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CAPITULO II

Atenuacion de Ondas Sismicas:
Modelos y Métodos de determinacion

Se presentan las herramientas fisico-matematicas basicas del tratamiento del scattering
y los modelos mecéanicos de la absorcion aneldstica que se reunen en el concepto de la
atenuacion sismica Las ondas coda con sus caracteristicas particulares han sido el primer
objeto en los estudios de atenuacion sismica. Un resumen casi cronologico de la evolucion de
los modelos permite seguir el hilo de las ideas que se fueron imponiendo en la sismologia
observacional desde los anos ’60 y de como las expresiones matemdticas que modelan la
forma de las ondas que se propagan se vieron modificadas para aproximarse a los valores
observados. Finalmente se describe una seleccion de métodos de determinacion de la
atenuacion de ondas coda y de ondas directas a través de sus principios, ecuaciones, criterios
generales de aplicacion y algunos resultados de aplicaciones a los dos tipos de ondas. Se
presentan dos métodos de separacion de la atenuacion intrinseca y de scattering a partir de la

determinacion de la atenuacion total y de ondas coda.

2.1 HERRAMIENTAS PARA EL MODELADO

La atenuacion reune los efectos de la absorcion anelastica y del scattering y expresa el
decaimiento de la amplitud de las ondas cuando se propagan. Un sismograma local puede
considerarse en un principio, compuesto de ondas directas que han sufrido absorcion y ondas
secundarias que ademas de absorcion han sufrido desviaciones de sus trayectorias con la
consecuente redistribucion de energia. En el medio real, el proceso de la atenuacion
comienza entonces con la anelasticidad, por lo que se hace prioritario darle una expresion
matematica que ajuste a los datos. Después de ella pueden considerarse las direcciones de
propagacion resultantes y la consecuente division de energia. Si bien este modelo es muy

rudimentario, puede ser de utilidad en un comienzo.
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2.1.1 DE LA ATENUACION ANELASTICA

Se ha mencionado al sélido lineal estandar como un andlogo mecanico sencillo de la
viscoelasticidad (Fig. 1.1). Este cuerpo se representa mediante la asociacion de un resorte y

un piston en paralelo (un sélido de Kelvin-Voigt) a los que se agrega otro resorte en serie o
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Fig. 2.1.- a) Modelo mecanico del solido lineal estandar. b) Representacion andloga que demuestra

la no unicidad de la solucion. c) Experimento de reptacion y recuperacion. Extractada de Ben-
Menahem y Singh (1998.)

paralelo con el primero ya que la solucion no es biunivoca. El sélido lineal estandar permite
facilmente entender la mecénica de la reptacion, la recuperacion y la relajacion. Observando
el modelo (Fig. 2.1.a), puede intuirse que al aplicar una tension, esta es soportada tanto por el
resorte de constante eldstica £ como por el sistema resorte-piston, de constante elastica g y
viscosidad 7;. Si se aplica una deformacion, esta se distribuye entre el resorte 4 y el sistema
resorte-piston y4-7;1, en el que ambos deben experimentar la misma deformacion. Con estos
conceptos se construye la ecuacion constitutiva del solido lineal estandar (Ben Menahem y

Singh, 1998). Sea o la tension aplicada exterior y ¢ la deformacion que experimenta el
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cuerpo, sus distribuciones en los elementos que componen el cuerpo deben verificar

O = W& +1N1€ = [ &)

(2.1)
E=¢& +¢&,
Eliminando & y & queda la ecuacion constitutiva
o+1,6=Mple+7,é] (2.2)
donde
TO_:L, Tg:ﬂ>ro'7 MR:M
My + H Myt

La solucién para un escalén de tensién o = o, H(t)donde o,es una constante y H(z) es

la funcion escalon de amplitud unitaria para tiempos mayores o iguales que 0 y de amplitud

nula para tiempos menores que 0.

(2.3)

_ @[l N (T_g - 1}(1 —e )}H (¢)

Si 1 — o el sélido se reduce a un sélido de Kelvin-Voigt. Las expresiones de la Ec.

2.3 permiten ver los valores limites rdpidamente g(O)=@, g(oo):Aj—O. El cuerpo
Hy R

experimenta una tension inicial elastica instantanea y luego una reptacion hasta alcanzar el
valor limite de deformacion a un tiempo infinito. Se puede observar que a un tiempo muy
grande, la relacion tension/deformacion esta dada por Mp.

Si se le aplica ahora una deformacion escalon & = g,H(t), la expresion de la tension
queda

o(t)= M pe, {1 + (T—S - 1};‘” o }H(f) (2.4)

T

con valores limiteso(0)= y,&,,0(0)=Mpg,. El resorte soporta una tensiéon inicial

instantanea y que luego se relaja en el medio viscoelastico hasta alcanzar un valor limite
donde la relacion tension/deformacion nuevamente es Mg. De aqui que a M ¢ se lo denomina

modulo elastico relajado.
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Si a un solido lineal estandar se le aplica una tension o una deformacién armonicas,
similar al efecto de una componente armoénica de una onda elastica, la respuesta del medio es
otra onda armonica retrasada y con amplitud modulada por un efecto transitorio de forma
exponencial. La forma de la envolvente del transitorio queda definida por los parametros del
medio. La amplitud de la respuesta depende de la frecuencia y amplitud de la onda incidente

asi como de los parametros del medio. Para el desarrollo de la solucion analitica se utilizan

WV

 — —
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Fig. 2.2.- Solido de Maxwell

modulos elasticos relajados complejos. También puede entenderse el efecto analizandolo
sobre un modelo mas sencillo como el de Maxwell. La Fig. 2.2 muestra un liquido
viscoelastico de Maxwell, formado por un resorte y un piston en serie. Este es el principio del

oscilador amortiguado.

La deformacion del sistema es la suma de las deformaciones del piston y el resorte,

& =&, + &,, mientras ambos soportan la misma tension. La ecuacion constitutiva es

=8 +é, :i(f}f (2.5)
di\p) n

Si se le aplica una deformacion constante para ¢ > 0, entonces & =0. La solucion de la

ecuacion homogénea tiene la forma
o(t)= er(_t/ ) (2.6)

donde 7, =7/u, tiempo de relajacion, es el tiempo en que la tension decae a ¢! de su

maximo. Ante una tension O'(t), la solucién general para la deformacion puede integrarse de

la Ec. 2.5
o) 1]
&(t) =—+—I0 0)io (2.7)
ooy

En el caso de una tensién armoénica aplicada, o(t)= o, sinw,t, la deformacién en el

cuerpo es



Capitulo II: Modelos y Métodos de determinacion 25

(1): @{Sin Wyt — cos @yt + ! } =
H Ty, Ty,
(2.8)
1
=20 Asm[a)t ;(]+ 1
H (o2 ’ ’ (rop)

donde se ha definido tan y, =1/ (roa)o). Esto significa que el cuerpo oscila con una frecuencia

igual a la de la tension aplicada pero con un retraso de fase igual a tan™'(1/(z,, )) = 1/(z,, ),

si Tomy » 1.

Un soélido de Kelvin-Voigt con el agregado de una masa m, representa el modelo
mecanico del oscilador armoénico amortiguado. Si la constante del resorte es k y el coeficiente

de amortiguacion del piston es v, la ecuacion de movimiento unidimensional queda

d?ulr) du(r) 3
m— o tm— +ku(t)=0 (2.9)

pudiendo obtenerse una expresion del desplazamiento armoénico amortiguado en respuesta a

un impulso en =0
u(t) = Age™ /2 cos(or) (2.10)

donde la frecuencia natural del resorte es @, = (k/ m)l/ ? (Stein y Wysession, 2003). Se define

el factor de calidad del oscilador como QO = w,/y y la frecuencia de la oscilacion armonica

2
@ = (1—1/ (4Q2 ))I/ . El inverso de Q es la funcidon disipativa, O'. La amplitud del

desplazamiento (2.10) decae exponencialmente con el tiempo (Fig. 2.3) y su envolvente estd

dada por
Alr) = Age~®/20) (2.11)

Comparando con la Ec 2.6, la envolvente de la oscilacion representa la relajacion del
impulso 4y, El tiempo de relajacién, 1o, se relaciona con el factor de calidad del oscilador
armoénico mediante la relacion Q = wy7,/2 y con el coeficiente de amortiguacion, segiin
7y =2/7y. Si O es constante, la forma del decaimiento depende solo de los parametros del
medio.

El periodo del oscilador es mayor que su periodo natural y la amplitud decae

exponencialmente, como puede verse en la Fig. 2.3. El calculo del decrecimiento logaritmico
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Fig. 2.3.- Respuesta impulsiva del oscilador armonico amortiguado. (Stein y Wysession, 2003).

de la oscilacion amortiguada permite hallar una relacion entre la amplitud de la oscilacion y el
factor de calidad. La relacion de amplitudes entre dos maximos sucesivos cualesquiera de la
oscilacion da
In(A(t)/ Alt + 27/ @) = 7/ Q (2.12)
y dado que la energia se relaciona con la amplitud por E o 4 %, entonces la pérdida relativa de
energia en un ciclo sera
[AE] _ 1

27E QO
Si la perturbacion es una onda que incide en un oscilador, se puede estimar el

(2.13)

decaimiento temporal de su oscilacion en funcidén de sus parametros viscoelasticos. Si una
onda se propaga una distancia dada por vz, valdrd el mismo analisis, pudiendo estimarse su

disminucion de amplitud con la distancia a través de la expresion

A(r) = Ay~ @r/(200) (2.14)

donde r es la distancia hipocentral y v es la velocidad de propagacion de la onda. A los

valores @,/2Qy @, /200 se los suele llamar coeficientes de atenuacion temporal y espacial
de la amplitud, respectivamente y se los denomina y(w). Para la densidad de energia el

coeficiente de atenuacion intrinseca queda expresado como 7; = 27_17"0_1Q,-_ L

Los primeros modelos de la atenuacion sismica trataban de explicar la independencia
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aparente de Q con la frecuencia para largos periodos, fundamentalmente en el caso de ondas
internas (Q, para ondas P y Qg para ondas S). Muchos de los modelos de atenuacion
anelastica propuestos eran mecanismos de relajacion con tiempos caracteristicos que
dependian de las dimensiones de los granos en la roca. Cada grano tendria su valor maximo
de O a una dada frecuencia y en una roca compuesta de granos de diversos tamaiios, la
atenuacion promedio de la misma seria constante en un cierto rango de frecuencia. Sin
embargo esta suposicidon provocaba una aceleracion de ciertas componentes de las ondas por
lo que debia haber una dependencia de la atenuacion con la frecuencia en amplitud y fase

(Aki y Richards, 1980).

Siguiendo a Sato y Fehler (1998) y a Aki (1980a) se describen algunos de los
mecanismos de atenuacion intrinseca propuestos cuyas frecuencias caracteristicas caen en el
rango de las frecuencias de interés de la sismicidad local o regional. Segln los autores,
cualquier modelo viable ha de ser consistente con la dependencia frecuencial observada de
QOg, teniendo un maximo del orden de 100 a una frecuencia alrededor de los 0.5Hz.
Determinaciones de Qg para diferentes tipos de ondas en la tierra han mostrado que puede

considerarse independiente de la frecuencia en el intervalo 0.001 Hz a 1.0 Hz (Lay y Wallace,

1995).

Numerosos mecanismos de atenuacion intrinseca se fundamentan en la presencia de
microfracturas y poros en las rocas, rellenos total o parcialmente con fluidos, afectando a las
velocidades de propagacion de las ondas P y S. Las dimensiones de los mismos han de ser
muy inferiores a las longitudes de onda de las fases sismicas regionales. Las curvas estaticas
de tension-deformacion de las rocas tienen histéresis y el area debajo del ciclo de histéresis es
la pérdida de energia del campo elastico durante el ciclo tension-deformacion. McCall y
Guyer (1994) plantearon un modelo de comportamiento dinamico de las rocas, donde la
apertura, cierre y deslizamiento de las fracturas durante la carga elastica era la causa de la
atenuacion que a su vez era independiente de la frecuencia. Aunque su modelo no explicaba
el proceso de histéresis, cuantificaba exitosamente la diferencia entre el régimen estatico y

dindmico de la roca, las medidas de histéresis y el comportamiento no lineal de las rocas.

Un parametro dominante en muchos modelos de atenuacion planteados, era la relacion
entre el ancho y el largo de las fracturas. Walsh (1966, 1969) propuso dos mecanismos de
atenuacion intrinseca, el primero basado en el deslizamiento con friccion sobre las paredes
secas de fracturas delgadas y el segundo, en la disipacion viscosa de energia debida al

movimiento de liquido a través de las fracturas. EI primero resultaba en una atenuacion
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independiente de la frecuencia, mientras que el segundo presentaba un maximo a una
frecuencia dependiente de la fracturacion, del coeficiente de rigidez de la roca de caja y de la
viscosidad del fluido. Aki (1980a) descartd en principio este modelo ya que conducia a
valores constantes de Q y sus estimaciones de la dimension de las fracturas eran

inconsistentes con los obtenidos por Hadley (1976).

Nur (1971) propuso que la capa de baja velocidad y alta atenuacion en la base de la
litosfera se explicaba por la disipacion viscosa en zonas de rocas parcialmente fundidas. La
presencia de agua reduce la temperatura de fusion de las rocas, sin embargo las temperaturas
estimadas en algunas regiones a la profundidad del Moho son inferiores al punto de fusion y
ademas es probable que no existan rocas fundidas en muchas regiones de la litosfera. A partir
de la frecuencia correspondiente al maximo de atenuacion encontrada, Aki (1980a) analizd
varios modelos con fracturas total o parcialmente saturadas y con gas, obteniendo valores de

viscosidad extremadamente altos e irreales.

Anderson y Hart (1978) asociaron la atenuacion en el manto superior a procesos
activados termalmente en los bordes de granos. Como ya se ha visto en el Cap. I, la reptacion
por difusion domina los procesos aneldsticos a las temperaturas correspondientes al manto.
La difusion térmica reduce los gradientes de temperatura inducidos por el pasaje de las ondas
compresivas removiendo parte de la energia de las ondas. El intercambio de calor entre
granos adyacentes juega un papel importante en el valor de Q,. Savage (1966) investigo la
termo-elasticidad causada por la concentracion de tensiones inducida por la presencia de
fracturas sin fluidos, hallando una relacion Q, < Qs para una longitud de fractura del orden de

Imm a una frecuencia de 0.5Hz.

Como aclaran Sato y Fehler (1998), la importancia de los mecanismos arriba
enunciados varia con la profundidad, la temperatura, la presencia de fracturas, la geometria de
las mismas y la presencia de fluidos. A partir de valores de QO obtenidos para ondas S, Aki
(1980a) otorgd mayor credibilidad a la termoelasticidad de Savage (1966), cuya escala de
heterogeneidad para granos de roca y fracturas, resultaba en frecuencias dominantes para la

atenuacion del orden de las observadas.

