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RESUMEN

En este trabajo se presentan diversos métodos para la determinacién del me-
canismo focal de los terremotos correspondiendo a modelos de fuentes sismicas ci-
nematicas y focos puntuales. Estos métodos son: El método del signo del primer
impulso de la onda P que permite caleular la orientacion del deslizamiento en el
plano de fractura; el cdlculo de la funcién temporal de la fuente sismica a partir de
los métodos basados en la modelizacidn de ondas internas y uso de funciones de
Green empiricas; El andlisis espectral para calcular las dimensiones de la fractura
y {a inversién de [as componentes del tensor momento sismico.

ABSTRACT

Several methods to estimate focal mechanisms of earthquakes are shown in this
paper. They correspond to kinematics models of seismic sources and point sources.
The methods presented are: Fault-plane solutions using the signs of first motion of
P-wave; methods based on modeling P wave-form and empirical Green functions
to estimate the source time function; spectral analysis to determine the dimensions
of the source and the inversion of seismic moment tensor.
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INTRODUCCION

El estudio del mecanismo focat de los terremotos consiste en determi-
nar {os procesos fisicos que han tenido lugar en el foco del terremoto y per-
mite abtener ¢l estado de esfuerzos en la regi6n focal. En geseral, se plan-
tea como un problema inverso, a partir de las observacioncs, registros del
terremoto en diferentes estaciones, deducir los pardmetros que defincn los
procesos sismicos ocurridos en ef foco. Este planteamiento implica un co-
nocimiento de las propiedades elésticas del medio, ya que &l sismograma
es ef resultado de los procesos en el foco sfsmico combinados con el efec-
to de propagacidn a través de un medio eldstico, como la Tierra, més cf ins-
trumento utilizado para registrar el terremoto.

En general, los terremotos estdn asociados a fracturas en la corteza, por
lo tanto, los modelos de fuente sismica son modelos mecédnicos que repre-
sentan ¢l fenomeno ffsico de la fractura. Existen modelos de fuente sismi-
ca cinemdaticos y dindmicos, En los modelos cinemdticos el campo de des-
plazamientos se obtiene directamente del vector despiazamiento de fa
fractura en funcién de las coordenadas de ia fractura y del tiempo sin con-
siderar el estade de esfuerzos (Udfas, en este volumen). Los modelos di-
némicos calcuian el desplazamiento de la fractura a partir del estado de es-
fuerzos que actian en la regién focat (Madariags, en este volumen).

El modelo mds simple para represcntar la fuente sismics es el de foco
puntual, en el que todos los procesos se reducen a un punto: el foco sismi-
co. En los modelos cinemiticos la fuente sismica se represents por una frac-
tura o dislocacién con discontinuidad en los desplazamieatos pero no en
los esfuerzos. En el caso de una dislocacion de cizalla, el problema del c&l-
culo del mecanismo consiste en determinar la orientacién deslizamiento
sobre ¢l plano de fractura o si utilizamos un sistema de fuerzas equivalen-
tes representadas por la orientacion de un doble par (DC) sin momento re-
sultante, o la orientacién de los ejes principales de esfuerzos (ejes de pre-
sion, P, y tensidén T). Estos pardmetros, junto con la funcién temporal de
|a fuente sfsmica, representan ¢! mecanismo focal de un terremoto. Si sc
supone que 1a fuente sismica no corresponde a un doble par, el problema
del célculo del mecanismo consiste en determinar los 6 componentes del
tensor momento sismico M;;,

Madetos més realistas, tienen en cuenta las dimensiones de la fractura
y utilizan fucntes extensas para representar ¢l foco sismico. En este caso, a
los pardmetros anteriores hay que afiadir las dimensiones de la fractura,
que vienen dadas por el radio r si s¢ trata de una fractura circular, ¢ por la
longitud L y la anchura D, si el modelo corresponde a una falla rectangu-
lar. El momento sfsmico escalar, My, proporciona una medida del tamaiio
del terremoto y permite obtener el deslizamiento Au.

En ef calcuio del mecanismo focal de un terremoto, se supone gue los
pardmetros que localizan el terremoto en el espacio (hipocentro) y tiempo
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(hora origen), se han determinado previamente. Sin embargo algunos de
los métodos permiten recalcular algunos de estos parametros como la pro-
fundidad (Deschamps et al., 1980; Nabelek, 1984;) o el hipocentro (Dzie-
wonski et al, 1981; Mao et al., 1994). En el caso de la determinacién con-
junta del mecanismo e hipocentro, éste corresponde al centroide o centro
de gravedad de la regidén focal y no al punto de iniciacién de la ruptura o
hipocentro determinado por los tiempos de la primeras llegadas.

En este trabajo se van a presentar cinco métodos para determinar el me-
canismo focal de los terremotos. Todos los métodos corresponden a modelos
de fuente cinemadticas, y cuatro de ellos utilizan modelos de fuente puntual.

