada y mostra-
mos como emplearla para estudiar los procesos sobre la falla a base de la
ecuacién (29). Una complicacidn seria surge del dltimo término que con-
tiene la derivada temporal del esfuerzo completo &, normalmente desco-
nocido. Afortunadamente, esta integral es despreciable respecto al resto
de la ecuacién, como mostro Kostrov y Das (1988, el capitulo 4.4), supo-
niendo los cambios no demasiado répidos de oy. La relacién aproximada
gque resulta de (29) es
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E =4 [, (o} ol[uilvdx (30)

Esta ecuacion ya sirve para un fin muy practico, es decir, para relacio-
nar E con la llamada caida de esfuerzos. Teniendo en cuenta que dentro de
la integral se halla una cantidad escalar, ésta se puede representar en cual-
quier sistema de coordenadas sin perder generalidad o cambiar ¢l resulta-
do. Utilizaremos el sistema cartesiano con el tercer eje coincidiendo con la
normal a la falla: V = (0, 0, 1). Para la cizalla pura [u] = Aun, donde el vec-
tor unitario n es perpendiculara v, n = (1,0, 0), llegamos a

E=5 Jy(c%-otpulds (31)

Denotando (sin depender del sistema de coordenadas) el esfuerzo de ci-
zalla por o, la ecuacidn (31) sc transforma en

E== [, (e o)[u']dT (32)

Utilizando el valor promedio de ¢'- ¢' sobre la falla, es decir la llamada cai-
da de esfuerzo Ag, obtendremos

E - % A f, [w']dE (33)

Segin (33) la energia sismica E i[guala al trabajo cfectuado en la falla por
la fuerza superficial de densidad = Ac, en conexién con la fractura final [u'].
En este sentido la energia sismica estd caracterizando directamente ei pre-
ceso focal. La integral en (23) también puede escribirse a partir del mo-
mento sfsmico escalar My =[5 pAu(€ .t;)dY = i fg[u']dX.

E=-L AcMo (34)
2 I

Podemos ver que la energia sismica depende del momento sismico y de
ta caida del esfuerzo. Si la caida fuera la misma para todos los terremotos,
E serfa proporcional a M. implicando, que en tal caso basta caracterizar
los terremotos por sdlo un parametro, My o E. Por esta razdn vale la pena
resumir aqui los resultados del estudio de la cafda de esfuerzo y de sus va-
riaciones de un terremoto a otro.

Un resultado sumamente importante desde este punto de vista, es la re-
lacidn empirica establecida entre la dimension caracteristica de falla L (la Ila-
mada ‘longitud’ de falla, habitualmente determinada por la frecuencia de es-
quina}, y el momento sismico escalar Mg. Para el rango ancho de M, el
momento Mg es proporcional a LY, véase p. ¢j. la figura 16 de Madariaga (1985).
En la teoria de fracturas tal resultado también se ha encontrado. Por ejem-
plo, para las fallas homogéneas circulares, de cizalla pura, y en régimen estd-

tico, la relacién viene dada por My = AcL’. En otras palabras, el papel de la
p 7 P
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constante de proporcionalidad lo juega Ac. Para terremotos, esto quiere de-
cir que la proporcionalidad entre My y L* implica que Ac es constante. En otras
palabras, dadoe que la relacion entre Mg y L.* tiene alguna dispersidn, implica
que AG se encuentra entre limites relativamente estrechos (de 1 a 10 MPa)
para terremotos grandes (M, > 10 Nm). Desde este punto de vista parece
initil estudiar dos parametros de cada terremoto, E y My, es decir, parece su-
ficiente s6lo uno de ellos (o la magnitud; véase el capitulo siguiente). Sin em-
bargo, en realidad la proporcionalidad entre My y L* debe entenderse como
un resultado ‘suavizado’, o general. Si estamos estudiando terremotos de las
regiones tecténicas estables, como un grupo, y los de regiones tectdnicos j6-
venes como otro, se observan diferencias sistemadticas entre ellas (mayores
valores de Ag para las regiones estables). As{ mismo, si extendemos el rango
de My a eventos menos fuertes, Ac tampoco resulta constante. Desde este pun-
to de vista méds detallado podemos decir que la caida de esfuerzo Ao no es una
constante universal, implicando por tante la independencia de E y My,

9. ENERGIA SISMICA Y MAGNITUD

En este momento sdlo analizaremos el caso simplificado de E dependiente
de My (arriba discutido). Supongamos que tiene lugar la ecuacion (34)
1 M
E=— Ac—L 35
7 A% (35)
con As encontrdndose en el intervalo de 1 a 10 MPa. Mostraremos cémo
en tal caso el tamafio del terremaoto puede caracterizarse con sélo un pa-
rdmetro, la magnitud M. Un resultado empirico bien conocido (segin Gu-
tenberg y Richter) dice que la energia sismica E (en J) y la magnitud de on-
das superficiales M estdn relacionadas por

logwE = 4.8 + 1.5M (36)

Esta relacidn ha sido establecida por regresidn estadistica de terremotos
para los cudles se determinaron ambos pardmetros, E y M. Ella suele em-
plearse en la prictica para computar E si a partir del sismograma se deter-
mind sélo M

Supongamos un valor razonable de {1, p. ¢j., = 5.10° Pa. A partir de
(35) tenemos que

E = {1+ 10)10°M, (37)
0 8€a

lOgloE = ( -4+ - 5) + lOgloMg =-45+ (38)
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Esta relacion, junto con (36), muestra que [a magnitud es proporcional al
logaritmo del momento:

M =0.67 l()gmM[]- 6.2 (39)

Sin embargo, para terremotos muy grandes la escala de M se satura
(Udias 1989), y por tanto, la magnitud M pierde su significado, quedando-
se en los valores cercanos a § independientemente del tamafio del terre-
moto. ;De qué sirve la ecuacidn (39) en tal caso? Esa ecuacién sirve para
definir una nueva cantidad, denotada habitualmente por M, y llamada la
magnitud de momento. En otras palabras, teniendo un valor de My, calcu-
lamos My, evitando por tanto la saturacion. (Es decir, aumentando M, au-
menta también M,) Hanks y Kanamori (1979) definieron M, por la rela-
cién similar a (39):

Mw =0.67 ]ngM{) -6.03 (40)

De esta manera M,, sirve para cuanltificar el tamafio de terremotos, in-
cluso los muy grandes. Como ejemplo, comparemos los terremotos de Ca-
lifornia 1906 y Chile 1960, iguales desde el punto de vista de la magnitud
saturada, M=8.3, pero sustancialmente diferentes a partir de M,= 8 y 9.5.
respectivamente. Hay que recalcar que la escala de M,, se ha introducido
por (35). empleando la simplificacion de Ac constante (es decir, E propor-
cional a Mg}, En el capitulo siguiente volveremos al caso mas realistico de
E independiente de M,.

10. PRINCIPTOS DE DETERMINACION DE LA ENERGIA
SISMICA

En los capitulos precedentes hemos discutido el significado fisico de la
energia sismica E. Hemos concluido que E puede servir para mejorar la cla-
sificacién de terremotos, formando, con My, un par de cantidades inde-
pendientes. E y My ticnen una relacién estrecha con los procesos en la fa-
l1a, sobre todo con la caida de esfuerzos. Ahora hay que mostrar cémo
determinar E a partir de los sismogramas, o sea como ‘medir E°.

Nuestro punto de partida es la definicidn (12), que dice que

E =] [t dus (41)

Comenzaremos por representar la densidad del flujo de potencia t;u,yv;
por el desplazamiento. Ya que la funcidn integrada es un escalar, indepen-
diente del sistema de coordenadas, vamos a utilizar el sistema local. En ca-
da punto de la superficie S ese sistema cartesiano tiene sus ejes X;,X2.X3 ele-
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gidos de tal manera que el eje X5 coincide con la normal local: v= (0,0, 1);
véase figura 7a. Ahora, como ya hemos decidido antes, utilizaremos la apro-
ximacion del campo lejano. Eso nos permite estudiar separadamente las
ondas Py S. Para simplificar, supongamos en este momento sélo la onda P
incidente perpendicularmente a la superficie S (figura 7b): U= u"v = (0, 0,
u®). Por tanto, T;u}v; = 1330° donde Ty = (A+2[)es3 = o*pdut/ox;. En el cam-
po lejano la onda P tiene, localmente, el caracter de una onda plana,
u® = w(t - x5/a). Entonces, out/dx; = - {1/e)u®, y finalmente

’Cijl'lr\-’j =0p (l.:lp)2 (42)

Ya que en ésta formula se ha descrito la densidad superficial del flujo
perpendicular a S, entonces una onda incidente con un 4dngulo 0 # { res-
pecto a la normal (figura 7¢), tiene su densidad en S representada por la
proyeccion: -o.p (uF)’ cos B. Entonces, la energia sismica de la onda P vie-
ne dada por

!
Er =] |, ap (17 cos 6 didS (43)

Notaremos que para el flujo fuera de V la energia E es siempre positi-
va, lo que nuevamente da verificacion al signo ‘-" en la definicién (12). De
igual manera puede representarse la energia de las ondas S, que da la ener-
gia completa en forma de

E= L j; (ap (u*)? + Bp (i%)°)cos 6 dtdS (44)

Aunque ya la ecuacion (44} en principio permite determinar la energia
E a partir de medicidnes sismicas en la superficie terrestre, la realizacién
practica de esto no es ficil. Seguidamente se mencionaran las complica-
ciones mas serias.

a) Lasuperficie S, introducida en el capitulo 7 (figura 6c), es una su-
perficie terrestre transparente. Es decir, el u” en la expresion (43) no es el
desplazamiento completo de la onda P, sino el desplazamiento correspon-
diente a la onda incidente a la superficie por debajo. La onda incidente pue-
de caicularse a partir de ios llamados coeficientes de conversién (Cerveny
et al., 1977). Ese procedimiento se llama la correccién respecto a la super-
ticie libre.

b) En todo nuestro tratamiento de la energia hemos despreciado trans-
formaciones de la energia mecénica en otros tipos, p. ej. en la energia tér-
mica. Sin embargo, los desplazamientos medidos en la superficie estdn in-
fluenciados por tales transformaciones, conocidas como atenuacioén, o
amortiguamiento de las ondas sismicas. Si nos interesa sélo el flujo actual
a través de §, basta utilizar los desplazamientos medidos, sin correciones,
Claro estd que un flujo de este tipo, calculado en la superficie tranparente
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Figura 7. Una superficie S, su normal ¥, ¢l sisterna local de coordenadas, y ¢l vector de
desplazamiente de la onda P.
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de la Tierra, seria menor que el flujo a través de otra superficie que se en-
cuentre més cerca de la fuente. Ademas, utilizando los desplazamientos
reales afectados por la atenuacién, no puede emplearse la ecuacidn (34)
para estimaciones de la caida de esfuerzo Ag, porque esa ecuacion fue ob-
tenida sin considerar la atenuacidén, Resumiendo, legamos a la conclusion
que u’ en (43) debe entenderse como el desplazamiento corregido por la
atenuacidon. Hay muchos métodos que pueden emplearse para este fin. El
método (aproximado) mas sencille es multiplicar ¢l desplazamiento medi-
do por el factor exponencial, exp(nft,/Q,), donde t, es ¢l tiempo de reco-
rrido desde X hasta la superficie S, f la frecuencia predominante, y Q,, re-
presenta el llamado factor de calidad de las ondas P. Ya que Qp depende de
la profundidad de manera poco conocida una correccion alin mas conve-
niente serd exp(nft*), donde t*, la integral de 1/(cQ,) a lo largo de la tra-
yectoria, varia relativamente poco en la tierra.