Solomon (1972a) enuncid las tres dependencias principales de la distribucion de Q; en la

Tierra:

e (), varia con la profundidad, generalmente el Q en la astendsfera es un orden

mayor que el de la litosfera suprayacente.



Capitulo II: Modelos y Métodos de determinacion 29

e (); varia lateralmente, por gradientes de temperatura relativamente bajos que

suelen asociarse a actividad tectonica.

e ();varia con la frecuencia, en ese entonces se suponia solo en la astenosfera.

2.1.2 DEL SCATTERING

Knopoff y Hudson (1964, 1967) mostraron que, en el andlisis del scattering en corto
periodo, las conversiones P—>S y S—P pueden despreciarse. Dada la complejidad de las
ondas vectoriales, esta simplificacion se sigue usando al estudiar codas de terremotos locales
y fluctuaciones de velocidad, aunque deberian ser consideradas en un tratamiento completo
(Sato, 1994). Si se supone un medio inhomogéneo, entonces el andlisis del scattering debe
hacerse a partir de las ecuaciones inhomogéneas de la propagacion de ondas (Sato, 1979). En
la escala de observacion y el intervalo de frecuencias utilizados en este trabajo y segun las
metodologias empleadas, basta con considerar un medio homogéneo con una distribucion
uniforme y aleatoria de heterogeneidades y a las ondas primarias y secundarias con idéntica

naturaleza.

Mediante el uso de tres pardmetros puede caracterizarse el proceso de scattering
dominante y definirse el tratamiento matematico conveniente: L, la dimensién del medio o
distancia recorrida por la onda hasta la heterogeneidad; o, la distancia de correlaciéon o
distancia entre las heterogeneidades a partir de la cual las ondas secundarias que emerjan de
ellas puede suponerse incoherentes y x; el numero de onda. Aki y Richards (1980) realizan
un analisis detallado del patrén de radiacion de las ondas secundarias donde se distinguen los
efectos que producen las heterogeneidades representadas por cambios en los parametros
elasticos y los efectos de los cambios de velocidad puros. En la Fig. 2.4 se muestra un
esquema para el caso L>>>a. Si 1< ka <10, la escala de la heterogeneidad es similar a la

longitud de onda, por lo que el scattering puede ser fuerte.

En el caso de las ondas sismicas, las heterogeneidades pueden ser variaciones de los
parametros elasticos y la densidad y si dichas fluctuaciones son infinitesimales, se tratard de
un scattering débil. Las fluctuaciones en la impedancia sismica (pv) tienden a producir
backscattering, mientras que las fluctuaciones de la velocidad sin cambio de la impedancia
producen forward-scattering. En el andlisis de las ondas coda se supone ko ~ 1 (Wuy Aki,
1985b). Hong et al. (2004) indicaron que las variaciones de densidad producen mas
scattering que las variaciones puras de velocidad, con un consecuente aumento del nivel de la

coda, una disminucion en su decaimiento y por lo tanto una mayor duracion.
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Sea un medio homogéneo con velocidad de propagacién vy y una densidad p, de
heterogeneidades puntuales que se suponen distribuidas en forma aleatoria e is6tropa. Sato y
Fehler (1998) explican este fendbmeno como un proceso estacionario y definen la densidad de
flujo de energia como la cantidad de energia que atraviesa un area unitaria transversal a la
direccion de propagacion en la unidad de tiempo. El scattering estard caracterizado por la

seccion transversal diferencial de scattering do/dQ donde o es la seccion transversal de
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Fig. 2.4.- Diagrama de escalas del scattering. L es la distancia recorrida por las ondas en el
medio heterogéneo, a da idea del tamario de la heterogeneidad y k es el numero de onda. Detalle

de la region de interés L>>>a. (Adaptacion de Aki y Richards, 1980 y Herraiz y Espinosa,
1986).
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scattering (equivalente a la seccidn eficaz de la fisica de particulas) y € es un dngulo sélido.
En este modelo (Fig. 2.5), una onda incidente con densidad de flujo de energia J° interactua
con una heterogeneidad y alli se generan ondas esféricas emergentes con una densidad de

flujo de energia J'. Entonces la cantidad de energia dispersada por unidad de tiempo en un

diferencial de angulo s6lido (dQ2) dado es J 1240

Energia dispersada por unidad de tiempo 1
dentro de un angulo sélido dQ J r2dQ

Densidad de flujo
de Energia Incidente

g

Dispersor

Fig. 2.5.- Concepto de una seccion transversal de scattering diferencial para una heterogeneidad
simple. (Adaptada de Sato y Fehler, 1998)

Se define entonces la seccidn transversal diferencial de scattering como

do _Jir
a Jo°

(2.15)

El coeficiente de scattering para el caso de un scattering isétropo se define como

do
=470, — 2.16
g P ey (2.16)

g tiene dimensiones de inversa de longitud y representa la pérdida de energia relativa por
unidad de distancia en un volumen unitario. Si el scattering no es isétropo, g/4r representa
la pérdida fraccional de energia por scattering en un angulo so6lido unitario alrededor de una
direccion de radiacion (6). Si € < 772 se dice que es un proceso de forward- scattering y si
0~r se habla de backscattering. El coeficiente total de scattering, gy, vendra dado por el

promedio sobre todas las direcciones y es igual a
1 -1
2 = $ed=p,op =1 2.17)
4r

donde oy, la seccion transversal total de scattering, representa la integral del diferencial de
seccion transversal de scattering sobre un angulo solido (Sato y Fehler, 1998). El inverso del

coeficiente total de scattering, ¢, es el camino libre medio. El coeficiente gy también es
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llamado coeficiente de turbidez (Chernov, 1960) y se define como

AE

= (2.18)

8o

donde AFE representa la pérdida de energia por scattering de la onda primaria con una energia
E que atraviesa una capa de espesor L. Si g«1 se aplica la aproximacion de Born (Lifshitz et
al., 1986), la pérdida de energia de la onda primaria sera despreciable y el scattering sera
débil. En el caso contrario, el scattering sera fuerte, debiendo considerarse scattering

multiple.
Recordando de la (2.13) la definicion del factor de calidad, puede asociarse

AE 27 ] L4
gO EL QL Qs Qs v ( )

donde k es el nimero de onda, ® es la frecuencia angular y v la velocidad de propagacion.

Como la energia de las ondas decrece con la distancia debido al scattering, QS_1 se define

como el factor de disipacion por scattering y go es la atenuacion de la energia dispersada.

El camino libre medio controla la transferencia de energia de la onda primaria a la onda
secundaria en la trayectoria a través del medio heterogéneo. Del segundo miembro de la
(2.19) se deduce que dada una onda plana propagiandose en x, la presencia de

heterogeneidades reduce su densidad de flujo de energia en la forma

o — pm80% — kO _ en/(Qu) (2.20)

Es decir que la energia de la onda primaria se reduce por scattering a ¢’ de su maximo
en una distancia igual a ¢ (se ve aqui la equivalencia entre el camino libre medio en el

scattering y el tiempo de relajacion en la absorcion anelastica). Segun sea la relacion //L

menor o mayor que la unidad, el scattering podré tratarse como simple o multiple (Gao et al.,
1983). En el caso de las ondas coda, en general se ha utilizado mayormente el scattering
simple en la bibliografia. El caso extremo del scattering multiple es el modelo de difusion,
que ha sido aplicado para estudiar sismogramas lunares (Nakamura, 1977 y Dainty y Toksoz,
1981). Trabajos realizados por Sato (1984) y Wu y Aki (1985a) han demostrado que la parte
inicial de la coda es mas sensible a la asimetria del patron de radiacion y del scattering que la
parte final, donde es mayor la influencia del scattering multiple. En un scattering isétropo y
aleatorio, las ondas dispersadas son incoherentes entre si por lo que se pueden despreciar los

retrasos de fase y considerar al scattering como un proceso lineal. Por lo tanto cada onda
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Fig. 2.6.- Ejemplo de sismograma de velocidad registrado en la estacion CHII de la Red
Sismologica Zonal Nuevo Cuyo, correspondiente a un evento a 24.4 km de profundidad focal y
124 km de distancia epicentral.

primaria disminuird su densidad de flujo de energia exponencialmente con la distancia al

haberla transferido a la onda secundaria en el scattering.

La densidad de energia de las ondas es proporcional al espectro de densidad de potencia
de la senal registrada (EDP) (Aki, 1969). La relacion entre amplitudes espectrales y
temporales se da a través de la amplitud media cuadratica de la sefial (MC) que por el teorema
de Parseval es la integral del espectro de densidad de potencia (EDP) en el intervalo de
frecuencias considerado (Havskov y Alguacil, 2004). La raiz cuadrada de la MC (RMC)
estima la envolvente del sismograma en amplitud y forma y el ajuste de la envolvente del
sismograma permite estimar el factor de calidad (. Fedotov y Boldyrev (1969) asumieron

una dependencia del factor de calidad de ondas internas con la frecuencia de la forma
O =cf" y determinaron los valores de las constantes a partir de las observaciones. Aki y

Chouet (1975) observaron que el factor de calidad Q, estimado a partir de las envolventes
RMC de codas (Fig. 2.6), crecia con la frecuencia y lo interpretaron como un efecto de la
variacion de la atenuacion con la profundidad. Rautian y Khalturin (1978) aproximaron una
relacion Q( f ) oc £%°. Aki (1980b) observé que la relacion con la frecuencia podia variar de

acuerdo al predominio del scattering o de la absorcion anelastica. Numerosas simulaciones

numéricas y fisicas de la propagacion de ondas en medios inhomogéneos (Menke y Chen,
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1984, Frankel y Clayton, 1986; entre otros) han hallado una fuerte relacion entre la
distribucion de tamafios de las heterogeneidades (Fig. 2.7) y las caracteristicas de la

envolvente del sismograma. Wu y Aki (1985b) propusieron una relacién de la forma

o[£ 221
0, Qso[foJ (2.21)

donde f; es una frecuencia de referencia, generalmente igual a 1 Hz'y O,y = O,(f;). El valor

del exponente n dara la relacion con la distribucion de dimensiones de las heterogeneidades.
Por ejemplo, Wu y Aki (1985b) consideraron una distribucion de heterogeneidades

unidimensional aproximada por una funcion fractal (Fig. 2.7), con un espectro de densidad de
potencia (EDP) P(k) =k ", donde k es el nimero de onda de las heterogeneidades, en ese

caso encontraron que la teoria del scattering débil predice n = m, —1.

Frankel (1991) observd que el efecto del scattering variaba con la frecuencia
dependiendo de la distribucion de tamafios de las heterogeneidades. A partir de diferentes
modelos de distribuciones tridimensionales y aleatorias de heterogeneidades (Fig. 2.7) se han
estimado las envolventes sintéticas correspondientes al scattering comprobandose que una

distribucion de tipo von Kérman es la que mejor ajusta la dependencia de la envolvente de los

Gaussian Exponential

Fig. 2.7.- Medios descriptos por funciones de distribucion de fluctuaciones de velocidad tipo
Gaussiana, Exponencial, von Karman y Fractal. Extractada de Mai y Beroza (2006)
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sismogramas con la distancia y la frecuencia en un medio caracterizado por heterogeneidades
de escalas maltiples (Fig. 2.8). (Tripathi y Ram, 1997, Saito et al., 2002; Mai y Beroza, 2002,
Tripathi, 2002, Fehler y Sato, 2003, Saito et al., 2005).
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Fig. 2.8.- Envolventes RMC calculadas para un medio aleatorio con distribucion de
heterogeneidades tipo von Karman. La frecuencia de la fuente es de 2 Hz por lo que pueden
compararse con envolventes de sismogramas filtrados entre 1 y 4 Hz. El exponente Hurst (H),en
este caso igual a 0.1, determina el decaimiento espectral para mimeros de onda grandes en la
expresion de la distribucion de Von Karman. Notar la igualdad de amplitudes de coda para
lapsos de tiempo grandes independientemente de la distancia a la fuente (indicada en km).
(Extractada de Fehler y Sato, 2003)

2.2 ATENUACION DE ONDAS CODA

2.2.1 PROPIEDADES DE LAS ONDAS CODA

La palabra “coda” proviene del latin “cauda”, que podria traducirse al espafiol también
como cola. Originalmente fue utilizada para referirse al movimiento del suelo después del
paso de las ondas superficiales mas lentas (Jeffreys, 1929, 1959; Ewing et al., 1957) o
inclusive al movimiento posterior a la amplitud méaxima de las ondas superficiales. Aki
(1969) fue el primero que asocid la palabra coda a la parte final de los sismogramas de
terremotos locales (distancia < ~100 km), discutié su origen e intentd modelarla. Aki y
Chouet (1975) definieron la “coda” como la parte final de un sismograma local, la sefial que
se registra después de la llegada de las ondas de mayor amplitud (P, S y superficiales). En

eventos regionales o telesismos puede hablarse también de la coda de S o de P, refiriéndose a
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la energia que llega después de los primeros pulsos de esas ondas mas energéticos que han
recorrido el camino directo entre la fuente y la estacion (Gir et al., 1978, Mohan et al., 1979,
Lay, 1987). En cualquier caso, la coda tiene una forma caracteristica, su amplitud disminuye

en forma suave y uniforme hasta confundirse con el ruido.

Las codas de los terremotos locales tienen ciertas caracteristicas fundamentales que han
sido analizadas en numerosas regiones del mundo. Las observaciones de Bisztricsany (1958)
indicaron que la duracion de los sismogramas locales es independiente de la naturaleza de la
fuente, la distancia epicentral y la geologia regional, pero depende fuertemente de la magnitud
de los eventos. La amplitud de las ondas directas disminuye en funcién de la distancia, en
cambio, la amplitud de la coda en funcion de la distancia es casi constante si se mide a un
tiempo mayor que dos veces el tiempo de viaje de la onda S (Rautian y Khalturin, 1978). Se
llama lapso de tiempo al intervalo de tiempo desde el origen del evento hasta el instante en

que se mide la amplitud de la coda. Es decir que la energia de la coda tras el frente de onda
inicial de la S, a un lapso de tiempo ¢ > 2 fg es aproximadamente homogénea en el espacio.

Esta observacion es utilizada para calcular la magnitud de terremotos con escalas basadas en

la duracion de la coda, las escalas de Magnitud Local.