ORIENTACION DE LOS PLANOS DE FALLA A PARTIR
DE LA POLARIDAD DE ONDAS INTERNAS

Este método es el mas sencillo y estd basado en el patrén de radiacion
de la onda P para un modelo de foco puntual, representado por un doble
par de fuerzas sin momento resultante. El patrdn de radiacién de la onda
P para este modelo de fuente sismica, es en forma de cuatro cuadrantes de
signo alternativo separados por dos planos nodales, uno de los cuales co-
rresponde al plano de fractura y el otro a un plano auxiliar normal al an-
terier, de forma que los cuadrantes positivos corresponden compresiones
v los negativos a dilataciones. Para la onda 8 los planos nodales estdn a 45°
de los anteriores. Las amplitudes méximas de la onda § estdn sobre el pla-
no de fractura (x;) y su auxiliar (x;), mientras que para la onda P estdn a
45° de estos en la direccidn de los ejes de tensidén y presion.

La orientacion del deslizamiento en el plano de la fractura viene dada
por los angulos ¢, § ¥ A siendo (figura 1)

¢ = azimut del plano de falla, varia entre 0° y 360° medidos desde el nor-
te geografico en la direccion de las agujas del reloj.

& = buzamiento del plano de falla, varia entre 0° y 90° desde la hori-
zontal.

A = angulo de deslizamiento, varfa entre -180° y 180° de manera que ¢l
buzamiento siempre se mida hacia la derecha del azimut.

La relacion entre el sistema de ejes de esfuerzos (PTZ) y el sistema de
fuerzas (XYZ) que representan el doble par viene dado por las ecuaciones
(Buforn, 1985)

€l 17
By =BT |1/ /2 (1)
Y 0
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(NADIR)

Figura 1. Representacion de fa esfera focal y sistemas de ¢jes de fuerzas XYZ, de esfuerzos
PTZ y ejes geogrificos. Tambien se ha representado los planos de falta y los cuadrantes de
compresiones y dilataciones.

oy 17 J2

B, =BT |-1/J2 (2)
Ty ¢

siendo B la matriz formada por los cosenos directores de los ¢jes TPy Z.

or Br oy
B= {op Be vy (3)

Gz Bz Yz
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Debido a la ortogonalidad de los ejes, bastan tres dngulos para definir
la orientacién de los mismos: @, Oy @p, 0 bien ¢, 8 y A. La relacién entre
estos parametros vienen dada por [as ecuaciones.

q) = @Oy + 2
3 = @x (4)
5 = , | cos Oy

- Seney

Las observaciones que se utilizan son la direccién del primer impulso
de la onda P medido en la compaonente vertical de! sismograma. Para co-
rregir por el efecto de heterogeneidad de la Tierra, se introduce el concepto
de esfera focal: esfera de radio unidad y con centro en el foco s{smico. Des-
de el foco las ondas se propagan hasta la superficie de la Tierra, de acuer-
do con las ecuaciones obtenidas para un medio eldstico. Asf, cada punto
sobre 1a superficie de la Tierra, que viene determinado por sus coordena-
das peograficas de latitud y longitud, se proyecta sobre la esfera focal, si-
guiendo [a trayectoria del rayo hacia ¢l foco que viene definida por sus co-
ordenadas polares iy y @ (figura 1) siendo

ip = angulo de incidencia en el toco, se mide desde la vertical y varia
entre 0%y 180°.

@ = azimut de la estacidén en el foco: dngulo que forma la direccién del
rayo con el norte geogréfico, medido en la direccidn de la agujas
del reloj, varia entre {° y 360°.

El calculo de! d4ngulo de incidencia en el foco se hace en funcién de la
estructura interna de la Tierra. Para distancias telesismicas (A > 1000 km),
puede suponerse la Tierra homogénea y calcular i, a partir de curvas dro-
mocrénicas para la profundidad del foco segin la expresion

Vh dt (8)
I'n dA

Este cidlculo puede hacerse con programas numéricos que determinan
iy a partir de tablas de tiempo de recorrido como las tablas de Jefreys-Bu-
llen o las de Herrin. En el caso de distancias regionales (inferiores a 1000
km) la determinacién de i, implica tener modelos de corteza y manto su-
perior propios de la regién estudiada. El tipo de modelo mds aconsejable
es el formado por gradientes de velocidad, ya que poseen una ventaja fren-
te a los modelos de capas de velocidad constante: i, varia de forma conti-
nua con la distancia epicentral, mientras que en los modelos de capas de
velocidad constante, i, presenta discontinuidades.

Una vez representadas las observaciones sobre una proyeccidn estereo-
grifica del hemisferio inferior de la esfera focal, el problema se limita a se-

seniy =
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parar por medio de dos planos ortogonales las observaciones en cuatro cua-
drantes de signo alternativo. La resolucidn del problema puede hacerse de
forma grifica o utilizando métodos numéricos. La ventaja de esta técnica
es su sencillez y la poca informacién necesaria del sismograma, basta con
la lectura de la polaridad, lo que permite la utilizacion de los registros aun-
que estén saturados. Inconvenientes que presenta este método, es que es
necesarto una buena cobertura azimutal de observaciones para que el me-
canismo quede bien determinado y que de los dos planos calculados, el me-
todo no indica cudl de los dos corresponde al plano de falla. Hay que re-
currir a oiro tipo de informacién, geoldgica, distribucidn de réplicas, etc,
para decidir cual de los dos planos es el de fractura.