¢) El desplazamiento ocurrido en la ecuacion (43) es el movimiento
del terreno. Es decir, se obtiene desde los desplazamientos medidos sélo
después de la coreccidn instrumental. Sin embargo, tal correcion es, en ge-
neral, bastante dificil. Esto se refiere sobre todo a las frecuencias poco am-
plificadas por ¢l instrumento, p. ¢). f — 0. Por otro lado, los aparatos mo-
dernos proporcionan los registros proporcionales al movimiento del terreno
en una banda de frecuencias bastante ancha. Por lo tanto, la correccién ins-
trumental no es siempre necesaria. {Notese que, para las distancias epi-
centrales cortas, de unas docenas de kilémetros, una banda ‘suficientemente
ancha’ puede ser del orden de 1 + 30 Hz, mientras que para las distancias
telesismicas puede ser en el rango de 0.001 = 0.2 Hz.

d) Elcdmputo de la energia E" mediante (43) se efectia por una in-
tegracidn sobre una superficie y, por tanto, necesita en principio una bue-
na cobertura de 8, realizada por las observaciones de muchas estaciones
sismicas. Este requerimiento surge del hecho de que la radiacidn sismica
no es igual en todas direcciones. Dos factores contribuyen a la desiguah-
dad espacial de la radiacién: el mecanismo focal (descrito por el bien co-
nocido patron de radiacion) y las dimensiones finitas del foco (la llamada
directividad, similar al efecto de Doppler). Mientras que el primer factor
tiene lugar siempre, el segundo importa mas, cuanto menor es la longitud
de onda respecte de la falla. Si estamos interesado por varias razones pric-
ticas en las ondas relativamente largas, A»L, la directividad debida a la di-
mension finita de la falla se puede despreciar. otro punto de vista (mas prac-
tico) es despreciar la directividad, porque el cémputo sin directividad es
menos complicado, y entender el resultado como una aproximacién que es
mejor cuanto més larga es la longitud de onda. La complicacidn m4s seria
es el desconocimiento de la direccidn en que se propaga la fractura asi co-
mo de su velocidad. (Nétese, que en general, la direccidn de propagacidn
de la fractura no tiene nada en comun con el deslizamiento en [a falia, o sea
con el vector unitario [0'] / Au = Al obtenido a partir del anélisis del meca-
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nismo focal.) Existe un solo caso donde no tenemos que interesarnos por
la direccidn de propagacion de la fractura: ¢l caso de terremotos débiles.
Estos a menudo permiten una modelizacién a base de una falla circular, sin
direccién preferida de la propagacién de fractura (la fractura esta propa-
gandose radialmente).

Debido a la variabilidad espacial de la radiacion sismica (el patron de
radiacién y la directividad, arriba mencionados) es bastante convenicnte
incluir de forma explicita dicha variabilidad en la ecuacion (43). Dc este
modo se logrard reducir sustanciaimente el requerimiento de una densa co-
bertura de la superficie 8 por medio de observaciones.

11. DETERMINACION DE LA ENERGIA SISMICA
A PARTIR DE UNA ESTACION

Mostraremos que el nimero de observaciones necesarias en S para cal-
cular E se puede reducir en principio hasta una estacion. Por supuesto, és-
to no quiere decir que en la practica nos satisface una sola medicion, sino
gue las mediciones de muchas estaciones se hacen independientemente. Si
ademds estamos en posicion de evaluar los errores de cada una, todas sc
pueden procesar por los métodos estadisticos para obtener el valor resul-
tante de E. Por ejemplo, es claro que las estaciones que se hallan cerca de
los planos nodales tienen poca fiabilidad. [gualmente problemadticas son
las observaciones cerca de los [lamados dngulos criticos de los coeficientes
de conversién de las ondas § (Cerveny et al., 1977). Hay también otros re-
querimientos respecto al nimero relativamente grande de estaciones, que
se refieren a la localizacidn del sismo. y determinacion de su mecanismo
focal. La localizacién asi cdmo el mecanismo, se necesitan con alta exacti-
tud en la determinacidn de la energia sismica.

En lo que sigue en este capitulo supondrémos los terremotos de ciza-
ladura puara. El tratamiento se basard en ¢l concepto de la ilamada esfera
foeal, Este es ¢l concepto conocido desde los métodos de determinacién
del mecanismo focal. Vamos a discutirlo un poco mas porque a veces el mis-
me concepte crea dudas. Por [a esfera focal se comprende una esfera ho-
mogénea por dentro (Ay, Ly, pg) con su centro en el hipocentro, vy teniendo
et radio pequefio, pero finito, ry. El tamafio actual de ry no es de importan-
cia ya que, como veremos adelante, su valor desaparece en las férmulas re-
sultantes. Por este motivo a veces se le llama la esfera de ‘radio unitario’,
o mejor, s€ habla solo sobre la integracidn por dos dngulos esféricos ©,0

;Cudles son los problemas, a menudo poco entendidos, en relacidn con
la esfera focal? Este concepto conlleva dudas si no es contradictorio res-
pecto del pequefio radio de la esfera focal y los grandes tamafios de los fo-
cos reales. También aparece oscuro como se combina el pequefio radio de
la esfera focal con la suposicién del campo lejano. Mostraremos que ni los
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Figura 8. La esfera focal Sy con su centro en el hipocentro H. Se muestra de forma esquemdtica
que las observaciones sfsmicas sc proyectan desde la superficie terrestre (‘transparente’) S
sobre §, a lo largo de los rayos.

tamaios finitos ni la consideracion del campo lejano son contradictorios
con el empleo de la esfera focal.