A través de analisis f~k de datos obtenidos con antenas sismicas de pequeia apertura en
Japon, Aki y Tsujiura (1959) observaron que las ondas coda no mostraban una direccién
consistente de llegada a la estacion y por lo tanto no se podian interpretar como ondas planas
provenientes directamente desde la fuente. Aki (1969) supuso a las ondas coda como ondas
superficiales dispersadas por heterogeneidades distribuidas bidimensionalmente en forma
uniforme y aleatoria. Utilizd un tratamiento estadistico de la coda suponiendo que la
naturaleza de las ondas no cambiaba en la interaccion con ellas y que la distancia entre la
fuente y el dispersor era mucho mas grande que la distancia epicentral. Observo que los
espectros de las codas corregidos por expansion geométrica y dispersion mantenian un
decaimiento temporal similar independientemente de la localizaciéon y del tamafio de la
fuente. Aki y Chouet (1975) extendieron la aproximacion de Aki (1969) a una distribucion
tridimensional de heterogeneidades, concluyendo que las ondas coda estaban compuestas por
ondas internas dispersadas a frecuencias por encima de los 10 Hz y por ondas superficiales
dispersadas a frecuencias cercanas a 1 Hz. En su trabajo, sentaron las bases del estudio de la
atenuacion de ondas coda describiendo dos modelos extremos de scattering y disefiando un
método que seria empleado hasta hoy en dia como la herramienta bésica en cualquier analisis
de atenuacioén sismica. En un trabajo sobre atenuacion de ondas S de corto periodo,

Aki(1980) concluy6 que a frecuencias entre 1 y 25 Hz, las codas de sismogramas locales
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estaban compuestas por ondas S dispersadas y sin cambio de naturaleza.

Scherbaum et al. (1991) analizando enjambres de microterremotos, llegaron a la
conclusion de que la coda de S tenia dos patrones diferentes de comportamiento. El inicio de
la coda, después de la onda S directa, estaba compuesto por ondiculas con el mismo vector
lentitud que las ondas S directas, mientras que el final de la coda de S, estaba compuesto por
ondiculas que abandonaban la fuente en una variedad de direcciones. La transicion entre los
dos comportamientos se daba a lapsos de tiempo iguales a 1.5-2 veces el tiempo de viaje de S.
Kuwahara et al. (1997) mediante analisis estadisticos sobre datos de antenas sismicas,
observaron que mientras las ondas directas, P y S, mostraban direcciones de propagacion que
provenian de una fuente unica, las ondas coda provenian de fuentes multiples con velocidades

aparentes diversas formando un paquete de ondas incoherentes.

Numerosos trabajos han demostrado que las determinaciones del efecto de sitio, el
factor de calidad y la magnitud resultan mas estables si se hacen usando ondas coda que con
ondas S directas (Tsujiura, 1978, Rautian y Khalturin, 1978, Aki, 1980, Phillips y Aki, 1986,
Margheriti et al., 1994). Aki et al. (1977) hallaron en el analisis del decaimiento de la coda de
pequeios terremotos (M < 6) una herramienta Util para la prediccion del movimiento fuerte de
un gran terremoto en una region sismica dada. Sato (1988) observd que el valor medio y la
dispersion del gradiente de la envolvente de la coda muestran variaciones temporales que
pueden utilizarse en la prediccion de terremotos al relacionarlas con el aumento inhomogéneo

de heterogeneidades dadas por la microfracturacion.

Todas estas observaciones se pueden resumir en las siguientes propiedades de las codas

en sismogramas de terremotos locales:

e ¢l contenido espectral de la porcion final de la coda de S es similar en todas las

estaciones de una region.
e la duracion de la coda es una medida confiable de la magnitud.

e Ja forma del decaimiento temporal de la coda a una dada frecuencia es
independiente de la distancia y de la naturaleza del camino sismico directo entre

la fuente y la estacion.

e la forma del decaimiento temporal de la coda a una dada frecuencia es

independiente de la magnitud al menos para M < 6.

e laamplitud de la coda de S depende de la geologia de la estacion.



Atenuacion sismica en la Region de Nuevo Cuyo 38

e cn analisis de datos de array, las ondas coda no muestran direcciones de

propagacion que provengan de la fuente.

2.2.2 EVOLUCION DE LOS MODELOS

Entre las primeras evidencias observadas del efecto de scattering sobre las ondas, se
encuentran los cambios de polaridad en las ondas directas registradas. La polarizacion lineal
ideal en un medio elastico, isoétropo y homogéneo se observaba en la realidad elipséidica y
hasta esférica. Aki (1956) observd que los espectros de ondas P y S de terremotos locales
eran fuertemente afectados por el camino sismico pero la parte final de los sismogramas era
menos sensible. Mas tarde Aki (1969) volvid a prestar atencion a las ondas en la parte final
del sismograma con la intencién de desarrollar un método de determinacion de los pardmetros
de la fuente que tuviera en cuenta la propagacion en medios heterogéneos. Las llamo “ondas
coda” y supuso que su origen estaba en la suma de las ondas superficiales que eran desviadas
de sus trayectorias hacia atras por las heterogeneidades distribuidas aleatoria y
bidimensionalmente en el medio entre la fuente y el receptor. Esas heterogeneidades podian
ser la topografia irregular, las estructuras geoldgicas complejas, las propiedades elésticas
heterogéneas de las rocas y la presencia de pequefias fracturas y fallas. Para poder corregir el
efecto de la propagacion, Aki (1969) modelo el espectro de potencia de las ondas utilizando
un tratamiento estadistico del backscattering. A partir de sus observaciones, Aki y Chouet
(1975) desarrollaron el modelo de Back-Scattering Simple, donde se considera una
distribucion tridimensional de heterogeneidades y se desprecian las pérdidas de energia del
scattering. Sato (1977) lo adaptd para el caso en que la distancia fuente-receptor no era
despreciable y el scattering fuera isotropo, resultando el modelo de Scattering Isotropo

Simple.

Aki y Chouet (1975) también consideraron un modelo opuesto al del Back-Scattering
Simple, donde la energia sismica se transferia por un proceso de difusion, llegando a la
conclusién de que ambos modelos propuestos eran extremadamente simplistas y no permitian
distinguir entre el efecto de scattering y el efecto de la absorcién. Por otra parte Kopnichev
(1977) mostrd que el scattering por difusién no era valido en la Tierra. Hudson y Heritage
(1981) comprobaron que la aproximacion de Born era valida en medios con scattering débil.
De este modo, el método de Back-Scattering Simple permitia una descripcion cuantitativa de
la pérdida de energia en las ondas coda que, dada la sencillez de su implementacion, lo

transformaria en el modelo mas ampliamente usado.
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En un analisis sobre el scattering de codas de P telesismicas y codas de S locales,
tomados como extremos de la atenuacion, Aki (1982) observo discrepancias que lo llevaron a
remarcar la necesidad del tratamiento del scattering multiple de ondas vectoriales en un
medio estratificado con propiedades estadisticas anisotropas. Gao et al. (1983a, b) retomaron
la teoria del scattering simple para transformarlo en un scattering multiple e isétropo,
extendiendo las expresiones hasta un orden m. En sus desarrollos concluyeron que el efecto
del scattering multiple era predominante cuando los tiempos medidos en las codas eran largos
y que la energia del scattering de 6rdenes mayores que 7 era despreciable. Wu (1985) adaptd
la teoria de la transferencia radiativa a las ondas sismicas para intentar separar los efectos del
scattering y la absorcion aneléstica, consider6 la posibilidad del scattering fuerte e isotropo.
Al aplicar el modelo de Wu (1985) a datos reales, Mayeda et al. (1991) observaron que el
ajuste no era del todo perfecto y que haria falta considerar el scattering inhomogéneo y

anisotropo.

Frankel y Wennerberg (1987) propusieron el modelo de flujo de energia que permitia
separar los efectos de la absorcion y del scattering a la vez que ajustaba mejor el decaimiento
de las amplitudes de los sismogramas. Este era un modelo fenomenoldgico basado en la
homogeneidad observada de la energia en la coda y la hipétesis de la conservacion de la

energia.

Sato (1989) observd que la duracion de la envolvente de las ondas S registradas
aumentaba con la distancia epicentral, concluyendo que era efecto de lentas variaciones de la
estructura de velocidad y no de la fuente ni de la estacion. Mediante analisis estadisticos del
patron de radiacion en sismogramas locales, Sato (1991a) comprobd que la duracion de la S
en las componentes horizontales era mayor que la duracion de la fuente y que la amplitud
maxima de la fase S en la componente vertical estaba retrasada respecto de las componentes
horizontales. Del Pezzo et al. (1990) discutieron el origen de las variaciones observadas en el
decaimiento de las ondas coda en funcion del lapso de tiempo, concluyendo que mas que el

modelo empleado podia ser efecto de variaciones de la atenuacion con la profundidad.

Ante la confusidn reinante en la literatura acerca de la dependencia o independencia con
la frecuencia de los efectos de la atenuacion anelastica y de scattering sobre un pulso,
Wennerberg y Frankel (1989) analizaron en paralelo ambos procesos concluyendo que la
variacion del Q anelastico con la frecuencia depende de la distribucion de los tiempos de
relajacion del mismo modo que la variacion del Q de scattering con la frecuencia se relaciona

con la distribuciéon de tamafios de las heterogeneidades.
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Los siguientes esfuerzos fueron puestos en tratar de identificar el significado del
decaimiento de la energia en funcion de los procesos fisicos asociados a ella. Con ese fin,
Hoshiba et al. (1991) desarrollaron un método numérico sobre la base de la teoria de la
transferencia radiativa de Wu (1985). Zeng et al. (1991) lograron una expresion teorica de la
densidad de energia que reunia los modelos del scattering simple y multiple con el de la
transferencia radiativa. Una expresion compacta de la misma (Zeng, 1991) seria de gran
utilidad al método de separacion de los efectos de absorcion intrinseca y de scattering que

desarrollaria Wennerberg (1993).

2.2.3 SCATTERING SIMPLE

En primer lugar se presenta el modelo de Back-Scattering Simple de Aki y Chouet
(1975) para el caso de un medio homogéneo con una densidad baja de heterogeneidades y
donde predomina el scattering hacia atras y puede aplicarse la aproximacion de Born (Fig.
2.4). Seguidamente se presenta el modelo de Sato (1977) para el caso del scattering is6tropo

simple.

2.2.3.1 MODELO DE BACK-SCATTERING SIMPLE (SBS)

Las caracteristicas observadas de las ondas coda en terremotos locales llevaron a Aki
(1969) a suponer que la coda estaba formada por ondas secundarias que provenian del
backscattering generado en numerosas heterogeneidades distribuidas bidimensionalmente.
Supuso que podia tratarse como un proceso de scattering simple y que las ondas secundarias
eran incoherentes entre si, permitiendo un anélisis

. Heterogeneidad
estadistico.

Aki y Chouet (1975) retomaron el modelo
planteado por Aki (1969) pero considerando que las Fuente
heterogeneidades estaban distribuidas Receptor™
tridimensionalmente. De los dos modelos opuestos

que plantearon para la generacidon de las ondas coda,

uno seria el de Back-Scattering Simple (SBS). Fig. 2.9. Geometria del modelo

de SBS
Las hipotesis fundamentales del modelo de

SBS son las siguientes:
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e las heterogeneidades se suponen distribuidas aleatoria y uniformemente en el

espacio;
e ¢l medio que contiene a las heterogeneidades es homogéneo;
e las ondas primarias y secundarias son de la misma naturaleza;

e las distancias dispersor-epicentro y dispersor-estacion han de ser
aproximadamente iguales y mucho mas grandes que la distancia epicentral. Por

simplicidad se supone a la fuente y a la estacion en un mismo punto (Fig. 2.9);

e cada onda que arriba a la estacion es debida a una unica heterogeneidad presente
en el medio, A << ¢ (donde A es la longitud de onda y ¢ es el camino libre
medio) por lo que el scattering es un proceso débil pudiendo usarse la
aproximacion de Born despreciandose las pérdidas de energia de la onda
primaria y el scattering multiple. Esta sobresimplificacion viola la ley de

conservacion de la energia.

En el desarrollo del SBS no se considera la polarizacion de las ondas ni la particion de

la energia en tres componentes (Sato y Fehler, 1998). La ecuacion de la densidad de energia

de ondas coda en funcién de la frecuencia para cada lapso de tiempo ¢, (a)|t), es
E(0ft) = S(0)C(ol) (2.22)

donde S(a)) refleja la funcién fuente que no depende del lapso de tiempo registrado y C(a)|t)
representa el efecto de un area extensa que incluye a la fuente y al receptor y varia con el
lapso de tiempo mas que con la distancia o la naturaleza del camino sismico directo.

Sea una fuente puntual ubicada en el origen de coordenadas. Si W (w) es la energia total

irradiada en una banda de frecuencia unitaria alrededor de @, entonces la densidad de flujo de
energia a una distancia r para tiempos ¢ > /v, con v la velocidad de propagacion de la onda,

puede expresarse como

Jo(r,t

)= %5@ —ﬁj (2.23)

v
donde 7 representa el efecto de la expansion geométrica de las ondas esféricas y la funcion &

delta de Dirac, provee el retraso de tiempo de la energia en la estacion debido a la

propagacion.

Si en el punto denotado por r existe una unica heterogeneidad, la energia que retorna
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hacia la fuente (» = 0) debido al scattering segin (2.15) es
_W((t)) ol t— z Ld_a
4 v )r?dQ

donde se ha tenido en cuenta que el scattering es hacia atras, evaluando la seccion transversal

Jl(O,ta))=

(2.24)

T

diferencial de scattering (2.15) para una direccion f=x. Planteando la coincidencia de la
fuente y el receptor en el espacio se verifica que la llegada de la onda secundaria es a un lapso

de tiempo ¢ > 2r/v.

Se supone que tanto la onda primaria, que parte de la fuente, como la onda secundaria,
generada en la heterogeneidad, son de la misma naturaleza y su velocidad es v. Las ondas
que arriben a la estacion en un intervalo de tiempo [z, ¢ + A¢f] medido desde el tiempo origen,
donde At es més largo que la duracion de cada pulso de onda secundaria, provienen de las
heterogeneidades en la zona encerrada por dos elipses (en el caso de ondas superficiales y
elipsoides en el caso de ondas internas) con focos en la estacion y el epicentro y ejes mayores

de longitudes vr y o(t+ At), respectivamente. Dividiendo la energia por su velocidad de
propagacion,v, se obtiene la densidad de energia. Sumando las energias provenientes de
todas las heterogeneidades presentes en el medio queda la expresion
Wle 2r\ 1 do
=
Heterogeneidades 7r vjr
en la que el supraindice 1 indica que cada onda ha sido afectada por una unica

1

z U

EY0,1 (2.25)

heterogeneidad. Al considerar todas las heterogeneidades distribuidas en el espacio se

reemplaza la sumatoria por una integral cuya solucion es

): W(a)

EY0,1]e %H(z) (2.26)
22Ut

donde H(t) es la funcion escalon y g, = 47np, (da/ dQ)LT es el coeficiente de backscattering.