Métodos grificos

Datos necesarios para resolver este problema son: polaridades de la on-
da P: compresidn o dilatacion, azimut y dngulo de incidencia en el foco pa-
ra cada estacion, y una plantilla de una proyeccion estereografica de un se-
mihemisferio de la esfera focal {(Buforn, 1985). Normalmente se utiliza el
hemisferio inferior de la esfera focal (0° < iy, < 90°), por este motivo los ra-
yos que salen del foco hacia arriba (iy, » 90") deben de provectarse en el he-
misferio inferior

ih:TE'i;\ )
; (6)
DdD=d + 1

Cada estacidn se sitiia sobre la esfera focal de la siguiente forma: el azi-
mut ¢ se mide desde el norte en la direccidn de las agujas del reloj y el dn-
gulo de incidencia iy se mide desde la vertical, o sea, desde ¢l centro de la
proveccion hacia afuera. El tipo de observacidn en cada estacidn se repre-
senta con un simbolo distinto, por ejemple, un circulo negro para dilata-
ciones y blanco para compresiones. En la figura 2 se han representado las
siguientes estaciones:

Estacion [} in P
ST1 40 66 D
ST2 120 30 C
ST3 212 50 D
S5T4 310 80 C

Una vez situadas todas las observaciones, se procede a separar com-
presiones y dilataciones por medic de uno de los circulos maximos de la
plantilla: el plano A. Se dibuja el primer plano y se sitiia su polo, eje X (se
mide a 90° en la direccién normal al plano, figura 2). El segundo plano no-
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e %
T: U0.00 120.00
P:  81.7) 20.00
¢ ] A
R: 1U5.79 43,94 35.07
B: 260.1] 63.91 134.22

Figura 2. Proyeccién estereogrifica de la esfera focal: se han representado cuatro estaciones,
ejes X, Y, Z, Py Tylos planos de falla, mostrandose la forma de medir el azimut, buzamiento
y angulo de deslizamiento de cada plano.

dal, B, debe pasar por el eje X {polo del plano A}, corresponde a un circu-
lo maximo y su pelo, el eje Y, queda sobre el plano A. Los dos planos se-
paran dilataciones y compresiones en cuatro cuadrantes de signo alterna-
tivo. El ¢je Z o eje nulo, se sitda en la interseccion de los planos A y B. Los
ejes de tensidn, T, y compresion, P, deben de estar sobre un circulo maxi-
mo que contenga a X ¢ Y, a 45° de ambos, T situado en el cuadrante de com-
presiones ¥ P en el de dilataciones, Una vez situados losejes X, Y, Z, Ty
P, se procede a medir los dngulos @, Y @,,i=X, Y, Z, Ty P, (0: dngulo que
forma el eje con la vertical y ®: con el norte} siguiendo el mismo criterio
utilizado para medir i, vy @ de las estaciones. Los valores del azimut (¢), bu-
zamiento (8) y dngulo de deslizamiento (A) de los planos de falla se miden
de la siguiente forma:

¢: medido desde el norte geogritico, siguiendo la direccidén de las agu-
jas del reloj, hasta el extremo del plano que tiene el buzamiento hacia la
derecha.

&: medido desde la horizontal (borde de la esfera focal hacia el centro)
hasta el plano a 90° de ¢.

A: desde el azimut a lo largo del plano hasta el eje X para el plano Ay
hasta el eje Y para el B. Es positivo si el centro de 1a esfera focal queda en
el cuadrante de compresiones (falla inversa) y negativo en caso contrario
{falla normal}.

Esta determinacién grafica puede hacerse también de manera interac-
tiva sobre la pantalla de un ordenador. L.os datos necesarios son ®, i, y po-
laridad de cada estacion. Estos valores se sitian sobre una proyeccidn es-
tereografica del hemisferio inferior de la esfera focal, representada en la
pantalla. Una serie de opciones permiten dar los valores de losejes Ty P
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(debido a su ortogonalidad bastan tres de los cuatro dngulos), orientacion
de un plano de falla, etc. El resto de los pardmetros que definen el meca-
nismo se calcula a partir de estos, tambien se calcula el procentaje de ob-
servaciones correctas. Variando los valores de los pardmetros iniciales se
busca la solucidn que tenga mayer proporcion de aciertos,

Métodos numéricos

Los métodos numéricos determinan la orientacién de ejes principales
de esfuerzos y planos de falla a partir de la polaridad de la onda P (Kno-
poff, 1961; Kasahara, 1963; Wickens and Hogdson, 1967, Brillinger et al,
1980; Rivera y Cisternas, 1990), relacién entre amplitudes P/SV (Kisslin-
ger, 1980, signo del primer impulso de P, SV y SH (Buforn, 1983}, o datos
de polaridad de la onda P con valores del dngulo de polarizacién de la on-
da S (Udias, 1964; Bernard y Zollo, 1988).