Un ejemplo de la esfera focal Sg, con su centro en el hipocentro H se re-
presenta en la figura 8. Las observaciones sismicas se proyectan desde la
superficie terrestre sobre Sq. En este procedimiento, efectuado a base de la
teoria de rayos, puede tomarse en cuenta la conocida estructura heterogé-
nea de la Tierra, incluso no sélo las velocidades variables y discontinuas,
sino también la atenuacidn y la presencia de la superficie libre (véase el
concepto arriba mencionado de la superficie transparente). El uso de la
aproximacion del campo lejano es fundamental en este procedimiento de
proyeccién. Por supuesto, se proyectan de ese modo las mediciones del des-
plazamiento real enla Tierra, que contienen algunos efectos del campo cer-
cano. Se procesan a partir de las férmulas de la teorfa de rayos que (en la
llamada aproximacién nula) desprecian estos efectos. As{ mismo, el cam-
po real de las ondas sismicas estd influenciado siempre por el tamafio fini-
to de la falla. Proyectando las mediciones a la esfera focal, pueden emplear-
se las formulas de diversos tipos que mds o menos tienen este tamafio finito
en cuenta.

Elprocedimiento bastante complicado de Ia proyeccién se justifica por
las sencillas férmuias resultantes. Suponiendo que las mediciones ya se co-
nocen en Sy, no importa ahora si éstos son los valores proyectados desde la
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superficie terrestre, o valores obtenidos al propagar las ondas a ¢ ‘por den-
tro’. Lo dltimo por supuesto es formalmente mds facil debido a la homo-
genidad de la esfera focal. Segiin Akiy Richards (1980), trabajando con ¢l
valor absoluta del vector de desplazamiento [U1]= u, y con su derivada tem-
poral 1, tenemos que

gy (45)

gr= Mo JEA (€t~

475?‘()(1'?1 Ty

donde la llamada funcién temporal del foco viene dada por

ar= [, au(E; t-ﬁ)dv (46)

Esta funcién depende en general de dos dngulos esféricos ©,® debi-
do al tamafio finito de la falla (véase la directividad mencionada arriba).
Por esta misma razon, la funcién andloga para las ondas S, Q% no iguala
a QF. Expresando el elemento superficial en un sistema de coordenadas
esféricas como r}, sen@d@dd, y siguiendo la ecuacion (44), tenemos fi-
nalmentc que

Infn (F )
(47’5)2[)[]1']'[ j( _IT" 0

I QP dty (F )j (O5)2d1)ry senBdOdD (47)

Si denotarémos

= [ @8y de y = sy A, (48)

la ecuacidn (47) se transforma a

(4:3{) J. .[o (]: 2k W+ (13) vy ysen@dedae (49)

Es evidente gque nos acercamos a nuestro objetivo en el sentido que la
ecuacion (49) ya contiene la dependencia espacial de la radiacidn debida
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al mecanismo focal, incluida en forma explicita mediante los patrones de
radiacion F. El siguiente procedimiento depende de nuestra opcion si des-
preciamos la directividad debida al tamario finito de [a falla, o no.

il.1. Despreciando el tamaiio finito de la falla

Si estamos interesados en ondas cuya longitud es mucho mas grande
respecto a la falla, A » L, la distancia r en la integral en (46) puede susti-
tuirse por un valor de referencia ry, y por tanto la funcién QF pierde total-
mente su variacién angular. Por la misma razdn tiene lugar Q°(t+ry/o) =
Q5(t+1,/B), diciendo que la forma de ambas funcicones temporales para las
ondas P y S es igual. Por lo mismo tenemos también y* = y*. Entonces la
ecuacién (49} se transforma en

ho ., paen (F (FY

E=———— — sen@dedd 50
Gy 1 0o By (50)

Introduciendo los valores promedios espaciales < ... >, es decir, los prome-
dios sobre todos los © y @, designados por < (FF)? >y < (F°)* > llegamos a

Ho A e
E= <(FPY > e < (FS)? > =E*+E 51
yr (F7) a  anpy (F%) B (51)

La energia sismica se descompone en energias de las ondas P y §, los cta-
les, a partir de ' = y*, vienen proporcionales una a la otra:

ES (FS)Z g!‘i
EP = = - 2> = q (52)
< (F7)> P

La constante de proporcionalidad q depende de la razdn de los velocida-
desde Py S, ag/ Pe v de los valores promedios de los patrénes de radiacion.
Con < (F*)*> =4/15,y < (F)* > =2/5, y suponiendo que o3/ Bg = V3, la ecua-
cién da el valor aproximado de g = 20. En otras palabras, una fuente pun-
tual de cizalla esta radiando las ondas S con la energia 20 veces mas gran-
de que P. Finalmente tenemos

E=E"+gE*=E"! +q) (53)
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La ecuacion (53) sugiere que para determinar E, es suficiente determinar
EP, que a partir de {(51) viene dado por

. Ly
B — < (F'Y v 54
pE—r (F'y>wy (54)

Aqui, va se muestra que el radio de la esfera focal no tiene ningln sig-
nificado fisico, es decir que el resultado no depende de un valor definido
de 1y, va que 1y no aparece cn {(54) en absoluto. La encrgia ha sido repre-
sentada por el valor de w"= f{Q")*dt independiente de los dngulos esféri-
cos. En otras palabras se ha demostrado que la integral f(Q")*dt es de im-
portancia fundamental para las determinaciones de E. (Ndtese que una
integral similar, la de f Q"dt, es de igual imporiancia para fa determinacion
del momento sismico escalar M,,.)