En la expresion (2.26) puede verse que la densidad de energia de una onda afectada de

scattering simple, decrece con 72, o lo que es lo mismo, la RMC decrece con £

Teniendo en cuenta que cada onda pierde energia en la propagacion debido a la
anelasticidad del medio (2.14) y que esta pérdida depende del intervalo de tiempo medido y
de la frecuencia angular, ®, de la forma exp(— ot/ Qc) con Q. el factor de calidad de las ondas

coda, queda la siguiente expresion para la densidad de energia de ondas internas que han

sufrido SBS
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EN0.4w)= @H(r)e@ 2.27)

Por lo tanto la densidad de energia registrada para ondas esféricas, es proporcional a 1.
El andlisis para ondas superficiales es similar, salvo por la geometria bidimensional de la

propagacién. En ese caso se llega a que la densidad de energia es proporcional a .

Una expresion que representa la densidad de energia de las ondas afectadas por SBS
tanto en el caso de ondas internas como superficiales es
_o
E'(jo)= Eg(@)™e % (2.28)
donde m es el factor de expansion geométrica de la energia (m=1, 2) que depende de la

naturaleza de las ondas y E,(w) es la densidad de energia en la fuente de ondas coda que

representa tanto el efecto de la fuente primaria 1
Q¢ menor

como la secundaria. La fuente secundaria estd
representada por las heterogeneidades del medio y
sera comun a todos los terremotos de una region
siempre que las ondas primarias sean las mismas.
Se espera por lo tanto, que el factor fuente dependa -

unicamente de la fuente primaria. Es decir que una e
vez que se corrige el efecto de la expansion

geométrica y se filtra el sismograma en un ancho de

banda angosto alrededor de una dada frecuencia, el

Fig. 2.10.- Ejemplos de sismogramas
gradiente de la envolvente de la coda depende de regiones con atenuacion baja

(arriba) y alta (abajo) relativamente.

Ginicamente de la atenuacion a través del factor Q. . .
Se  observa la pendiente mas

(Fig. 2.10). pronunciada en el caso de mayor
atenuacion.

Los resultados de Aki y Chouet (1975) mostraron que a frecuencias cercanas a 1Hz, las
ondas dispersadas eran superficiales, mientras que a frecuencias mayores resultaban ser ondas
internas. Originalmente, Aki y Chouet (1975) asociaron el factor de calidad Q. unicamente a
la anelasticidad del medio. E1 modelo SBS, considera inicialmente la accion sobre las ondas
de una tnica heterogeneidad, pero luego atribuye también al scattering parte de la pérdida de
energia en el trayecto entre la heterogeneidad y el receptor (Frankel and Wennerberg, 1987).
En un desarrollo de la expresion del backscattering simple, Dainty (1984) evidencid que el
scattering es una parte importante del efecto de atenuacidon para altas frecuencias. Aki

(1980a) realizod una interpretacion del origen del O de ondas S directas, (Qq), llegando a la
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conclusion de que la causa mas probable de la atenuacion era el scattering de las ondas en el

camino fuente-receptor. Asumiendo una relacion Q; = @/gv de acuerdo a la expresion
(2.19) y remplazando el coeficiente de turbidez en la (2.27) queda

wt

w)oc 2t % (2.29)

EY0,1
Qv

donde puede asociarse el origen de Q4 al proceso de scattering. Sin embargo, continuaba sin

aclararse por ese entonces la parte de atenuacion que representaba el Q..

2.2.3.2 MODELO DE SCATTERING SIMPLE E ISOTROPO (SIS)
Sato (1977a) amplia el modelo de Aki y Chouet (1975) al caso donde la energia elastica

se propaga en frentes esféricos desde una fuente puntual a través de un medio eldstico
tridimensional e infinito donde hay numerosas heterogeneidades distribuidas homogénea y
aleatoriamente. Ademads, restringe su tratamiento a ondas internas asumiendo un scattering

simple e isotropo en un medio originalmente elastico, (g = gy).

En la aproximacion del scattering simple e isotropo, para una fuente y observador
separados una distancia 7, el camino libre medio, ¢/, es mucho mayor que r. Por lo

tantos << //v puesto que se supone al scattering como un proceso débil donde la onda es

afectada por una Unica heterogeneidad situada a una distancia ; de la fuente y a una distancia
r;” del observador (Fig. 2.11). El desarrollo se basa en considerar solo la estimacion lineal de
la seccion transversal del scattering al plantear

las formulas de la densidad media de energia i-ésima
heterogeneidad

directa y dispersada. Para una onda plana que
se propaga, la densidad media de energia es

dos veces la densidad media de energia

Observador

cinética. Si la fuente se ubica en el origen de uente

r
coordenadas y se considera un area pequefia Fig. 2.11. Geometria del modelo de SIS

del frente de ondas a una distancia7 =r -7 con
r>>4, entonces, la densidad media de energia E se relaciona con la densidad media del flujo

de energia J segiin

J(7. o) = EF.o) v (2.30)

La energia generada en la fuente en un intervalo de tiempo # mucho menor que ¢ es

w, (t|a)) y tiene simetria esférica. La densidad media del flujo de energia directa a una
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distancia 7 =7, +7; serd
—noyr

e r
W)= W, t——
) 4 u( v

Ja(F.t

a)}? ~ qu[t —1|a)]f (2.31)
19

4’

donde el subindice d denota a la onda directa y se considera la pérdida de energia debida al
scattering y al efecto de la expansion geométrica. Se observa que la energia de la onda

directa decrece mondtonamente a medida que se transfiere a las ondas dispersadas.

Considerando el caso de una tnica heterogeneidad, la densidad media de energia £ que
llega al observador puede expresarse como la suma de la energia directa, £, y la densidad
media de energia dispersada por dicha heterogeneidad, E;. De acuerdo a las posiciones de la
heterogeneidad y el observador (Fig. 2.11) el flujo de densidad de energia visto por el

observador proveniente de la heterogeneidad vendra dado por

' a)J 7 (2.32)

La densidad de energia dispersada por cada heterogeneidad se despeja a partir de (2.30)
y (2.32). Para obtener la densidad de energia dispersada total que llega al observador se
multiplica la densidad de energia dispersada por cada heterogeneidad por la densidad de

heterogeneidades, n, y se integra sobre elipsoide con focos en la fuente y el receptor que
verifica 7; +7, =rv. La variable v = vt/r = cte define una céscara isocrona de scattering

para un lapso de tiempo dado. Teniendo en cuenta la duracion de la fuente, u, el analisis debe
hacerse en un intervalo de tiempo AT > u tal que ademas vAT sea mayor que el tamafio de las

heterogeneidades. De este modo, se obtienen las expresiones

Ed(’:ata))=W(l;§()r)LSu(f—£j (2.33)

4 vu v

EF o) = WigK(ith(“—t—lj (2.34)
4 r r

que representan las energias directa y dispersada respectivamente, donde S,(z-7/v) es una
funcién cajon de ancho u desplazada, el supraindice 1 indica que la energia ha sufrido un

unico scattering, H(vt/r-1) es la funcion escalon desplazaday K (V) es un factor de correccion

por expansion geométrica de la forma
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K(v)= llnv—-i_1 parav >1 (2.35)
v ov-

En la Fig. 2.12 puede verse que K(v) = 2/v* cuando v » 1, por lo que (2.34) coincide con
(2.26) si ggp=g.. K(v) diverge logaritmicamente cuando v—1; pero dado que E; es una

densidad, su integral en el espacio, la

energia total, es finita. La densidad de 5
energia media en la fuente se obtiene
haciendo el limite de la (2.34) para
¥ — 0. Cerca de la fuente, la energia
puede considerarse proporcional a 7,
pero a medida que ¢ crece, su variacion

se hace mas lenta.

Una ventaja del método de Sato

(1977a) sobre el de Aki y Chouet ' v

1975) es que puede aplicarse
( ) 4 P P Fig. 2.12.- Factor de correccion de la expansion
inmediatamente después de la llegada  geométrica segiin Sato (1977a), K(v), para v mayor

, . , -2 ,
de las ondas S directas. Los resultados  que I en linea sélida y asintota, 2v =, en linea
o ] ) punteada.
de andlisis adimensionales de Ia
energia a diferentes distancias y tiempos mediante la teoria de SIS permitieron a Sato (1977a)
explicar cualitativamente las principales propiedades de las ondas coda. En trabajos
posteriores, considerd la posibilidad de conversion de ondas en el scattering S—P y P—>S

(Sato, 1977b) y el scattering multiple (Sato, 1988, 1993, 1994).

Incorporando el efecto de la atenuacion anelastica y trabajando las (2.33) y (2.34), la
relacion de energias entre la onda directa y la coda permite conocer el factor de calidad de las
ondas coda en funcidn del tiempo de S y el lapso de tiempo de coda

_w(f—fs)

Kp)'le (2.36)

donde ¢ es el lapso de tiempo de la coda y £ es el tiempo de viaje de la onda S directa.

Novelo-Casanova y Lee (1991) usando codas sintéticas, compararon la aplicabilidad de
las técnicas de SBS y SIS. Encontraron que ambos métodos aproximaban razonablemente los
modelos de entrada propuestos al analizar las mismas ventanas de coda y que los valores

bajos de Q. eran mejor estimados en la parte inicial y final de la coda mientras que valores
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altos de Q. se extraian mds precisamente para lapsos de tiempo largos. Ademas, la
incorporacion de K (v) en el método de SIS parecia trabajar mejor con codas altamente

atenuadas, esto es Q. bajos, mientras que su influencia no se notaba para Q. altos ni para

lapsos de tiempo largos.

Segiin Frankel y Wennerberg (1987), el tratamiento similar del scattering y la
anelasticidad en el SS parece contradecir la fisica del problema ya que dichos procesos
afectan de manera distinta al decaimiento de coda. Mientras que un aumento de la
anelasticidad conlleva a la disminucion de energia tanto en las ondas directas como en la

coda, un aumento del scattering, desviara energia de las ondas directas hacia la coda.

Debido a todas estas consideraciones, diversos autores propusieron diferentes modelos
para la generacion de ondas coda y el tratamiento de la atenuacion, como veremos mas
adelante. Sin embargo, el SBS sigue siendo utilizado dada la sencillez de su aplicacion y
porque la informacion que brinda resulta suficiente para algunos fines como por ejemplo, las

determinaciones de peligrosidad sismica.

2.2.4 SCATTERING MULTIPLE

En regiones con mayor densidad de heterogeneidades surge la necesidad de incluir los
efectos del scattering multiple, es asi que comienzan a desarrollarse nuevos modelos con
bases tedricas y/o fenomenologicas. En primer lugar el modelo extremo de Difusion de la
energia (Aki y Chouet, 1975), luego el modelo de Scattering Multiple de Gao et al. (1983a,b)
que parte del scattering simple agregando 6rdenes de dispersion; el modelo de Transferencia
de Energia (Wu, 1985) que parte de las ecuacion de Boltzmann de la teoria cinética de los
gases y el de Flujo de Energia (Frankel y Wennerberg, 1987) que se basa en el balance de
energia entre las ondas directas y la coda. Si bien estos métodos no se implementan en forma
directa en esta tesis al ajuste de las codas, ellos han sentado las bases de los métodos de

separacion de los efectos de absorcion aneléstica y de scattering que si se aplican.

2.2.4.1 MODELO DE DIFUSION (D)
Dado que el SBS viola el balance energético, Aki y Chouet (1975) consideraron

también el modelo de difusién. En este caso, plantearon la transferencia de energia sismica
como un scattering fuerte donde la energia se fracciona de diferente manera hacia adelante y
hacia atrds al encontrar una heterogeneidad e incluye los efectos de la transformacion de la
energia en calor. Es logico pensar que a medida que el lapso de tiempo de propagacion

aumenta, el efecto del scattering multiple domina frente al scattering simple produciendo una
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distribucion espacial de energia suavizada.

Sea EP (F,t a)) la energia sismica por unidad de volumen en una banda de frecuencia

unitaria alrededor de @. El flujo y el gradiente de la energia cambian con el tiempo, por lo
que se aplica la segunda ley de la difusion para el estado no estacionario (Morse e Ingard,
1986) incluyendo un término de disipacion lineal debido a la consideracion de conservacion

de la energia

D
O _ py2EP _2gD (2.37)
ot 0

donde D es el coeficiente de difusion y el segundo término representa la transformacion de
energia en calor, es decir que Q corresponde solo a la atenuacion aneléstica. Solucionando la
(2.37) para una fuente puntual e instantanea que emite una energia sismica total (@) en una
banda de frecuencia unitaria alrededor de @,se obtiene

24?42 ot

B ap , 0 (2.38)

ED(a)x,t):

W(a)) .
(4nDY"

Suponiendo distancias cortas y tiempos largos, a partir de la definiciéon de la densidad

de potencia espectral (EDP) y teniendo en cuenta que la densidad de energia sismica es dos

veces la energia cinética de las ondas que se propagan o de ondas estacionarias en un medio

de densidad p, se llega a la funcién EDP

wt
0,¢) 12 _ ZW(“)) % (2.39)
pPO”  pw (47[D)A

PD(a)|t) = ED(a)

Por lo tanto el modelo de difusion plantea una dependencia de la energia con el lapso de
tiempo intermedia entre los casos de ondas internas y superficiales del modelo de SBS. En el
analisis espacio-temporal parametrizado de la ecuacion de difusion mediante curvas
normalizadas de energia (Fig. 2.13) se ve que la energia viaja por delante del frente de ondas

violando el principio de causalidad.
Dainty et al. (1974b) obtuvieron la relacion entre D y el camino libre medio ¢ de la
forma D =0//3 donde v es la velocidad de propagacion. Segun Aki y Chouet (1975) las

ondas que sufren scattering hacia adelante se comportan mas como ondas viajeras que como

afectadas por difusion, por lo que este proceso se aplica s6lo a la parte de la energia
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Fig. 2.13. Modelo de difusion: (a) densidad de energia vs. tiempo a diferentes distancias y (b)
densidad de energia vs. distancia con el tiempo como parametro (Extractada de Sato y Fehler,
1998)

dispersada hacia atrds. Por eso en las expresiones de difusion, se incorpora g(7) en lugar del

promedio de g(6) para todas las direcciones.

Mas adelante, en la teoria de transferencia radiativa se vera que el scattering multiple

isotropo converge a la difusion para lapsos de tiempo largos.

2.2.4.2 MODELO DE SCATTERING MULTIPLE DE GAO (SMG)

Segun se ha visto, la teoria del scattering simple es vélida solo si el camino libre medio
de las ondas es mucho mas grande que la distancia de la heterogeneidad al receptor. Sin
embargo existen numerosas situaciones donde esta condicion no se cumple y entonces debe
considerarse la contribucion del scattering multiple a la coda. Kopnichev (1977) desarrolld
las expresiones del scattering doble y triple y la difusion para un medio aleatorio, uniforme,
isotropo y normal asumiendo ademas, que la distancia recorrida por las ondas es mucho
mayor que la distancia epicentral. Nuevamente la difusion fue descartada para aplicaciones
terrestres. En los casos de doble y triple scattering considerd ondas internas y superficiales
con la condicidn de que las ondas primarias y secundarias fuesen de la misma naturaleza. Los
resultados indicaron que la parte inicial de la coda estaba compuesta principalmente de ondas
afectadas de scattering simple, mientras que la contribucion del scattering multiple
aumentaba con el correr del tiempo. De este modo se establecia una limitacion en las

duraciones de codas consideradas seguin el modelo empleado.