Ei método que se presenta cn este trabajo utiliza la polaridad del pri-
mer impulso de la onda P v se basa en un modelo probabilistico propues-
1o por Brillinger et al., (1980). Se calcula cual es la probabilidad n; de ob-
servar en la estacién i una compresidn para una orientacién de los ejes T y
P (O, Opy ®p)

mo= Y+ (1-2y) O(A)) (7)

siendo 0 <y< 142 y representa los errores de lectura, A; amplitod normali-
zada a 1 dela estacidn iy es funcion de O, Gy $p, siendo & ]a funcion cu-
mulativa gausiana. La probabilidad total en N estaciones es

N

P = ‘fll T (8)

La estimacidn de los parametros £, = O, Oy y ©p se hace a partir de una
funcion de verosimilitud que relaciona los valores de w; con las observa-
ciones Y; (polaridad de la enda P en la estacion i)

F=- El log V21 + Y, (1-2y) 2®(A)-1)] (9)

Como F es una funcidn continua y derivable, al igual que sus derivadas,
las estimaciones de los gjes principales de esfuerzos se hace a partir de la mi-
nimizacidn de F. El método permite obtener no sélo la orientacién de los ejes
y planos de falla, sino también estimaciones de las desviaciones tipicas de los
mismos (la matriz covarianza se obtiene a partir de las derivadas de F).
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N

Figura 3. Mecanismo focal del terremoto de 15 de Marzo de 1964, Golfo de Cadiz (M=6.4),
calculado a partir del signo del primer inpulso de las ondas P, SV y SH. Se ha representado
el hemisferio inferior de la esfera focal, los tridngulos representan dilataciones y los octdgonos
compresiones.

Una extension de este algoritmo permite utilizar ademads del signo de
la onda P, los de las ondas SV y SH (Buforn, 1983}, lo que permite que el
problema quede mejor determinado. En la figura 3 v tabla 1 se muestra un
ejemplo que incluye los valores de ejes de esfuerzos y estimaciones de las
desviaciones tipicas de los mismos obtenidos a partir de la polaridad de la
onda P y afiadiendo los datos de SV y SH.

Tabla 1
2] L] N p

Solucién con P, SV y SH:

T: 29° + 4° 304° + 19° 56 0.89

P: 65° & 4° 158° + 9°
Solucién con P:

T: 30° % 9 355° + 43° 38 0.92

P: 62° £ 9° 154° + 46°

N = ndmero de observaciones
p = proporcion de aciertos
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Soluciones compuestas

Como ya se ha indicado, el principal inconveniente que ticne el método
de polaridades, es que es necesaria una buena cobertura acimutal de ob-
servaciones para obtener soluciones bien determinadas, lo que resulta difi-
cil en casos de terremotos de magnitud pequeiia si no existe una gran den-
sidad de estaciones, como puede ocurrir, por ejemplo, ¢n campaias de
microsismicidad o estudios de réplicas de terremotos. Una solucién a este
problema ¢s el uso de la técnica de soluciones compuestas. En esta técnica
se supone que existe un patrén regional de esfuerzos en la zona estudiada,
de forma que los terremotos que ocurren en esa region y estdn proximos en
el espacio y tiempo, obedecen a ese patrén regional que puede obtenerse a
partir del mecanismo conjunto de los terremotos estudiados, El método de-
be de ser capaz de discriminar aquellos terremotos Cuyo mecanismo no co-
rresponda al patron regional de esfuerzos. El algoritmo de Brillinger et al,
1980, permite utilizar esta técnica, segdn se decribe a continuacion,

La probabilidad de obtener una compresién en la estacién i para el te-
rremoto k ahora viene dada por la expresién

k =1M
T = Y+ (1-2y) P(peAi) (10)
i=1,N

siendo M el niimero de terremotos para los que se calcula el mecanismo
conjunto Y py un peso que se asigna a cada terremoto, inicialmente el mis-
mo. Ahora la funcién F depende de & pardmetros: O, O, Oy, pi. Los te-
Iremotos cuyo mecanismo coincide con la direccion regional de esfuerzos,
contribuyen con un peso, py, mayor a la solucidn conjunta. Los valores de
Px estimados, permiten eliminar aquellos terremotos Cuyo mecanismo no
obedece al patrén regional de esfuerzos, de tal manera que es posible ob-
tener para una misma regién varias soluciones conjuntas de mecanismo
(Buforn, 1985; Udias y Buforn, 1988) (figura 4).

FUNCION TEMPORAL DE LA FUENTE SISMICA

El sismograma w(t) observado en cada estacion, es el resultado de la
convolucién del instrumento I(t), la atenuacién del medio Q(t) y el des-
plazamiento en el foco u(t) (figura 5)

w(t) = 1(t) * Q(t) * u(1) (1

Dado que I(t) es una funcién conocida ¥ Q(t) para telesismos se puede
aproximar a un operador lineal F(t,T/Q) que cumple que T/Q = 1 para ondas
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™ ] -] L] 3 2 1 a

Figura 4. Mecanismos conjuntos para el sur de Espafia, periodo 1965-1985 (Coca, 1993). Los
circulos representan la proyeccién estercogréifica del hemisferio inferior de la esfera focal,
el cuadrante negro corresponde a las compresiones y el blanco a dilataciones.