En las ecuaciones (47)-(54) se comprobd que la determinacidn de la
encrgia sismica es sumamente facil si se conoce la funcion temporal del te-
rremolo, Q(t). En la prictica, no ¢s necesario afiadir ninguna correceidn a
estas ecuacidnes. Claro que esta simplicidad tiene su contraparte en todas
las complicaciones (mencionadas en los puntos a-d del capitulo 10) con los
cuales debe contarse en la determinacion prdactica de Q(t).

Probablemente por esta razdn también continda cl interés en los méto-
dos que no necesitan la determinacidn de €(t). (La situacion es andloga a
la determinacién de la dimension de falla, L. La determinacidn mas exacta
de L es a basc de Q(t), pero, suelen utilizarse atin métodos menos exactos y
mds faciles a partir de la frecuencia de esquina.) Con ¢l fin de determinar E
sin conocer £ tenemos que introducir en la expresion para E las cantidades
relacionadas con los desplazamientos medidos en la superficie de tierra. El
valor absoluto del desplazamiento para un punto de observacion en la su-
perficie libre de la tierra no homogénea se puede escribir de forma

woo Mo Pt FHOD) g g (55)
drpocti P10y I | o

Esto es la aproximacién del campo lejano y de la fuente puntual. Las cons-
tantes oy, p; se reficren al medio bajo la superficie. Esas constantes han apa-
recido en la ecuacion (55) por razones puramente formales, que se aclarardn
a continuacién. Resulta sumamente importante el término designado por (I)
que describe los efectos de heterogenidad (e} coeficiente de la expansién geo-
métrica, los coeficientes de reflexion y transmision en las discontinuidades
internas), ¢l efecto de la superficie libre (Jos coeficientes de conversion), asi
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como la atenuacion. El cémputo de T se realiza mediante los programas a
base de la teoria de rayos. El desplazamiento u® en la ecuacién (55) se en-
tiende como el movimiento del terreno, sin efectos del instrumento, o el re-
gistro corregido por el instrumento. Se supone también que u® es el despla-
zamiento correspondiente a una onda P (un rayo) solamente, es decir la onda
‘directa’. Sin embargo, lo que realmente se registra al inicio del sismograma
habitualmente no es s6lo la onda directa P, sino una superposicién de mas
fases, p. ej. P + pP +sP. Este hecho importante no se puede tomar en cuenta
a partir de la ecuacion (55) sin emplear términos adicionales con F*, F¥, Q#*
y F, Para una generalizacion, véase el capitulo 12. Por tanto, lo que sigue
con s6lo la onda directa es una aproximacion.

Utilizando (33) para computar y", y sustituyendo en (54}, obtendremos

(4)pecth roo
r_ ™2 dt
P fo (07 (56)
FP2
B = puon ey dt dnr S0V (57)

(F'T

Como se puede ver en el presente método de determinacién de EP se-
gun (57), la tinica cantidad que debe obtenerse a partir de los sismogramas
es f(d")* dt. Esta se puede medir en una estacioén. En este sentido, hemos
llegado a una solucién préctica, bastante sencilla.

El significado fisico de la ecuacion (57) se comprende mejor en un ca-
so simplificado (no realista), esto es, para un modelo de la tierra homogé-
nea sin absorcién, con la superficie transparente y, ademas, con un foco sis-
mico situado en su centro . En tal caso oy = oy, pe= p;, ['= R (donde R denota
el radio de la tierra), ¥

< (Fy>

L
Ef = pioy jo (u*)* dt 4nR? W

(58)

La ecuacion (38) dice que la energia de ondas P viene dada por el pro-
ducto de tres factores: la densidad local de la energia pioy Io (u*y dt, la su-
perficie de la esfera 4nR?, y el factor que estd corrigiendo la densidad local
respecto al mecanismo focal del terremoto < (F¥)? > / (F¥)* (Nétese que jus-
tamente aqui necesitamos o, p; incluido formalmente en (55), para dar una
interpretacién simple al primer término de (58).)
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El significado fisico de la ecuacién (57) es igualmente claro. Sin em-
bargo, siendo mas realista, la ecuacidn (57) es un poco mas complicada. Co-
mo ya hemos dicho, el término I es de gran importancia. Es de interés ver
su interpretacion fisica; Ya que los valores de E' en la superficie de la es-
fera focal Sg (con I =) y en la superficie transparente de tierra S son igua-
les, podemos escribir a partir de (57) para una direccion arbitraria ©,d (es
decir, para un ravo) que

€5 I

= 1 (59)

2
ESU ry

donde €y €5, denotan los términos pOtJ (u)dt en Sy en Sy, respective-
mente. Esta ecuacion también puede comprendcrse como la definicidn de T

11.2. Tomando en cuenta el tamaiio finito de la falla

Este caso se sefala por una mayor complejidad. Sin embargo, nueva-
mente podemos partir desde la ecuacién (49):

uj
= 60
(47)py Yy (60)

E= ((Fl w' \p)sen(i)d@dcll {61)

Aqui hemos introducido una nueva denotacion yg, mientras que los y* v
y* ttenen la misma definicién que sc les did anteriormente. Sin cmbargo, aho-
ralos y*'y y¥ son dependientes de los angulos esféricos, y y'(©.®) es diferente
a y(0,P), reflejando los efectos de la propagacién de fractura para las lon-
gitudes de onda comparables o menores que la longitud de la falla, A < L.