Gao et al. (1983a,b) continuaron el estudio del scattering multiple a partir de los
desarrollos de scattering simple de Aki y Chouet (1975). Inicialmente desarrollaron la teoria
para un medio bidimensional Gao et al. (1983a) y luego la extendieron al caso tridimensional
Gao et al. (1983b). Para un medio tridimensional caracterizado por scattering multiple e

isotropo, suponiendo que no se producen cambios de naturaleza y que las energias de las
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ondas afectadas son aditivas, el EDP a un lapso de tiempo ¢ puede expresarse de la forma

Plajt)=>" B (elr) (2.40)

donde el indice &k indica la contribucion energética de la onda generada en la A-ésima

heterogeneidad.

Para obtener las expresiones correspondientes, partiendo de las expresiones del SBS
desarrollaron el scattering doble, triple y su extension a drdenes superiores. Suponiendo a la
fuente y el receptor coincidentes (F=R) en el espacio y una primera heterogeneidad (H,) a
distancia . Las segundas heterogeneidades se plantean con una densidad igual a n, seccion
transversal oy y distribuidas en un anillo elipsoidal con focos en H; y F. Los ejes mayores de
las elipsoides interna y externa son 2r-r; y 2(r+dr)-r; con dr=v dt/2. Las segundas
heterogeneidades recibiran ondas provenientes de H; y F, a distancias r, y r3 respectivamente.
A cierta distancia de referencia de la fuente, 7y, el espectro de amplitud de las ondas serd

‘¢(w‘ r0] . Para el espectro de amplitud de las ondas afectadas por las dos heterogeneidades se
tiene la expresion

o) = 22 [

0
4rryrs \ 1

j‘,,j(awe‘zg(r_zo) o

si se suman las contribuciones de todas las heterogeneidades en el elemento de volumen entre

los dos elipsoides para hallar el EDP que llega al receptor entre el lapso de tiempo ¢y t+dt, se

obtiene
2 2 e
Py(wlr)= KQ”“O—“S(”)e 0 (2.42)
r
donde
%
S(a)) = r02‘¢(w|r0fe 0 (2.43)

representa la energia a la distancia de referencia ry, K, representa la geometria del problema y
su valor, hallado numéricamente, es igual a ©*/8. Gao et al. (1983b) hallaron del mismo modo
las contribuciones de los scattering de orden tres, cuatro y hasta siete, obteniendo la siguiente

generalizacion para 6rdenes superiores
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to\e

P(a)|t) = u(n 00 i naor (2.44)

donde el indice i indica el orden del scattering. Resulta facil entonces, separar el efecto del

scattering simple del miltiple

Ploft) = Ps(alt)+ B, (o) (2.45)
donde
Py(alt) = ’)”Go—g(a’)e_Q (2.46)
2r
2 o m
P, (elt)= me 2N (noyrf 2K, (2.47)
r i=2

Como puede verse, de acuerdo a la dependencia de Ps y P, respecto de r o su
equivalente v#/2, la contribucion del scattering multiple para tiempos largos es mayor que la
del scattering simple. Aunque, integrando los valores de K;, Gao et al. (1983a, b)
comprobaron que la contribucion del scattering de orden i > 7 resultaba ser practicamente

nula.
Teniendo en cuenta la (2.19) se puede expresar

g, =- - (2.48)

2nogr Y

donde la cantidad y=2ncor es adimensional y representa la pérdida de potencia debida al
scattering simple Dainty y Toksoz (1981) plantearon que el factor de calidad del medio, Q,
podia expresarse a través de la contribucion de los factores de calidad correspondientes a los
dos procesos que causaban la atenuacion, esto es la anelasticidad del medio (Q;) y el
scattering (Qy) en la forma
I 019
Q Qi Qs
Integrando hasta el séptimo orden de scattering, Gao et al (1983b) establecieron la

siguiente expresion para el EDP del scattering multiple

0.67 1 J
wt +—

P, (elr)=1.237"20(na, Fs(o) ( o G (2.50)
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Analizando los valores de Py P, en funcioén de y, observaron que se intersecan para
v=Y=0.65=t.noyv. Para t > t.=0.65 (naou)'l, el scattering multiple domina el EDP mientras
que para tiempos menores el SBS permite un buen ajuste. De la (2.50) se deduce que para t
>> t., los valores de Qs son sobreestimados en un factor 1/0.67 en el analisis del scattering

simple.

Gao (1984) mostré que el analisis de las ondas coda podia ser una herramienta
matematica 1til para distinguir ambas contribuciones. Integrando la expresion del scattering
multiple hasta el séptimo orden con la incorporacion de (2.48) y (2.49) obtuvo la siguiente

expresion para el espectro de potencia

0334

wt
P(w|t)=2Qﬂg‘"2)e_Q 1+1.23g—te o 2.51)
Ot s

que puede solucionarse usando un método de ajuste no lineal para determinar los valores de
0:;y Qs El primer término representa la contribucion del scattering simple y el segundo
término representa la contribucion del scattering multiple. Puede verse que en la estimacion
de Q. para lapsos de tiempo largos con el modelo de Aki y Chouet, se estaria sobreestimando
su valor en un factor de 1.23 para el caso tridimensional si se considera despreciable la

absorcion intrinseca del medio.

2.2.4.3 MODELO DE TRANSFERENCIA RADIATIVA (TR)

El modelo de Gao et al (1983b) permitia un mejor ajuste de la envolvente media
cuadratica del sismograma, pero aun quedaba por resolver el problema del tratamiento de la
conservacion de la energia total. Una aproximacion sistematica al modelado del scattering
multiple consiste en considerar la teoria de la transferencia radiativa (teoria del transporte de
energia) para la densidad de energia. Los modelos iniciales que usaban esta teoria no incluian
la conversion de ondas en el scattering. Wu (1985) y Wu y Aki (1988a) fueron los primeros
en explorar su aplicacion en el modelado de envolventes de sismogramas de alta frecuencia.
Wu (1985) considero6 el caso del scattering isotropo y del scattering fuerte hacia adelante para

ondas S y coda de pequefios terremotos locales.

La ecuacion basica es la llamada ecuacion de transferencia o transporte y es equivalente
a la ecuacion de Boltzmann usada en la teoria cinética de los gases, en la Optica astrofisica y
en la teoria del transporte de neutrones. Esta teoria ha sido aplicada con éxito, por ejemplo,
para modelar visibilidad atmosférica, actstica ocednica y la propagacion de la luz en

atmosferas planetarias (Chandrasekhar, 1960). Asumiendo que la energia total se conserva y
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sin considerar la interferencia de ondas, el desarrollo de formulas es mas bien heuristico,
perdiendo rigurosidad en el tratamiento de la ecuacion de onda. De este modo se simplifican
las matematicas a riesgo de hallar algunos problemas de balance energético local por el

scattering simple.

Se presenta aqui un resumen que sirve de introduccion a métodos cuyos desarrollos se

fundan en este modelo y que se aplican en este trabajo.

En primer lugar el andlisis de la energia se realiza para una frecuencia fija, por lo que

las expresiones no dependerin de . La intensidad media, I(r), es el promedio de la integral

sobre todas las direcciones de la intensidad especifica o direccional / (r,f)). Esta tltima es la
cantidad fundamental de la teoria, ya que da el flujo de potencia en un dngulo s6lido unitario

en la direccion Q. La densidad de energia para una onda de velocidad v, sera

I[ r Q)tIQ _—1 (2.52)

Se define el albedo sismico, By, como

By=—1s (2.53)

s + i

donde 7, = gpes el coeficiente total de scattering definido a partir de (2.17) y (2.19) salvo que
en este caso el coeficiente de scattering, g, es direccional; 7; es el coeficiente de absorcion

intrinseca del medio y 7, el coeficiente de extincion del medio, es 77.=7,+7;. La directividad

del scattering esta dada por la relacion D(f),f)o) (Q 0 ) N .

La ecuacion diferencial para la intensidad especifica, o ecuacion de transferencia, sera

alr.9) _ 1[0+ ’7s ijz A )il iy +w(r.62) (2.54)

dl

donde dl es la longitud de un cilindro elemental de seccidn transversal unitaria, alrededor de

la direccion y W(r,f)) es la funcion intensidad de la fuente, que define la cantidad de

potencia emitida en la direccion ) por unidad de angulo sé6lido. El primer término de la

derecha de la ecuacién (2.54) representa la pérdida de potencia en la direccion Q por
absorcion y scattering, el segundo término da la ganancia de potencia en dicha direccion por
intensidad incidente que sufrid scattering desde todas las direcciones y el tercer término es la

contribucidn directa de la fuente.
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No existe una solucion analitica general para la ecuacidon de transferencia pero pueden

hallarse soluciones numéricas. Las soluciones se plantean reemplazando la (2.52) en (2.54).
El caso mas sencillo es el correspondiente al scattering isotropo, es decir que D(ﬁ,f)o)s 1.

Si se integra sobre todas las direcciones, para obtener la densidad de energia se llega a una

ecuacion diferencial de primer orden de la forma

aE()

— = NElr)+00) (2.55)
con
_ 1 s A A
o)== [| 2= [ 1l €2 Ja, + W(r,Q)}Q (2.56)
4 4
La solucion general de la (2.55) es

l
E(r)= e + [0t )e ! ay (2.57)

0

donde 4 es una constante. Puede observarse que la densidad de energia contiene un primer
término denominado densidad de energia coherente, E., o densidad de energia reducida, que
decae exponencialmente con el coeficiente de extincidn, 7., como coeficiente de atenuacion.
El segundo término se denomina densidad de energia difusa, E,, producida por el scattering.

Queda por determinar la funcion 7 (r,f)o), para lo cual se deben imponer condiciones de

contorno. Wu (1985) supuso una fuente puntual en el origen irradiando una densidad de

energia Ey en un medio infinito aleatorio e inhomogéneo, obteniendo la siguiente solucion

1 e
_ = d
4727’2E(I") =n,Pre Tedor 4 nerJ.f(f,BO )e 4 §_§
0

(2.58)
—4m*(E; +E,)

donde la energia de difusion, afectada por el scattering multiple, estd caracterizada por

P 2d,> (1~ dy?)

" Byldy? + By -1 229

y dy, que se define como el multiplicador difusivo se determina a partir de su relacion con By
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Bo [ Itdo ) (2.60)
2d, \1-d,

Por ultimo, la funcion que caracteriza a la energia coherente puede escribirse como

2
f(&By)= (1—Bo§tanh_l(§))z +(%Bofj (2.61)

El término difusor también puede escribirse discriminando en su exponente el efecto de

la absorcion y el scattering

E, (r) =5 Byrel tntdsns)r] (2.62)
d - dy—(1-B)) (2.63)
BO

Cuando la distancia es grande, especialmente para By grandes, el término de difusion es
dominante y la E(r) tendrd aproximadamente un decaimiento exponencial con un coeficiente

de atenuacion aparente dy75. que es menor que 7., ya que dy es siempre menor que 1.

Wu (1985) analiz6 también el caso de heterogeneidades de gran escala con un
scattering fuerte hacia adelante, tal como se habian encontrado en las grandes antenas
sismicas de LASA y NORSAR, dibujando las curvas normalizadas de densidad flujo de
energia (47°E(r)) en funcion de 7, la distancia de extincion, absorcion o scattering segin el
caso (Fig. 2.14). Para el scattering iso6tropo o aproximadamente isétropo, hallo que las curvas
dependian fuertemente del albedo sismico, By, manteniendo una forma de arco con su maximo

dependiendo del coeficiente de extincion del medio, 7., para el caso By > 0.5. A partir del

Fig. 2.14. Curvas de distribucion
de densidad de energia
normalizada 4m°E(r), donde r es
la distancia de propagacion desde
la fuente puntual, D,=n.n es la
distancia de extincion y n, = 11;
es el coeficiente de extincion. B, es
el albedo sismico del medio.
(extractada de Wu, 1985).
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valor del albedo, podrian separarse las

3 4wr2E (1)
. . ., 5F  ———= 4xr2E,(r)
contribuciones de la absorcion y el T T
i Be:0.95 __—m———-T T T T T T

scattering a la atenuacion (Fig. 2.15). Por eI T T

otra parte, para el scattering fuerte, la forma

T YI[T!I

de la curva de energia vs. distancia es

insensible al albedo, por lo que la ol

separacion de los efectos de absorcion y 05

R AR

scattering se vuelve mas dificil.

Ot
La implementacion de este modelo

T IYYHII

requeria la comparacion visual de curvas

experimentales con curvas sintéticas. En el 00! ; ‘l x 2l : 13 )
momento que fue desarrollado esto De=r/Le

) Fig. 2.15. Amplitudes relativas de la
demandaba un tiempo de calculo que no era energia difusa E; y la energia coherente E,

en funcion de la distancia de extincion D, y

justificado por la fiabilidad del ajuste y el diferentes albedos sismicos B, (Wi, 1985)

margen de error de los datos. Unos afios

mas tarde Hoshiba et al. (1991) retomarian este modelo para mejorarlo.

2.2.4.4 MODELO DE FLUJO DE ENERGIA (FE)

Frankel y Clayton (1984), comprobaron que la atenuacion aparente es mayor cuando la
heterogeneidad tiene dimensiones comparables a la longitud de onda. Analizando
sismogramas sintéticos en un medio aleatorio bidimensional observaron que el contenido en

frecuencias de la coda aumenta cuando disminuye el tamafio de la heterogeneidad.

Posteriormente (Frankel y Clayton, 1986), observaron la excitacion de ondas coda al
analizar simulaciones de propagacion de ondas en medios inhomogéneos y encontraron que el

decaimiento de la coda en sismogramas sintéticos era insensible al Q de scattering del medio.

Los resultados previos condujeron a Frankel y Wennerberg (1987) a la conclusion de
que, debido al scattering, las ondas se dispersan rdpidamente en un volumen esférico por
detras del frente de onda. Entre sus observaciones cabe destacar, que el scattering y la
atenuacion intrinseca deberian causar diferentes efectos sobre el decaimiento de la coda.
Mientras un aumento del scattering causa una mayor distribucion de la energia directa hacia
la coda a medida que aumenta el tiempo, un aumento de la atenuacion intrinseca produce una

mayor pérdida de energia con el tiempo tanto en la coda como en la onda directa.