FUENTE
ESTACION

RAYOS Y
ATENUACION

Figura 5. Trayectoria del rayo desde el foco hasta la estacion.
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P y THQ = 4 para ondas § a distancias epicentrales superiores a 30° la depen-
dencia temporal de la fuente sismica se puede obtener a partir del término
u(t). El métode del primer impulso nos permite obtener la orientacion del
plano de faila, pero no proporciona informacién alguna sobre la funcién tem-
poral de la fuente sismica. Las técnicas de modelizacidn de formas de onda 'y
deconvolucion permiten obtener la funcién temporal de la fuente sismica.

Modelizacion de formas de onda

El método de modelizacién de formas de onda consiste en cl cdlculo de
sismogramas leOricos a partir de un modelo de fuente sismica definido por
la orientacidn, la funcién temporal y el momento sismico escalar de una
fuente puntual. La comparacidn entre el sismograma sintético y el obser-
vado permile ajustar los pardmetros que definen el modelo de fuente.

El método que se describird corresponde a modelizacion de ondas P pa-
ra un modelo de fuente puntual y dislocacion de cizalla respresentada por
un doble par de fuerzas (DC) . La componente vertical del desplazamien-
to observado en una estacién para este modelo de fuente viene dado porla
expresion

ME!
ul = ——— R'(®.1) g(A) e, (i) f(t-r/ot) (12)
dnpo’r

siendo p densidad del medio, a la velocidad de propagacion de las ondas
P, r la distancia medida a lo large del rayo desde el foco a la estacion, R’
(P, 1,) el patron de radiacion de la onda P directa que depende de la orien-
tacién de la fractura, g(A) es el efecto de 1a expansion del frente de onda,
¢, (ig) el efecto de la superficie libre (iy= dngulo de incidencia en la esta-
cion) y f(t-r/a) 1a funcién temporal de la fuente sismica (Deschamps et al.,
1980). Hay que tener en cuenta, que la funcién temporal £(1) representa la
dependencia temporal de la velocidad del deslizamiento Au(t).

Si consideramos que el foco estd a profundidad h, ademas del rayo di-
recto P, en la syperficic libre de la Tierra se producen las rellexiones pP y
sP que llegan a la estacion poco después que la onda P (figura 6), lo quc
implica modificar la expresion (12)

L AE N — g(A) ¢, (i) { R (@, iy) £(1-1,) +
4npat’ ¥y

+ R(®,1y) v f(t-typ) + R (@,x, - ju) v I(t-1) ) (13)
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Figura 6. Reflexiones de ondas P en la superficie de la Tierra y sismograma tedrico construido

a partir de esas ref lexiones (Madariaga, 1985).
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El primer sumandp cogresponde a la onda P directa. el segundo ala pPy
el tercero a sP; R y R son los patrones de radiacidon normalizados para
ondas Py 8V. Para las ondas pP v sP los rayos van hacia arriba, lo que co-
rresponde a dngulos de incidencia de 7 - jj,, vF7 vy v8F son los coeficientes de
reflexion en la superficic de las ondas, t, el tiempo de llegada de la P (r/01),
top v o el tiempo de llegada de la las ondas pP v sP a la estacién y vienen
dados por las ecuaciones

2 hcosiy,
lpp =tp - ————— (14)
Oy
COS Jh COS iy
tsp=tp - I [ -+ ] (15)
Bh Uy

A partir de estas ecuaciones se calcula el desplazamiento tedrico uf (1)
para cada estacién que corresponde a la suma de las tres llegadas que se
han descrito (figura 6). Dependiendo de la profundidad b del sismo, varia
el tiempo de llegada de las fases pP v sP con respecto a la P, de forma que
a mayor profundidad mavyor es la difcrencia entre los tiempos de llegada,
lo que se manifiesta en una mayor complejidad de la forma de onda. El des-
plazamiento a(t) obtenido hay que convolucionarlo con el instrumento (1)
y con la el factor de atenuacién del medio, Q(t), para poder clectuar la com-
paracion entre el sismograma teédrico y el observado.

Existen diversos programas numéricos para realizar la modelizacidon
{(Deschamps et al., 1980; Helmberger, 1983; Nabelek, 1984). La técnica que
se describe a continuacidn es la desarrollada por Deschamps et al. (1980).