A pesar de que la ecuacién (60) ya ha tomado en cuenta todo lo nece-
sario para computar la energia, su uso es bastante dificil. La dificultad es-
td en que para emplear (60) se necesita el conocimiento completo de la de-
pendencia espacial de dos funciones diferentes, QFQ,9) y O (0,d). Sin
embargo, el tltimo requerimiento no indispensable neccsita muchas me-
diciones. Mostraremos como emplear, con fines practicos, unas pocas me-
diciones compensadas con mas modelado tedrico. Combinando las ecua-
ciones (60) v (56) llegamos a
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o opprogl”
-~ (FY

[RCOR % (62)

que puede representarse de manera artificial como

Yo o'h
v 4w < (F*)? >

E = Ef(sin directividad) (63)

Aqui E” tiene el significado fisico de Ia energia de ondas P evaluada sin
tomar en cuenta la directividad (expresada por (57)). La razdn de E/E®,
proporcional a ./ y* véase (63), fue estudiado por Boatwright (1980) pa-
ra fallas circulares, quien ha mostrado que esa funcién espacial es bastan-
te simple y suave. Entonces, en modelizacion de terremotos débiles por las
fuentes circulares la energia E puede computarse a base de la ecnacidn (63)
sin problemas, y la unica cantidad que debe determinarse a partir de sis-
mogramas es (de nuevo) la densidad local de la energia a,p, IO(ﬁP)zdt me-
dida (perpendicular al rayo) en una estacion.

Por otro lado, para terremotos fuertes, que no permiten modelizacion
por medio de una falla circular, 1a determinacién de la funcidn yo/ y* es di-
ficil. Aplicando (63) en la practica, tenemos que suponer algtin modelo de
falla finita (incluso algina direccion de propagacion de fractura, etc.), y
computar O y £ que resultard en las requeridas funciones y*, y* y en la
requerida razdn yo/ y'. Por supuesto, tal aceptacidn de ‘algin modelo’ de
falla es bastante dificil, o peligroso, porque, sin conocimiento de QF((,0,0),
Q%(1,0,@), el modelo no se puede verificar. (De nuevo hay que recalcar la
semejanza con las evaluacidnes de L: La estimacidn de L a partir de la fre-
cuencia de esquina equivale al uso de alguna férmula gue implicitamente
refleja un sélo modelo de la fuente, sin posibilidad de verificarla durante
su aplicacién,) Claro que por estas razones el presente método (a base de
(63)) es de uso limitado. Concluimos que para la determinacidén de la ener-
gia que cuente correctamente con e} tamafio finito de la faila el conoci-
miento de QF(t,0,0), Qt,0,2), no se puede evitar, lo cual nos lleva atrds
al método mas complejo descrito por las ecuacidnes (60) y (61).

12. ENERGIA SISMICA Y TENSOR MOMENTO SISMICO
En los capitulos precedentes hemos discutido varios métodos para de-

terminar la energia sismica bajo suposicidn de la cizalladura pura, es decir,
[0] perpendicular a v, El tamaifio del sismo ha sido representado por el mo-
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mento sismico escalar My, El mecanismo focal ha sido descrito por los pa-
trones de radiacion F*(Q, @), F¥(9, @}, relacionados con los vectores [{T] y
vV en un sélo punto, el hipocentro. La funcién temporal ha sido expresada
por Q(t, ©, @) y Q(t, ©, @), tomando en cuenta su directividad debida a
las dimensiones finitas de la falla, o no.

En realidad, durante los terremotos los vectores [T] y ¥ hay que com-
prenderles como funciones de posicidn en la falla. El deslizamiento [§] va-
ria por causa de la heterogenidad de la falla. Asf mismo, ya que la superfi-
cie de falla ¥ no es siempre plana, la normal ¥ también varia. Y ademais, [d]
no tiene por qué ser perpendicular a v, en general. Por éste motivo la des-
cripeion de un terremoto por el momento sismico escalar My, los patrones
de radiacion F*(@, @), F¥(Q, @), y las funciones temporales QF, Q% necesi-
tan una generalizacién,

Esto nos lleva al uso del lamado tensor momento sismico M, (Udias.
1985), y su funcién temporal M, (t), relacionados por My = Mp,(ty). Exis-
ten diversos métodos para determinar los M, y Mp,(t) a partir de sismo-
gramas, 0 sus espectros, en una red de estaciones (por lo menos 2 estacio-
nes, cada una de tres componentes, para determinar 6 componentes
independientes de estos tensores simétricos). El principio de estos métodos
se vera mas adelante en la ecuacion (64). Las dificultades précticas de estos
métodos son similares a las mencionadas anteriormente en relacién con Q(t).
Sin embargo hay que mencionar una diferencia sustancial entre Q(t) y M, (1):
M.y (t) es una funcién siempre definida en la aproximacién del foco puntual.