El modelo propuesto es consistente con las observaciones de las envolventes de

sismogramas a diferentes distancias y con las amplitudes de codas de S para lapsos de tiempo
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largos. Por otra parte permite diferenciar explicitamente entre la atenuacion aneléstica y la
atenuacion por scattering, siendo valido tanto para el scattering débil como para el fuerte.
Demostraron, mediante la aplicacion sobre sismogramas sintéticos que el decaimiento de la
coda es sensible al Q intrinseco del medio y que el cociente entre la amplitud de la coda y la
energia de la onda directa registrada sirve como medida de la atenuacion por scattering.
Mediante pruebas sobre datos reales concluyeron que los valores de Q obtenidos para ondas
coda en la litosfera se aproximan al efecto de la atenuacion intrinseca y no se relacionan con

la atenuacion por scattering.

Al igual que el modelo de transferencia radiativa, el modelo de flujo de energia es un
modelo fenomenolédgico y no hace intentos de explicar el proceso de scattering. Considera
que la energia fluye entre el frente de onda inicial y la coda, que la energia de la coda es
aproximadamente homogénea en el espacio y aplica el principio de conservacion de la
energia. Las formulas locales de magnitud que dependen unicamente de la duracion del

registro son validas por la propiedad de homogeneidad de la coda.

En el desarrollo del método, Frankel y Wennerberg (1987) plantearon ondas acusticas
propagandose desde una fuente explosiva a través de dos clases de medios diferentes segtn el
tamafio dominante de sus heterogeneidades. En principio simularon sismogramas donde las
ondas directas eran afectadas por scattering y expansion geométrica, tal como lo plantearon
Aki y Chouet (1975), pero sin incluir el efecto de la atenuacion intrinseca. La naturaleza de
las ondas podia ser tanto de ondas superficiales como internas. Luego determinaron el O de
scattering a partir del decaimiento de la amplitud maxima de las envolventes corregidas por
divergencia geométrica y en funcion de las distancias fuente-receptor. Demostraron que el QO
de scattering es menor cuando las heterogeneidades son de tamafio similar a la longitud de
onda sismica que cuando las heterogeneidades son mucho mas pequefias que la longitud de
onda. En el primer caso, la amplitud promedio de las ondas coda es mayor y el decaimiento
con la distancia de la amplitud de la onda S directa es mas notorio, demostrando la
homogeneidad de la coda mencionada anteriormente. Para cualquier distancia de correlacion,

-1 . . . . , . .
Oy es casi proporcional a la varianza (%) de la velocidad sismica del medio.

Suponiendo un medio sin atenuacién intrinseca, la energia de la onda directa es
dispersada en forma continua hacia la coda a medida que el frente de onda avanza. Si Wr es
la energia total, W) la energia de la onda directa y W la energia de la coda, entonces a un

lapso de tiempo ¢, la energia de la onda directa sera
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W, =Wye % (2.64)

donde w es la frecuencia angular y Qs representa el scattering. La energia de la coda puede
expresarse como We= Wr- Wpy dado que Wp se mide en cierta ventana temporal que se
inicia en el instante de arribo de la onda, puede ser que en ella se incluya algo de energia

afectada de forward-scattering. Estas consideraciones conducen a
W =Wpli—e o) (2.65)
Como la coda es homogénea, su densidad de energia vendra dada por

EEE (olrt) = We (43 %0° (2.66)

siempre que se tome la ventana temporal de la coda a vt >> r (Frankel y Wennerberg, 1987).
Reemplazando esta expresion en (2.65) e integrando para todas las heterogeneidades del

medio tridimensional (Sato y Fehler, 1998), se obtiene

EgE(a)r

_ _Wt/Qs
el
drut parawt/Q, «1 (2.67)

zMH(Z_zj

4012 v

Segtin el modelo de flujo de energia las envolventes de coda convergen para medios con
diferentes valores de O, y lapsos de tiempo largos, mientras que en el modelo de scattering

simple las amplitudes de coda seran proporcionales a los valores de Qs (Fig. 2.16).

Incorporando ahora al medio la atenuacion intrinseca a través de Q;, segun la relacion

Wy =We ™% | se obtiene

EgE(a)r

_ —ot/Qg | ~ot/Q;
,z)=3W(1 e )e t H(x—ij (2.68)

470°F v

En este caso, como en los otros métodos, W es la energia elastica radiada originalmente en la
fuente. La atenuacion intrinseca causa un decaimiento exponencial de la amplitud en la coda
que se superpone a los efectos del scattering y la expansion geométrica. El decaimiento de la
coda con ambos tipos de atenuacién es mas pronunciado y es bastante similar a los
observados. El scattering simple sobreestima la velocidad de decaimiento de la coda en un

medio con atenuacion intrinseca y moderada atenuacion de scattering.

Aplicando la expresion (2.49) de Dainty y Toksoz (1981), puede evaluarse la

contribucion del scattering y la absorcion aneléstica a la atenuacion de ondas coda. Frankel y



Capitulo II: Modelos y Métodos de determinacion 59

Wennerberg (1987) demostraron mediante  ® 30.0 HZ
Qs = 80
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simulaciones que el decaimiento de la coda es
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mas sensible al Q; que al O, Como puede
verse en la (2.68), si el scattering es muy débil,

el modelo de flujo de energia se aproxima al

LOG AMPLITUDE
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medio e incluia tanto la atenuacion intrinseca TIME (SEC)

como la de scattering. Fig. 2.16. Decaimiento tedrico de la
coda segun (a) el modelo de flujo de

Finalmente, Frankel y Wennerberg energia y (b) el modelo de scattering
simple para medios con Q; entre 80 y

(1987) mostraron que los valores de Oc 320 en funcion del lapso de tiempo.
(Extractada de Frankel y Wennerberg,

calculados por el método de SBS, aproximan 1987)

en el mejor caso al O; de la litésfera y no se

relacionan con Q.

2.2.5 ALGUNOS RESULTADOS DE LAS DETERMINACIONES DE Q¢

Los modelos de SBS y SIS han resultado ser los mas utilizados en todas las regiones
donde se han hecho determinaciones de atenuacion sismica. Si bien los mismos Aki y Chouet
(1975) calificaron a su modelo de simplista, su expresion de la envolvente de coda ajusta de
buen modo en la mayoria de los marcos tectonicos en los que se ha aplicado. Conforme el
método SBS se ponia en practica, los resultados obtenidos sobre los datos reales permitian
redefinir los criterios de aplicacion y mostraban la variacion de (. en una misma region
induciendo a interpretaciones geodinamicas. Para una discriminacion de las posibles causas
de la forma de decaimiento de la coda, habria que valerse de modelos mas sofisticados como
los descriptos en las secciones anteriores. En algunas aplicaciones se han realizado

modificaciones al método SBS como la propuesta por Herrmann (1980) quien considero el
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efecto que agregaba la respuesta instrumental al ajuste de Q. (Canas et al., 1991; Singh y
Herrmann, 1983). Entre las regiones que han sido estudiadas mediante el modelo de
scattering simple pueden mencionarse: Japon (Aki y Chouet, 1975); Afganistan (Rautian y
Khalturin, 1978); varias regiones de EEUU (Chouet, 1979, Singh y Herrmann, 1983, Biswas
y Aki, 1984, Havskov et al., 1989); Italia y sur de Espafia (del Pezzo et al., 1983a, b y 1990);
NE de Espafia (Correig y Mitchell, 1989 y Correig et al.,, 1990); Noruega (Kvamme y
Havskov, 1989); cuenca de Granada, Espana (Ibafiez et al., 1990, Morales et al., 1991);
Canada (Woodgold, 1990 y 1994); Francia (Chevrot y Cansi, 1996); Costa Rica (Gonzalez y
Persson, 1997); India (Gupta et al., 1998); México (Novelo Casanova y Valdés-Gonzélez,
2000); NE de Brasil (Pereira Dias y de Souza, 2004); Venezuela (Garcia y Mendoza, 2004);
NO de los Himalaya (Kumar et al., 2005) y Cuba (Biescas et al., 2007). La Fig. 2.17,
extractada de Sato y Fehler (1998) reune valores de Q. estimados en funcién de la frecuencia

en numerosas regiones del mundo.

Una de las cuestiones que se discuten al aplicar el modelo de scattering simple es la
naturaleza de las ondas que componen la coda. Rautian y Khalturin (1978) observaron que no
se diferenciaba el efecto de la eleccion del factor de expansion geométrica, m=1 o 2, excepto
para las frecuencias mas bajas. En su trabajo midieron envolventes de codas de terremotos
locales y regionales registrados en diferentes regiones y con magnitudes diferentes, en un
amplio rango de distancias epicentrales, profundidades y frecuencias. En todos los casos el
modelo de scattering simple ajustd bien a los datos, mostrando que la validez de esa
aproximacion se extendia mas alla de lo establecido por Aki y Chouet (1975). Poco después,
Aki (1980a, b) plante6 un método para la determinacion del factor Q de ondas S directas (Qq)
utilizando las amplitudes de coda para normalizar y las expresiones del SBS para modelar su
decaimiento. Sus resultados mostraron una gran similitud entre los valores de Q. y Q4
llegando a la conclusion de que las codas de terremotos locales en un rango de frecuencias de

1 a 25 Hz, estaban compuestas por ondas S dispersadas por scattering.

La definicion del inicio y fin de la coda resulta ser otra cuestion de importancia a la hora
de interpretar la naturaleza de las ondas asi como su grado de dispersion. En el desarrollo
teorico de la aproximacion al scattering simple, Aki y Chouet (1975) expresaron la energia de
la onda secundaria en el receptor a un lapso de tiempo ¢ > 2¢s. Rautian y Khalturin (1978)
recomendaron fijar el inicio de la coda en un lapso de tiempo igual a dos veces el tiempo de
propagacion de la onda S. En ocasiones esta condicion se torna demasiado exigente ya que

puede haberse descartado gran parte de la energia de la coda o incluso medir amplitudes
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Fig. 2.17. Atenuacion de coda Q. en funcion de la frecuencia para varias regiones: 1, centro y
centro-sur de Alaska (Biswas y Aki, 1984), litosferas oceanicas en 2.1, Islandia; 2.2, Galapagos;
2.3, Guam (Jin et al., 1985); 3.1, California central, 3.2, Hawaii, 3.3, Long Valley en California
(Mayeda et al., 1992); 4 region volcanica Campi Flegrei, sur de Italia (del Pezzo et al., 1985); 5
Mar Muerto, Asia (Eck, 1988); 6 Garm, Asia central (Rautian y Khalturin, 1978); 7, Indu-Kush,
Asia (Roecker et al., 1982); 8, Kanto-Tokai, Japon (Fehler et al., 1992); 9, New England, U.S.A.
(Pulli, 1984); 10, sur de Noruega (Kvamme and Havskov, 1989); 11, Petatlan, Guerrero, México
(Rodriguez et al., 1983); 12, Carolina del Sur, U.S.A. (Reha, 1984); 13, Nagano occidental, Japon
(Kosuga, 1992); 14, corteza superior en Ashio, Japon (Baskoutas and Sato, 1989); 15, corteza
superior en Nagano occidental, Japon (Kosuga, 1992). Extractada de Sato y Fehler, 1998.
proximas al ruido de fondo, por lo que el inicio puede ubicarse en un tiempo anterior,
tomando la precaucion de evitar las ondas directas (Herraiz and Espinosa, 1986; Ibafiez et al,
1993). Ibanez et al. (1993) observaron que basta con fijar el inicio de la coda luego del
instante de maxima amplitud del sismograma donde el decaimiento se torna regular
extendiéndose hasta donde la sefial se confunde con el ruido de fondo. De este modo la coda

constituye en general, mas del 60% del sismograma en el rango de frecuencias de 2s hasta
50Hz.

Rautian y Khalturin (1978) fueron los primeros en concluir que un tnico Q. no
alcanzaba a describir la envolvente de coda completa ya que sistematicamente cambiaba su
forma de decaimiento con el lapso de tiempo. En todos los trabajos citados se ha encontrado
que Q. crece con el lapso de tiempo, por lo que la mayoria de los investigadores han sugerido
que la energia que llega hacia el final de la coda ha atravesado regiones con menor atenuacioén

que su predecesora. De este modo se sugeria una dependencia de la atenuacion con la
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profundidad (Del Pezzo et al., 1990). Como ya se ha mencionado en la Seccion 2.2.3.2,
Novelo-Casanova y Lee (1991) concluyeron, mediante datos sintéticos, que el SBS y el SIS
aproximan razonablemente bien las envolventes de coda dando valores casi iguales de Q.
cuando los lapsos de tiempo considerados son los mismos. Ibafiez et al. (1991) observaron
que ambos métodos coinciden para distancias epicentrales pequefias (<70 km), pero si estas
aumentan, comienzan a aparecer discrepancias en los resultados. La variacion temporal de Q.
fue reportada por Chouet (1979) a lo largo de un afio de observacion pero no pudo
correlacionarlo con la actividad sismica. Jin y Aki (1986), Guzev y Lemzikov (1985) entre
otros, analizando variaciones de codas regionales por periodos de muchos afios, detectaron un
minimo de Q. unos meses antes de la ocurrencia de grandes terremotos. Sin embargo no ha

habido nuevos resultados que confirmen esta propiedad.

Tradicionalmente se estima el valor de Q. mediante un ajuste lineal por cuadrados
minimos a las envolventes de coda, previa transformacion logaritmica de la ecuacion. Sin
embargo Ibanez (1990) e Ibaiiez et al. (1993) puntualizaron que si los datos observados tienen
una distribucion de errores de tipo Gaussiana, la transformacion de tipo log-log de la funcion
no lineal que los representa, tendra una distribucion de errores no-Gaussiana. Esto viola una
de las hipoétesis del ajuste por minimos cuadrados, pudiendo resultar en una distorsion de los
resultados. Por otra parte, la linealizacidon logaritmica no resulta ser una buena eleccion
cuando se tiene la misma precision en la medida de las amplitudes en funcion de la variable
independiente, el tiempo. El logaritmo amplifica la dispersion de las amplitudes cercanas a
cero. Este es el caso de la envolvente de coda, donde al aumentar el lapso de tiempo,
disminuye la relacion senal-ruido y por lo tanto aumenta el error en la estima del logaritmo de
la amplitud. Los autores propusieron, entonces, un ajuste por un método no-lineal como
puede ser Gauss-Newton, donde ademas puede estimarse el intervalo de confianza de la
estima y el coeficiente de correlacion que da la bondad del ajuste. De la comparacion entre
ambos métodos de ajuste, surgid que, el método no lineal aproxima mejor a los datos tanto al

inicio como hacia el final de la coda (Ibanez, 1990, Ibanez et al., 1993).

Como sugiriera Tsujiura (1978), el valor de Q. es medido usualmente sobre los
sismogramas filtrados a varias frecuencias seleccionadas y con un ancho de banda de una
octava. Esto significa que los valores obtenidos de (. representan en realidad el factor de
calidad promedio en un intervalo de frecuencia. Si bien las expresiones teodricas del método
son estrictamente validas en cada onda monocromatica, esto es imposible de considerar en la
practica debido a la pérdida de estabilidad en el filtrado de los datos en bandas muy estrechas.