Los datos necesarios para cada estacidn (limitadas al rango de distan-
cias epicentrales comprendido entre 30° y 90° ) son: la forma de la onda P
(valores numéricos de la amplitud en cm), el dngulo de incidencia en el fo-
co, azimut y dngulo de incidencia en la estacidn. Ademds, ¢s necesario la
orientacidn del plano de falla dada por sus valores ¢, 8 v &, la profundidad
del terremoto v una funcidn temporal para la fuente sismica dada en for-
ma de tridngulo o trapecio f(t). A partir de estos pardmetros iniciales co-
mienza el proceso de modelado: se calcula el sismograma teérico para una
estacion y se compara con el observado. Mediante un proceso iterativo cn
el que se varian los pardmetros ¢, 8. A, h y f(t), se obtiene el mejor ajuste
posibie entre el sismograma sintético y el observado. La solucion obtenida
s¢ ensaya con el resto de las estaciones de las que se posee registro. Suce-
sivas iteraciones permiten obtener la solucion que presenta un mejor ajus-
te en un ndmero maximo de cstaciones. De esta forma, se puede recalcu-
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lar la profundidad del terremoto y 1a orientacién del plano de falla deter-
minados por otros métodos (tiempos de llegada y polaridades, por ¢jem-
plo). Formas de onda simples indican terremotos superficiales y fuentes
simples, mientras que las formas de onda complejas pueden ser debidas a
terremotos profundos o fuentes complejas. Un ejemplo de esta ambigue-
dad se muestra en la figura 7: Para un terremoto se han modelado las mis-
mas estaciones utilizando una fuente sencilla a profundidad de 40 km o una
fuente mas compileja a profundidad de 12 km.

Ei problema de la modelizacidn de formas de onda a distancias regio-
nales {distancias epicentrales entre 100 y 1000 km} es més complicado, ya
que en este ¢aso, la estructura del medio tiene gran importancia en las for-
mas de onda y el problema reside en separar en el sismograma la parte de
las formas de onda debidas a efectos de la fuente y el efecto de la propa-
gacion en el medio, siendo necesarios modelos detallados de estructura de
corteza y manto superior propios para cada regién (Helmberger y Engen,
1980; Koch, 1991; Sileny et al., 1992)

Funciones de Green empiricas

Esta técnica se basa en el uso de terremotos de magnitud pequefa co-
mo funciones de Green empiricas, que incluyen los efectos de propagacién
en el medio y de sitio, para modelar terremotos de magnitud mayor y con
¢l mismo hipacentro (Mueller, 1985; Frankel y Kanamori, 1983; Frankel et
al., 1986; Mori y Frankel, 1990).

Supongamos que wy (t} y w;(t) son los sismogramas observados en la
misma estacion, 8T, para dos terremotos con el mismo hipoceniro y dife-
rente magnitud. Como ya se ha visto, el sismograma es el resultado de la
connvolucidn del instrumento I(t), el mismo para los dos sismos, la propa-
gacién en el medio, Q(t), vy el campo de desplazamientos generados por el
terremoto

I(t) * Q(t) * w(t)
I(t) * Q1) * ua(t)

wi(t)
(16)

i

wa(t)

Si los dos terremotos tienen el mismo mecanismo, el patréon de radia-
cidn es idéntico en ambos desplazamientos y segiin la ecuacién (11), la di-
ferencia entre ambos sismogramas es debida s6lo a la funcién temporal de
la fuente sismica. Si la frecuencia esquina del terremote de menor magni-
tud, es mayor que el rango de frecuencias que nos interesa, podemos con-
siderar su sismograma debido a una funcién temporal tipo delta de Dirac
y por tanto si efectuamos el cociente de los sismogramas w,(t) y w.(1) en el
dominio de las frecuencias, el resultado es la funcidn de la fuente sismica
del sismo de mayor magnitud F(w)
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wi () uy (w) _
= = F(o) (17)
w () u; (@)

Aplicando la transformada inversa de Fourier a la sefial F(w) se obtie-
ne la funcidn temporal f(1) del sismo de mayor magnitud, A partir de esta
funcidn es posible calcular el momento sfsmico escalar, determinado por
el 4rea encerrada bajo la curva, y las dimensiones de Ia fractura por la an-
chura o duracién de la funcién temporal (Mori y Frankel, 1990).

Los datos necesarios para aplicar este método son: pares de sismogra-
mas en una estacion que correspondan a sismos con el mismo hipocentroy
con una diferencia minima en magnitud de un grado y maxima de 2.5 gra-
dos . Las formas de ondas para ambos terremotos deben de ser idénticas,
para que se cumpla la hipotesis de que ¢l mecanismo y por tanto, el patrén
de radiacion de los dos terremotos, es el mismo. A ambas sefiales se les apli-
ca la transformada de Fourier, se obtiene el espectro de amplitud, se divi-
den esos espectros y al espectro cociente se le aplica la transformada tn-
versa de Fourier. Normalmente la sefial obtenida, que representa la fuente
sismica, se filtra. En la figura 8 se muestra un ejemplo de esta técnica. En
la parte inferior se muestran los registrosde dos terremotos con el mismo
hipocentro y magnitudes de 3.2 y 4.5. En la parte central s¢ han represen-
tado los espectros de amplitud de ambas seifiales y el espectro cociente,
mientras que en la parte superior se muestra la funcién temporal de la fuen-
te sismica, con una duracién de 0.56s.

Este método tambien permite detectar efectos de directividad, lo que
se traduce en formas de la fuente sismica diferentes para varias estaciones,
si bien el drea delimitada por la misma, debe de ser idéntica para todas las
estaciones.

Esta técnica resulta de gran interés en el estudio de terremotos a dis-
tancias regionales, ya que permite separar los efectos de la fuente y tra-
yectoria, lo que no siempre es posible con el método de modelizacidn de
formas de onda.