Por tanto, M (t) es siempre independiente de @, @ a diferencia de
Q(1,0,®) que depende de @, d cn general. Aunque pareciera que, desde cs-
te punto de vista, el uso de M,(t) es similar al uso de (1) sin directividad,
¢so no es asi. El concepto del tensor momento sismico, a pesar de ser una
aproximacion puntual, es mejor respecto al caso de Q(t) sin directividad.
Eso es porque My incluye la informacién sobre [G] y V no sélo de un pun-
to concreto de la falla (el hipocentro) sino de un punto en sentido prome-
dio. Silos vectores reales [U] y V varfan sobre la superficic de la falla, pues
incluso [U] no es perpendicular a ¥, el tensor M, representa esta variabili-
dad en el sentido del promedio sobre la falla ¥. Esta propiedad de M,y
M, (t) sc refleja también en el hecho que éstos tensorcs se calculan siem-
pre a partir de unas porciones relativamente largas de sismogramas a dife-
rencia del método de los signos de primeros impulsos.

Asi, nuestra finalidad en cste capitulo es representar la energia sismi-
ca a partir de la funcidn My, (t). Trabajando en la aproximacién del campo
lejano, el desplazamicnto de onda P es de forma (Udias, 1985)

uf = Glg(t) » Mpy(1) (64)

donde Gipq es el tensor de Green derivado respecto a la coordenada dc la
fuente. Notese que justamente ésta es la ecuacion que también se emplea
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para determinar M,4(t) y My, Los desplazamientos vienen de las medicio-
nes sismicas, la funcién de Green se calcula, habituaimente por Ia teoria de
rayos, que permite tomar en cuenta la heterogeneidad de la Tierra, su ate-
nuacién y la superficie libre. Hay que acentuar la sumatoria sobre los in-
dices p y q en la parte derecha de {64), diciendo que un valor de u; depen-
de en general de los seis componentes independientes de My, Por eso, la
determinacion de My necesita las soluciones de sistemas de ecuaciones al-
gebraicas (Correig vy Lana, 1985).

La formulacién (64) permite resolver un problema préctico, ya breve-
mente mencionado en el capitulo precedente. Es el problema de la mudlti-
plicidad de fases que forman el comienzo de los sismogramas. En tal caso
la ecuacién (64) debe generalizarse para dar cuenta de la superposicién de
las fases P, pP, sP, etc., las cuiles, llegando con un pequefio desfase, forman
un complejo de interferencia. En tal caso, cada fase tiene su funcién de Gre-
en, correspondiente a su mismo rayo, con su misma amplitud y tiempo de
[fegada. Lo mas importante es que, debido a [a aproximacién puntual del
foco, los efectos de propagacion (las funcidnes de Green) y de la fuente (la
funcién M, ) estdn perfectamente separadas una de la otra, es decir, todas
las funciones de Green se combinan con la misma funcidén temporal de
M,,(t}. Entonces, en vez de {64), tenemos

ui ™ = Gl (1) = Mg (65)

En este sentido la superposicidon de fases no representa ninguna complica-
cion fundamental en la prdctica. No obstante, para simplificar el trata-
miento, volveremos al caso de (64).

Supongamos que la funcién Mp,(t) ya se ha determinado a partir de me-
diciones sismicas. Lo siguiente es mostrar cémo se emplearia esta funcién
para determinar la energia sismica. M(t) trae informacion pura sobre la
fuente. Todos los efectos del medio va se tuvieron en cuenta durante los
cilculos de Mpy(t). Por tanto, la determinacién de la energia es bastante fa-
cil porque puede cfectuarse mediante la esfera focal homogénea. La si-
tuacién es semejante a la precedente con Q(t) en el capitulo 11, Para el me-
dio homogéneo tenemos que, en Sy

uE = T2 G x Myg(1) = 2 G, « My (t) =
(65} Olo
Yq i 5 Ty y
2 S(t-—)s Mt 66
oy 4mpyoirg ( 0(.0) * Mpq(1) (86)
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Aqui ¥y es el radio vector unitario desde la fuente al observador, el
cual, ahora (en el medio homogéneo y con ¢l observador en la superficie
de la esfera focal ), es ¥ = V. La derivada viene dada por

p TipYy M T
P __ipld t-— 67
! AT potihro P Oto) (67)

y empleando la definicion de la energia de ondas P (43), con 6 = 0, llega-
mos a

1 2T N Lo 3 .
B __(ETW J(J jo (YPYQ)_Sen@deCD J.o (Mpq(t)) dt (68)

En esta ecuacién estamos empleando la ventajosa propiedad de Mp,(t)
mencionada arriba, de no ser espacialmente variable, por lo que no se in-
tegra respecto a ® y @. Introduciendo el promedio espacial < ... >, el re-
sultado es

! 1 , 1 e R
E‘=—r(£tm%"<(%7q) >J0(Mpq(t)) dt (69)

La energia E® de las ondas S viene dada por una ecuacién andloga uli-
lizando la misma funcién M4(1} y, por tanto, proporcional a E". Podemos
ver que la cantidad mds importante para determinar la energia sismica es
la integral [(M ,,)*dt, cuyo papel jugado en (69) es similar al de (Qydten
la ecuacion (54).