Dado que las longitudes de coda y los rangos de frecuencia varian segun los trabajos y
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regiones analizados, han de tomarse las precauciones debidas al momento de comparar
resultados, ya que las dependencias observadas resultan estar fuertemente relacionadas con

los parametros de la determinacion (Del Pezzo et al., 1990, Ibafiez, 1990).

En el tratamiento del scattering (Seccion 2.1.2) se vio que el factor de calidad se
relaciona con la distribucion y dimensiones de las heterogeneidades y debido a eso muestra
una dependencia con la frecuencia. Q. toma valores del orden de 107 para 1 Hz y decrece a
107 para frecuencias cercanas a 20 Hz. Q. es generalmente mayor en regiones volcanicas y
en la corteza superior. Los ajustes realizados de Q. en todas las regiones (Fig. 2.17) muestran
una dependencia con la frecuencia que puede expresarse a través de la relacion (2.21). Es

comun hallarla expresada de la forma

0. =0p.f" (2.69)

a pesar de ser dimensionalmente incorrecta, donde Qy. es el valor de Q. evaluado a la
frecuencia fy = 1 Hz, n es el exponente que define la dependencia con /. Esta expresion es
valida para f> 1 Hz, ya que para frecuencias menores se han encontrado valores de Q. casi
constantes. Los valores de n ajustados se encuentran entre 0.5 y 1 en la mayoria de los casos
estudiados (Sato y Fehler, 1998). La comparacion de los valores de Qoy. obtenidos para
diferentes regiones ha permitido ver claramente que Q. es mayor en areas tectonicamente

estables y menor en areas activas.

En algunas regiones, contando con datos de varias estaciones correspondientes a
eventos bien distribuidos, se han observado variaciones laterales y en profundidad de la
atenuacion de ondas coda. Pueden encontrarse en la bibliografia criterios muy diferentes
entre si para la regionalizacion de los valores de Q. estimados. Sin embargo, debe quedar
claro que las ondas coda han sufrido scattering y no provienen directamente de la fuente
sismogénica sino que han barrido un 4rea mas amplia que la que se encuentra entre el
hipocentro y la estacion. Una manera sencilla de establecer una relacion entre las
coordenadas de un mapa y los valores de Qo consiste en realizar un promedio de los valores
obtenidos para cada estacion dentro de un cierto radio de distancia epicentral. Otra forma
consiste en asignar los valores obtenidos de Qo al punto medio de la trayectoria. Una tercera
regionalizacion se funda en el modelo de scattering simple de Aki (1969) y ha sido aplicada
por ejemplo por Pulli (1984) y Havskov et al. (1989). En ella se supone que las ondas coda
que llegan a una estacién en un cierto intervalo de tiempo, han sido afectadas por las
heterogeneidades que se encuentran en un volumen encerrado en el elipsoide con focos en el

hipocentro y la estacion y semieje mayor vf/2, permitiendo ademés estimar la profundidad
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maxima a la que se asigna cada valor de Q..

Los métodos basados en el scattering multiple han sido utilizados pero no en la misma
proporcion que los de scattering simple, al menos hasta hace un par de décadas cuando la
mayor velocidad de célculo de curvas teoricas agiliz6 su implementacion. Frankel y
Wennerberg (1987) probaron el método de FE en California; Wu y Aki (1988) aplicaron el
método de TR para determinar la atenuacion en la region del Hindu-Kush; Matsunami y
Nakamura (2004) estimaron la atenuacion en el sudoeste de Japon empleando el método
hibrido de SDZ de Zeng (1991). Wegler (2004) propuso condiciones de contorno para la
ecuacion de difusion consiguiendo una teoria mas simple que las existentes hasta ese
momento y que resulta de utilidad especialmente en volcanes. Dada la alta heterogeneidad
que caracteriza a los terrenos en zonas volcanicas, el modelo de difusion resulta en un buen
ajuste del decaimiento de las ondas coda generadas en ellos (Wegler, 2004; McNutt, 2005;
Yoshimoto et al., 2006; Del Pezzo, 2008). Los métodos que consideran el scattering multiple
han sido una importante contribucion al entendimiento de los procesos que ocasionan la

atenuacion y han dado origen a nuevas técnicas que permiten separar sus efectos.

2.3 ATENUACION DE ONDAS DIRECTAS

2.3.1 ALGUNAS PROPIEDADES DE LA ATENUACION DE ONDAS
DIRECTAS

Como se ha visto en la Seccion 2.1 a medida que un pulso viaja a través de un medio
heterogéneo o anelastico pierde energia que puede ser transferida hacia otras partes del campo
de onda por scattering o hacia el medio en forma de calor por anelasticidad (Wennerberg y

Frankel, 1989).

Las primeras observaciones de la atenuacion de ondas superficiales se atribuyen a
Ewing y Press (1954) cuando analizaban las ondas Rayleigh del terremoto de Kamchatka en
el manto. Brune (1962) demostr6 que debia usarse la velocidad de grupo para la
determinacion del factor O lo que fue corroborado por Bloch, Hales y Landisman (1969)
quienes comprobaron que las velocidades de grupo eran mas sensibles que la velocidad de

fase a los pequefios cambios en los parametros fisicos del medio.

Knopoff (1962) no dudé en que la pérdida de energia de las ondas sismicas en el interior
terrestre se debia a la atenuacion intrinseca y analizando datos de ondas internas, ondas

superficiales y oscilaciones libres encontré que el manto superior tenia mayor atenuacion que



Capitulo II: Modelos y Métodos de determinacion 65

el manto inferior.

Los valores de O de ondas internas (Qp correspondiente a ondas P y Qg para ondas S) en
el interior terrestre pueden expresarse en funcion de los factores O, y Ok que se relacionan a
su vez, con los modulos de rigidez (i) y compresibilidad (K) en medios anelasticos (Udias

Vallina, 1999)

2 2 (2.70)
1 iH 1, l_i{v_sj 1
Op 3\vp) O, 3\vp ) |Qk
Es comun suponer que no hay disipacion de energia en los procesos compresivos y por

eso Oy ~ . En un solido de Poisson esto significaria que Qp =9/4 0.

A partir de las observaciones de la atenuacion de ondas internas telesismicas, ondas
superficiales y oscilaciones libres del planeta y con un modelo de simetria radial, se
construyeron los primeros modelos de Q para toda la Tierra (Anderson et al., 1965, Anderson
y Hart, 1978) que se denominaron MMS8 y SL8. En estos modelos se planteaba una velocidad
que era independiente de la atenuacidn y mantenia su distribucion constante. En la
actualidad, se utilizan inversiones simultdneas de atenuacion y de velocidad mediante técnicas
tomograficas (por ej.: Roth et al., 1999, Romanowicz, 2003). El modelo SL8, se caracteriza
por valores de QOs entre 200 y 500 para la litosfera, valores mas bajos, cercanos a 110, en el
manto superior y un manto inferior con valores de Os que crecen desde 50 hasta 500con la
profundidad. Qs es nulo en el nucleo externo y creciente en el nucleo interno (400-800). Ok
se considera tendiendo a infinito en el manto pero igual a O, en el nucleo interno. La
atenuacion en el interior terrestre se asocia principalmente a la disipacion de energia en las
ondas de corte. La atenuacion de los modos normales de la Tierra ha mostrado que Ok no es
realmente infinito. En los modelos globales basta con suponer un Q dependiente con la
profundidad y constante con la frecuencia. En cambio, esta suposicion no es valida en el

analisis de ondas internas de corto periodo.

En la litésfera, se han elaborado modelos promedio de Q que indican una atenuacion

alta en corteza (Q =160 ), una atenuacién moderada en la litosfera inferior (Q =~ 500) y una
mayor atenuacion en la capa de baja velocidad que limita la litésfera (Q ~125). Los valores

en corteza pueden mostrar fuertes variaciones laterales dependiendo del grado de

heterogeneidad (120 < Q < 600) (Udias Vallina, 1999). En zonas volcanicas los valores de Q
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pueden ser aun mucho mas bajos (12 <Q <46) (Martinez Arévalo, 2005) lo que puede

asociarse tanto a la heterogeneidad de la estructura volcdnica como a la presencia de altas

temperaturas y contenido de fluidos (por fusién o insercion de agua en el sistema).

En un pulso, la atenuacion se manifiesta a través de una disminucion de amplitud y un
ensanchamiento de la forma de onda por la desigual absorcion entre altas y bajas frecuencias.
En un sismograma puede verse un aumento de la duracion de la envolvente del sismograma
con la distancia. (Seccion 1.1). Comparando sismogramas de terremotos de magnitud local
menor que 5 (con una duracion de la fuente menor que 1 s), Sato (1989) observo que la
duracion del primer paquete de ondas S era mayor y aumentaba con la distancia. Las
envolventes de sismogramas filtrados a diferentes frecuencias, mostraban un retraso entre los
tiempos de arribo de la maxima amplitud y su mitad que aumentaba con la distancia. Esta
variacion, indicaba, no podia ser efecto de la fuente, pero tampoco podia ser efecto de sitio en

la estacion dado que el emplazamiento era en roca firme.

Utilizando caracteristicas como el retraso de las ondas en medios con atenuacion, la
pérdida de contenido en frecuencia, la disminucidon de amplitudes con la distancia o el tiempo,
se han desarrollado numerosos métodos de determinacion de la atenuacion sobre ondas P, S y
superficiales. Las redes globales de estaciones sismologicas facilitaron las observaciones de
las ondas superficiales en su propagacion, lo que dio lugar al desarrollo de métodos de
determinacion de la atenuacion en las capas mas superficiales de la estructura terrestre, entre
ellos los métodos con datos de una o dos estaciones (Ben-Menahem, 1965, Tsai y Aki, 1969).
Los métodos basados en la observacion del decaimiento espectral de las ondas se
popularizaron y diversificaron con el inicio de la registracion digital. Estos métodos pueden
implementarse con datos de una Unica estacion, analizando las amplitudes en funcion de la
frecuencia para varios terremotos o bien para al menos dos estaciones en la misma region y el

mismo terremoto.

Otras medidas se basan en la observacion de cambios en la amplitud de la onda directa
con la distancia utilizando datos de una unica estaciéon, como es el método de Normalizacion
de la Coda (Aki, 1980a) inspirado en mediciones hechas por Aki y Chouet (1975) sobre ondas
P y por Rautian y Khalturin (1978) para ondas S. A partir de sus resultados acerca de la
atenuacion de ondas S y coda y sustentado en las observaciones de Tsujiura (1978) sobre
determinaciones de efecto de sitio realizadas con ondas P, S y coda, el método de la
Normalizacion de la Coda llevo a Aki (1980a) a concluir que las ondas coda estaban

compuestas por ondas S dispersadas y sin cambio de naturaleza. Este método resulta ser de



Capitulo II: Modelos y Métodos de determinacion 67

gran utilidad para la correccion de la anisotropia de la radiacion en la fuente y los efectos de
la propagacion sobre las sefiales registradas cuando se pretende determinar el tamafio de un
terremoto a través del espectro de radiacion (Aki, 1967, Brune, 1970) y también para la
eliminacion del patron de radiacion y el efecto de sitio en los métodos de separacion de la

atenuacion intrinseca y de scattering (Gao, 1984, Hoshiba et al., 1991).

Las investigaciones hechas en el campo de la acustica con la propagacion de ondas de
alta frecuencia en diferentes materiales (Ricker, 1953, Knopoff, 1964) fueron extrapoladas a
las frecuencias sismoldgicas para mejorar los criterios de lectura de tiempos de llegada de las

ondas y a su vez permitieron medir su atenuacion (Gladwin y Stacey, 1974b).

2.3.2 METODOS DE DETERMINACION DE Q EN ONDAS DIRECTAS

En los siguientes parrafos se repasaran los fundamentos y las expresiones de algunos de
los métodos mas utilizados en la bibliografia para determinar la atenuacion de las ondas
directas en sismogramas locales y/o regionales y que seran aplicados en este trabajo. Existen
sin duda otras técnicas que podrian aplicarse pero de acuerdo a la distribucion de sismicidad y
de estaciones y a fin de comparar con resultados obtenidos en otras regiones se ha hecho esta
seleccion. En primer lugar se presenta el Método del Ancho del Primer Pulso de P (Gladwin
y Stacey, 1974b) que observa coémo disminuye la pendiente del primer pulso del
desplazamiento con la distancia (una onda impulsiva se vuelve emergente) y lo relaciona con
la atenuacion. Los Métodos Espectrales que analizan el decaimiento del espectro de amplitud
del desplazamiento en una estacion, son representados en este trabajo por un par de
adaptaciones del método de Tsujiura (1966). El Método de las Dobles Razones Espectrales
(Chun et al., 1987) es una modificacion del Método de las Dos Estaciones (Tsai y Aki, 1969)
y permite estudiar la atenuacion de ondas superficiales o internas sin necesidad de conocer
patrones de radiacion, efectos de sitio ni respuestas instrumentales. El Método de
Normalizacion de la Coda (Aki, 1980a) permite estimar la atenuacion de las ondas directas
con datos de una estacion, eliminando los efectos del patron de radiacion, la respuesta
instrumental y el efecto de sitio mediante la normalizacién por el espectro de potencia de la
coda previamente calculado y efectuando promedios en distancia y azimut. Para finalizar se

resumen algunos de los resultados obtenidos en distintas regiones del planeta.

2.3.2.1 METODO DEL ENSANCHAMIENTO DEL PRIMER PULSO DE
P (APP)

Ricker (1953) se plante6 dos preguntas: “;Cual es la forma de una perturbacion sismica
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que parte de la explosion de una carga de dinamita en la tierra y cuales son las leyes de la
propagacion de dicha perturbacion? A partir de la ecuacion de onda de Stokes para un sélido
de Kelvin-Voigt observd que la densidad y la viscosidad afectaban la forma de la onda y
determinaban su propagacion. Las funciones halladas por Ricker (1953) corresponden al
comportamiento de la tierra cuando el desplazamiento en la fuente es impulsivo y describen la

manera en que varia su forma, ancho y amplitud con la distancia recorrida desde la fuente.

Knopoff (1964) resumi6 las mediciones experimentales de atenuacion realizadas en

diferentes tipos de medios concluyendo que para una variedad de fluidos se observaba una

dependencia de la atenuacion con la frecuencia del tipo Q_l(a)) o @, mientras que en los

solidos la atenuacién resultaba practicamente constante en el intervalo de frecuencias

observadas, Q_l(a)) oc cte. A partir de la suposicion de un Q constante con la frecuencia se

desarrollaron varios métodos para su determinacion.