ANALISIS ESPECTRAL

Si se realiza un andlisis espectral de ondas sismicas, el espectro de am-
plitud depende de las dimensiones de la fuente sismica y de Ia funcidn tem-
poral de 1a fuente sismica (Udias en este volumen). Sin embargo tanto los
modelos de fractura circular {(modelo de Brune) como el de fractura rec-
tangular de Haskell, presentan caracteristicas comunes (figura 9): una par-
te plana en las bajas frecuencias, relacionada con el momento sismico es-
calar My, y una caida del espectro a partir de una frecuencia f, (frecuencia
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log A

D
log f
Figura 9. Espectro de amplitud de ondas Py S.

esquina) que es proporcional a las dimensiones de la fractura. Por tanto es
posible calcular los parametros que definen las dimensiones de la fractura
a partir de los espectros de amplitudes de las ondas sismicas. La expresién
que permite obtener el momento sismico escalar para ondas internas es

Q 4npvia exp (or/v; Q;)
M, = : (18)
ci {ig) R (¢, 8, A, in)

donde Qg es la parte plana del espectro de las ondas P o 8, p la densidad en
el foco, v la velocidad de las ondas P 0 § en la regién focal, r la distancia
medida a lo largo del rayo (normalmemte se sustituye por la distancia epi-
central), la exponencial representa la atenuacion (Q es ei factor de cali-
dad), g(A) y c(ig) representan la expansion geométrica y €l efecto de la su-
perficie libre (se han descrito en el capitulo anterior de modelizacién) y R
es el patrén de radiacion definide por la orientacién de la fractura y el an-
gulo de incidencia en el foco.

Elradio de una falla circular se puede calcular a partir de la frecuencia
de esquina f,

2.34 B

r = ——— (19)
2wt

en el caso de una falla rectangular lo que se calcula es el producto de LD,
es decir de la longitud por la anchura de la fractura
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1.7 3.8P

JLD = = (20)

2ni, 2w i

A partir de My y de [as dimensiones r o L y D, se pueden calcular otros
pardmetros como la caida de esfuerzos As o el desplazamiento medio An

My
Ao = —— (21)
S
- MO
Au = — (22)
LS

siendo S el drea de la fractura y y el mddulo de cizalla.

Los datos necesarios para utilizar este método son; registro digital de
la onda P o 8 y la funcién de transferencia del instrumento. A la sefial w(t)
se le aplica la transformada de Fourier obteniendose W(m), se recomienda
un minimo de 256 puntos. Esta sefial hay que corregirla por el instrumen-
to, lo que implica tener la funcidén de transferencia del mismo. Los regis-
tros digitales pueden ser registros de velocidad o de desplazamiento. Su-
pongamos que nuestro sismograma s(t) corresponde a un registro de
velocidad = instrumento + movimiento del suelo en velocidad

s(t) = T(L) = v(t) (23)
3(0) = T(w) ¥(w) (24)

siendo T la funcién de transferencia del instrumento en velocidad, si g(t)
es el desplazamiento del suelo se puede obtener por integracidn de v(t)

g(t) = [, v(t) dt (25)
2@y = — 2 26)
1w

(o) = T(w) 1o §lw) (27)
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por tanto el desplazamiento del suelo en el dominio de frecuencias viene
dado por

${w)

g(w) = (28)

Ti (@)

siendo Ti(w) la funcién de transferencia del instrumento en desplazamiento.
[Dado que los espectros que queremos calcular son espectros de amplitud
de desplazamiento, aunque la sefial esté en velocidad la funcién de trans-
ferencia que hay que utlizar debe ser la de desplazamiento, Normalmente
estas funciones se dan en forma de polos y ceros, incluyendo el factor de
conversion de cuentas a movimiento del suelo. Por ejemple para un ins-
trumento Streckeisen (sismografo de banda ancha)

+ 2R1G
1 (f) = 29
£2 - 2ihff, - £3 (29)

w=2xrf

siendo f; = 0.00278 Hz, h = 0.707, G = 1.04 x 107 cuentas/cm s .

Una vez corregido el espectro por el instrumento, es posible calcular
los valores de Q, vy f.. En la figura 10 se muesira una sefial correpondiente
a una onda, registrada en un instrumento de periodo corto y componente
vertical, el espectro de amplitud obtenido corregido por el instrumento y
los valores de Qg v £..

INVERSION DEL TENSOR MOMENTO SISMICO

La mayor parte de los métodos presentados utilizan como modelo de
fuente sismica una fuente puntual que corresponde a una fractura de ciza-
lla o su equivalente un doble par de fuerzas (DC). Sin embargo no todos
los terremotos abedecen a este modelo de fractura, asi por ejemplo, los te-
rremotos con foco profundo su mecanismo no siempre corresponde a un
doble par. Por tanto un planteamiento mas general es la utilizacién del ten-
sor momento sismico como representacion de la fuente sismica. En este ca-
so para un foco puntual el campo de desplazamientos viene dado por la ex-
presién

uk(t) = M;j (t) * Gki,j (t) (30)
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y en el dominio de frecuencias
ux (@) = Mj; {@) Giij (o) (31)

donde Mj; son las componentes del tensor momento sismico y Gy las de-
rivadas de la funcién de Green. 5i se supone que el mecanismo de la fuen-
te no cambia con el tiempo

M;i(t) = My £(t) = Mg my; f(t) (32)

el tensor unitario m;; puede descomponerse en una parte que representa el
cambio de volumen, otra que representa el DC y una tercera que corres-
ponde al CLDV, o parte de no doble par. En el caso mis general, m;j(t) va-
rian en el tiempo.