Claro que la determinacién de la funcidn M,.(t) es bastante laboriosa.
Sin embargo, los métodos correspondientes reciben dia a dia mds atencidn
y desarrollo en sismologia practica. Por tanto, y sobre todo para conside-
rar las variacidnes del mecanismo sobre la falla (incluso sus potenciales
desviacidnes desde la cizalla pura), hay que preferir el presente método so-
bre los descritos en el capitulo precedente. Por supuesto no tenemos que
olvidar que el uso de My, automdticamente implica el no considerar la di-
rectividad de las ondas sismicas a partir de las dimensiones (initas de la ta-
lla. Este hecho requiere determinar la funcién Mp,(t) a partir de medicio-
nes sismicas en numerosas estaciones para evitar desvalorizar la estimacién
de la energia debido a que las observaciones representan solo las direccio-
nes particulares, p. ¢j. los de minimos o mdximos de la radiacion.
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En conclusién podemos comprobar que en el caso especial de la ciza-
lla pura la ecuacidn (69) lleva al resultado mostrado en ¢l capitulo prece-
dente. Para la cizalla pura tenemos

Mpg(t) = 2 mpg(B.0dE = | u(npvgrngvp)au(E,nds (70)
que, aproximando 1 y ¥ por sus valores en el hipocentro, equivale a
Mpq(t) = (npvq+ngv,) I}: pAu(€,t)dx (71)

Empleando tambien el momento escalar My vy la funcion temporal Q(1), la
segunda derivada del My, es

M pq(1) = (1pVg+ngvy)Mo(t) = (mp¥e+ngv,)ued (1) (72)
Finalmente, a partir de la ecuaccion (69):

M e
E*= 4np(::.1'%‘ < (YpYq)* (npvg+ngvy)? > JO Qdt (73)

y empleando F* = 2( ¥)(¥ )

(Lo)*
EF = —. < (F7)? i 74
yr—— <(Fy>wvy (74)

que equivale al resultado previo de la ecuacidn (54).

13. DISCUSION Y PROBLEMAS ABIERTOS

Sin duda, la determinacidn de la energia sismica E pertenece a las ta-
reas sismoldgicas mds dificiles. Los problemas resultan de la necesidad de
contar con la heterogenidad de la Tierra, asi como con la superficie libre y
atenuacion. Muchos de ellos se pueden resolver empleando la teoria de ra-
yos en la aproximacidn del campo lejano. Los cdlculos més confiables de E
son los que se basan en la funcidn temporal del foco, sobre tode la funcién
temporal del tensor momento sismico M, ().

El problema mds serio entre todos los mencionados es el de la atenuacion.
Primero, atin no se conoce bien ni la distribucién de Q en la tierra ni su de-
pendencia de la frecuencia. Segundo, y lo mas importante, parte de la energia
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radiada por la fuente no se puede determinar en absoluto (la parte de fre-
cuencias altas) porque se pierde totalmente por atenuacién a lo largo del ca-
mino, sin posibilidad de ‘restablecerse’ a partir de correcciones aplicadas a los
registros sismicos. Este no es el problema de un buen o mal método, o Una me-
jor o peor instrumentacién, pero es el problema fundamental. Por tanto todas
las determinaciones de la energia sismica sirven s6lo cémo una esfimacion de
E, refiriéndose a un limitado rango de frecuencias, Este hecho destaca la im-
portancia de completar las observaciones sismicas en distancias telesismicas
por las de distancias muy cercanas al foco (los registros de movimicntos fuer-
tes) en las cuales aparecen las frecuencias relativamente altas.

Por otro lado, el uso de los movimientos fuertes conlieva complicacio-
nes muy serias debidas a la presencia de efectos del campeo cercano. Los
métodos de cdiculo de la energia sismica que consideren el campo cecreano
no se han desarrollado todavia lo suficiente, aunque los primeros trabajos
ya aparecieron (Vavrycuk, en prensa).

Una vez que la energia sismica ha sido determinada para un terremoto,
suempleo es miltiple. Por supuesto, el cmpleo prictico consiste en la clasi-
ficacién relativa de los terremotos. Esta aplicacién de E estd relacionada
con ¢l perfeccionamiento de las escalas de las magnitudes sismicas. Sin em-
bargo, lo mds importante es que la energfa sismica tiene un significado fisi-
co muy profundo y tiene una relacion estrecha con los procesos en la falla.
Como se muestra a partir de las correlaciones empiricas entre el momento
sismico escalar My y la longitud de fa falla L, la caida de esfuerzo Ac en la
faila no es una constante universal, implicando quc la energia sismica E y el
momento My son independientes uno del otro. Por tanto, la importancia
practica de la energia sismica E es que, junto con el momento sismico, re-
presenta una descripcién mas completa del tamaifio de un terremoto.

Otra aplicacion de la energia sismica E permite cuantificar el trabajo
(30) en la falla relacionado con la caida de esfuerzo Ac {es decir, una for-
ma posible de la definicién dc la llamada energia mecdnica del terremoto).
Pero, como hemos visto, [a relacidn entre E, Ao y My, dada por las ecua-
ciones (30)-(34), contienen muchas simplificaciones que provocan dudas
sobre su aplicacién. Por tanto estas ecuaciones necesitan reconsideracio-
nes tedricas mds detalladas. P. ¢j., debe reconsiderarsc el desprecio del cam-
po cercano, de la energia de fractura. y del miembro que contienc g;;. Pa-
rece que las mediciones continuas de esfuerzos en el campo. sobre todo en
fallas sismicas contribuiran a resolver los problemas mencionados.

Problemas totalmente ignorados en este texto, pero de una importan-
cia enorme para mejorar nuestra comprension de los terremotos, se refie-
ren a la energia mecdnica no eldsticay a la energia térmica. Estos tipos de
energia, que, sin duda, juegan un papel muy importante en los procesos de
la fracturacién y friccion en las fallas, deben estudiarse mas para entender
las relaciones entre sismos y procesos tecténicos. Bl actual nivel del cono-
cimiento sismolégico mantiene este problema muy abierto.
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