Por tanto, si conocemos Gy, y W, observaciones, el cdlculo de M;; es sen-
cillo, basta con invertir la ecuacion (30) que en forma matricial puede es-
cribirse

U=GM (33)

donde U es un vector de dimension n (U(n}), siendo n el ndimero de obser-
vaciones}, M tiene dimensién 6 (M(6}) y G es una matriz de dimensién n x
6.

Las 6 componentes de M se reducen a 5 introduciendo la condicién de que
no exista cambio de volumen, es decir

M+ Myy + M, = 0 (34)

y la solucidn al problema puede obtenerse por minimos cuadrados a partir
de la ecuacion

M = (G"GY' GTU (35)

Existen diversos métodos para realizar esta inversién (Sipkin, 1982;
Drziewonski et al., 1981). Los datos utilizados pueden ser ondas superfi-
ciales, internas, oscilaciones libres de la Tierra, etc, y 1a inversién puede
efectuarse tanto en ¢l dominio del tiempo como de la frecuencia. En todo
caso hay que tener en cuenta que en la ecuacion (31) lo que intervienen son
los desplazamientos y el sismograma es el resultado de la convolucién de
estos con el instrumento, ecuacién (10). En cuanto a las derivadas de las
funciones de Green se calculan para modelos tedricos de Tierra y depen-
den de la posicién de 1a fuente puntual (ccordenadas hipocentrales) y de la
posicién del observador. Para distancias telesismicas, se utilizan modelos
standard de Tierra, el problema surge a distancias regionales, para los que
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Figura 11. Mecanismo focal obtenido a partir de la inversion de las componentes del tensor
momento sismico. La parte rayada indica la solucién de doble par v la cuadrada la solucion
que incluye la parte de no doble par.

hay que utilizar modelas de Tierra propios de la regidn estudiada. La in-
versidn lineal permite calcular tambien la profundidad del sismo.

Desde los afios 80, el U. 8. Geological Survey en su Boletin Preliminar
de Sismos, incluye determinaciones del tensor momento sismico utilizan-
do el método del Centroide (CMT) becho de forma rutinaria en Harvard
para sismos de magnitud superior a 5.5, las soluciones determinadas por el
método de Sipkin (1982), ambas obtenidas a partir de ondas internas, y la
solucién correspondiente a ondas Rayleigh (PAR) segtin el método de Ro-
manowicz y Guillemant (1984).

En la figura 11 se muestra el mecanismo focal obtenido por inversién
de ondas internas segiin el método del CMT indicdndose tambien los va-
lores de las componentes del tensor momento sismico. En la figura también
se ha representado la solucidn que corresponde al mejor doble par.

m,, = 8.90
my = 5.80
m,, = 1.10
m,, = -6.60
my, = 9.93
My, = -2.30

tanto por ciento de no doble par = 14.38
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La ventaja de esta técnica, es que ademds de su planteamiento més ge-
neral, es necesario un ndmero menor de observaciones ya que utiliza mds
informacion de cada sismograma.

CONCLUSIONES

Existen diversos métodos que permiten obtener el mecanismo focal de
un terremoto a partir de los registros del mismo. Algunos de estos méto-
dos utilizan un minimo de informacién de cada sismograma, siendo ios mds
sencillos pero tambien los que proporcionan menos detalles sobre el pro-
ceso de fractura. Tal es el caso del uso de polaridades de 1a onda P, que es
el método mas sencillo, pero solo permite obtener la orientacion de ejes
principales de esfuerzos y planos de falla. Las técnicas de modelizacién y
deconvolucién permiten calcular la funcién temporal de la fuente sismica,
el momento sismico escalar y en el primero de los casos ajustar la profun-
didad del sismo. El planteamiento mas general corresponde al método de
inversion del tensor momento sismico, que ademas de los pardmetros ya
mencionados, puede calcular la componente de no doble par para el terre-
moto. La determinacidn de las dimensiones de la fractura, puede hacerse
tambien de forma muy sencilla utilizando las técnicas de andlisis espectral.

La aplicacién de estos métodos a observaciones telesismicas es facil ya
que se utilizan modelos medios de Tierra. Sin embargo su aplicacién a ob-
servaciones de terremotos a distancias regionales ¢s mas problematica, ya
que son necesarios modelos detallados de estructura para la region estu-
diada y siempre existe la dificultad en separar la parte del sismograma de-
bida a la fuente de la que corresponde a la propagacién. Salvo en el méto-
do del primer impulso de la onda P, también es necesario disponer de las
funciones de transferencia de los instrumentos.
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