Mediciones precisas hechas in situ sobre pulsos de ondas de presion propagéndose en
rocas (Gladwin y Stacey, 1974a) mostraron que ademds de la atenuacion de la amplitud del
desplazamiento con la distancia, se producia un alargamiento temporal del pulso que causaba
ambigiiedad en la lectura del tiempo de llegada del mismo. En particular, observaron que el
tiempo de subida (o en inglés rise time) crecia linealmente con la distancia de propagacion. A
partir de la tangente al pulso en el punto de mayor pendiente, definieron el tiempo de subida,
7, como el intervalo entre su extrapolacion al cruce por cero y a la maxima amplitud del pulso.
Estas observaciones eran utiles en la deteccion automatica de eventos ya que permitian definir
los criterios de seleccion de los niveles de disparo. Sin embargo, debia comprobarse la
veracidad de la relacion para el caso de medios atenuados antes de generalizarla. Gladwin y
Stacey (1974b) ampliaron el numero de mediciones incorporando medios atenuados y
comparandolas con modelos tedricos de propagacion de pulsos como los de Ricker (1953),
Azimi et al. (1968) y otros. Sus mediciones fueron hechas a menos de 10m de distancia de la
fuente y con tiempos de elevacion menores que 60us. Las mediciones confirmaron una
relacion lineal entre el tiempo de subida del primer pulso de una onda de presion y su tiempo
de propagacion, tp. Intuitivamente, resulta 16gico pensar que a menor Q el pulso se deformara
mas rapidamente en la propagacion debido a la mayor absorcion de energia. Para cuantificar
esta relacion entre el tiempo de viaje, el tiempo de subida y la atenuacidn, los autores
determinaron los valores de O mediante el método de la razoén espectral simple (Seccion
2.3.2.4). La posibilidad de que 7aumentara en funcion de las variaciones de Q fue descartada

dado que Q variaba poco en los medios observados. Planteando una variacioén con el tiempo
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de viaje observaron una dependencia de la forma

C
T=7y+—1p (2.71)
0

donde 7 es el tiempo de subida en el registro, 7, es su equivalente en la fuente, #» es el tiempo

de viaje de la onda y Ces una constante cuyo valor experimental resulto igual a 0.53+0.04.
Como el efecto de la atenuacion es lineal, se aplica a cualquier elemento del camino sismico y
por lo tanto se puede generalizar para un medio con atenuacion variable y velocidad variable

(Stacey et al., 1975)

T:TO+CId—;:T0+CIg (2.72)
v

rayo rayo

donde ds es un elemento de la trayectoria, v es la velocidad de propagacion, dt =ds/v y Q

es el factor de calidad de la onda que se asume independiente de la frecuencia.

Al reunir las mediciones de 7, efectuadas en diferentes estaciones, debe asegurarse que

el contenido en frecuencia del pulso no dependa de las condiciones de registro. El
conocimiento de la sensibilidad del instrumento no es de importancia ya que se miden
tiempos y no amplitudes. Por esta razén este método requiere como minimo los mismos
anchos de banda instrumental en las estaciones usadas y la independencia acimutal del patrén
de radiacion de la fuente. La ventaja del método del ancho del pulso es que s6lo necesita una
pequena porcion inicial de la sefial evitando la contaminacion por ondas secundarias pero de
una longitud suficiente tal que pueda suponerse representado todo su espectro. Entre las
limitaciones se cuentan la necesidad de registros con primeros pulsos muy claros que
permitan estimar el tiempo de subida y el requisito de mecanismos de fuente similares para

todos los eventos considerados.

Comparando con los modelos tedricos de propagacion de pulsos, Gladwin y Stacey
(1974b) observaron que el modelo de Azimi et al. (1968) era el que mejor ajustaba a sus
observaciones. Azimi et al. (1968) consideraban medios con Q y v independientes de la

frecuencia. El modelo de Ricker (1953) quedaba descartado por dos motivos, en primer lugar,

su relacion entre el ancho del pulso y el tiempo de propagacion, dada porz o %, no ajustaba
a las observaciones y en segundo lugar, resultaba ilogico aceptar que la atenuacion aceleraba
la propagacion de una parte del pulso como su desarrollo proponia. Gladwin y Stacey
(1974b) analizaron también la validez de modelos no dispersivos, con Q independiente de la

frecuencia y donde vale el principio de superposicion lineal de los efectos de la atenuacion



Atenuacion sismica en la Region de Nuevo Cuyo 70

sobre los armonicos que conforman un pulso. Estos modelos resultan en un ensanchamiento
del pulso y en una aceleracion de parte del mismo de modo que llega a la estacidon en un
tiempo menor que el tiempo de propagacion correspondiente a medios elasticos. Esta
violacidn de la causalidad se evita introduciendo cierta dispersion y una dependencia débil de
O con la frecuencia. Las ecuaciones de Kramers-Kronig permiten reconstruir la atenuacion a
partir del comportamiento dispersivo y viceversa ya que ambas cantidades estan relacionadas
por un par de transformadas de Hilbert. A tal fin es suficiente derivar las relaciones de
Kramers-Kronig para el nimero de onda complejo de la respuesta de onda plana (Sato et al.,

2009).

El valor de la constante C fue determinado teodrica y experimentalmente por diversos
autores. Kjartansson (1979) retomaria la idea del Q constante pero incorporando la dispersion
y concluyendo que la relacion (2.71) es valida para registros en desplazamiento, velocidad y
aceleracion pero con valores de C = 0.485, 0.298, 0.217 respectivamente. Blair y Spathis
(1982) aplicando el modelo de Kjartansson observaron que la constante C debia ser
dependiente de la fuente y que su discrepancia con Gladwin y Stacey (1974) se basaba en las
extremadamente cortas distancias usadas por estos autores asi como la falta de consideracion
de los errores de medicion. Para asegurar la validez del modelo es conveniente seleccionar

eventos correspondientes a fuentes con mecanismos idénticos para asegurar un unico z,,.

Wu y Lees (1996) sostuvieron, mediante un detallado modelado numérico, que podian
utilizar un valor de C = 0.5 al tratar con registros en velocidad de microsismos cuyas fuentes
se suponian desplazamiento impulsivos. Su andlisis se basé en que las fuentes sismicas
suelen modelarse como un escalon de dislocacion en la falla. En el campo lejano, el
desplazamiento es entonces proporcional a la velocidad de particulas en el plano de falla. De
este modo, puede decirse que un escalon de desplazamiento en la fuente producird un
desplazamiento impulsivo en la estacion. Si no se conoce con certeza el valor de C que mejor
se adapta a la fuente considerada, puede hacerse la inversion de (2.71) para Q/C. El valor
promedio de Q/C puede determinarse a través de un ajuste por minimos cuadrados al ancho
del pulso en funcién del tiempo de propagacion. En el caso de una tierra heterogénea, Wu y
Lees (1996) plantearon diferentes aproximaciones para el ajuste. Partiendo de un valor
promedio del factor de calidad igual a Oy, pueden representarse los apartamientos respecto del

mismo como AQ de modo que QO = 0, + AQ, entonces

r=r0+g—% jAQ-dt (2.73)
0

0 rayo
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de otro modo, puede usarse la (2.72) para invertir Q y 7, o bien Q, / C para luego estimar 7

r-7,=C j Luds (2.74)
rayo

Existen diferentes definiciones de lo que se entiende como 7, ademas de la propuesta
originalmente por Gladwin y Stacey (1974). Sin embargo no se han observado variaciones en
los valores de Q estimados de acuerdo a la definicion adoptada. Si la relacion sefial-ruido es
baja o el ancho de banda es estrecho, el inicio del pulso puede ser dificil de determinar y se
introducird un error importante, sobre todo si los pulsos son cortos. Wu y Lees (1996)
definieron el tiempo de subida como el cociente entre la maxima amplitud alcanzada y la
maxima pendiente del primer cuarto de ciclo del pulso registrado en desplazamiento. El
tiempo de subida en desplazamiento es aproximadamente igual al ancho del medio pulso
medido en velocidad, ya que lo que tarda el desplazamiento en alcanzar su maxima amplitud
es lo que tarda la velocidad en anularse luego de haber pasado por un maximo. Asi, mientras
para registros en desplazamiento debe usarse el tiempo entre el arribo y el primer maximo;
para registros en velocidad, se usara el tiempo entre el arribo y el primer cruce por cero y para
registros en aceleracion, el tiempo entre el arribo y el segundo cruce por cero. De este modo
Wu y Lees (1996) definieron el ancho del pulso en sismogramas en velocidad como el tiempo
que se extiende entre la interseccion de la extrapolacion de la maxima pendiente de elevacion

del pulso con la linea base y el primer cruce por cero de la sefial (Fig. 2.18).

Jongmans (1991) analizé numéricamente la evolucion del pulso en las cercanias de la

fuente para estimar las limitaciones del

4
1.SX1O i

método.  Supuso una fuente en un
medio infinito y en un semiespacio en
05t : ambos casos con Q constante. Observo

que la forma del pulso cambia cerca de

- =T | DU |

osl la fuente independientemente de la

atenuacion del medio y que el tiempo de

subida varia con la profundidad de la

1.5 : : : ; - :
134 1345 135 1355 136 1365 137 1375 13.8 1
fiempo [8] fuente debido al campo cercano y a la

Fig. 2.18. Definicion del ancho del pulso en generacion de ondas Rayleigh. De esta

un registro en velocidad segun Wu y Lees manera estimo las distancias
(1996). T es el tiempo de arribo de la onda
y tes el ancho del pulso (ver texto para
mayor explicacion)

hipocentrales donde la forma del pulso

es controlada principalmente por el
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campo de desplazamiento cercano y/o el inicio de ondas superficiales, recomendando el uso
del método del ancho del pulso para distancias mayores que 1.2 veces las longitudes de onda

analizadas.

2.3.2.2 METODO ESPECTRAL (ME)

Bajo la misma denominacion de Método Espectral, pueden hallarse en la bibliografia
diversas técnicas para calcular el valor del factor de atenuacion (Tsujiura, 1966, Joyner and
Boore, 1981, Cormier, 1982, Anderson and Hough, 1984, Rietbrock, 2001, Havskov, 2005,
Giampiccolo et al., 2007, Mancilla et al., 2008 entre otros). Los métodos espectrales se basan
en la observacion de la forma caracteristica que tiene el espectro de amplitud del
desplazamiento producido por las ondas sismicas. La interpretacion de los espectros de los
sismogramas depende en cierta manera del modelo de la fuente (Stein y Wysession, 2003)

(Seccion 1.2).

Si el medio donde se propagan las ondas es elastico, isotropo y homogéneo, la senal que
llega a la estacion conservard intacta la firma de la fuente, viéndose afectada inicamente por
la expansion geométrica. Ya en la estacion debera considerarse el efecto de sitio y la
respuesta instrumental. Si bien ambos pueden estimarse o bien eliminarse mediante cocientes
espectrales, es importante tener en cuenta que la banda de paso de la estacion debe ser lo
suficientemente ancha como para no perder componentes espectrales debido a las limitaciones
instrumentales. Asumiendo un medio heterogéneo y aneléstico, debe tenerse en cuenta
ademas el efecto de la atenuacion con la distancia. El espectro de amplitud del

desplazamiento de las ondas directas registradas en una estacion puede expresarse mediante

wr

A(w,r) = R(0,0)S(0)G(w,0, ¢)I(a))r_le_2QU (2.75)

donde r = ot es la distancia hipocentral, @y v son respectivamente la frecuencia angular y la
velocidad promedio de las ondas S, (6,¢) son las coordenadas del punto de observacion,
R(9,¢) representa la dependencia del patron de radiacion con la direccion de propagacion,
S(w) es la funcion fuente, G(w, 8, 9) es el efecto de sitio en la estacion, /(@) es la respuesta

de instrumento, ' aproxima el efecto de la expansién geométrica por tratarse de ondas de
cuerpo y Q es el factor de calidad que se asigna a la trayectoria de la onda. Una vez corregida
la sefial por el efecto de sitio, la respuesta instrumental y la expansion geométrica, la
expresion de la amplitud del desplazamiento en funcion del tiempo de viaje y la frecuencia

tiene la forma
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wt

A(w,t) = R(0,4)S(w)e *C (2.76)
Aplicando logaritmos naturales en ambos miembros de (2.76) queda

In(A(w,1)) = In(R(6,0)S (@) -~ 2.77)

20
En la Seccion 1.2 se ha visto que en un grafico bi-logaritmico, la funcién fuente puede
aproximarse en el campo lejano por una funcién con amplitud constante para ®<w. y una

pendiente ®” para ® > ®,. Reemplazando f = (a)/ 27[), esto significa que para f< f. y en
ausencia de atenuacion, la amplitud espectral deberia ser constante (Fig. 2.19). Por otra parte,
en un medio con atenuacidn, el logaritmo natural del espectro de amplitud del desplazamiento

varia con la frecuencia proporcionalmente a —t/(2Q) aun para f < f.. Este decaimiento

observado en los espectros de desplazamiento permite estimar un factor de calidad

independiente de la frecuencia trabajando por debajo de la frecuencia de corte.

Para frecuencias mayores que la frecuencia de corte debe tenerse en cuenta el
decaimiento de la funcion fuente, por lo que debe asumirse un modelo que la represente. Si se
asume el modelo de fuente circular de Brune (1970), el espectro de desplazamiento en la

fuente de la onda S se expresa mediante

S(r)=—2n (2.78)

2
f‘C

donde A4 es una constante proporcional al momento sismico y /. es la frecuencia de corte. La
consideracion de la funcidén fuente permite determinar los parametros de la fuente a partir del
espectro de amplitud del desplazamiento corregido del efecto de la atenuacion (Fig. 2.19) o
bien modelar ambos efectos simultdneamente por métodos numéricos. El factor de calidad
puede determinarse como un valor medio constante para todas las frecuencias o admitiendo su
posible dependencia con ellas. En este trabajo se ha elegido ajustar el factor de calidad en
cada frecuencia empleando el método de Tsujiura (1966) a través de cocientes de amplitudes
espectrales sobre cada sismograma. Se explican a continuacion la adaptacion de Giampiccolo
et al. (2007) al método de Tsujiura (1966) y una nueva adaptacion de la misma propuesta en

esta tesis.
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Amplitud espectral normalizada
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Fig. 2.19.- Aproximaciones teoricas al espectro de amplitud registrado (verde) en funcion
def=w/ (27[). Se muestran la funcion fuente teorica con amplitud constante para frecuencias

menores que la de corte, f. y pendiente f para f > f. (azul) y el modelo de fuente de Brune
(1970) (rojo). EIl decaimiento de la amplitud espectral para f < f. muestra el efecto de la

atenuacion.
Sea la expresion

it ;
A fior) = R (0.0)S, ()G, (1.0, ,(f)ri'e & (2.79)

que representa la amplitud del espectro de desplazamiento de las ondas internas (P o S) del -
¢ésimo terremoto registradas en una estacion a una distancia #; luego de un tiempo de viaje £, =
r/v 'y a una frecuencia f. La amplitud espectral de las mismas ondas a una frecuencia de

referencia f;_ distinta de fi, es

it

A (fi.77) = Re(0.8)S. ()G (/0.0 ;(f)ri'e @ (2.80)

donde se ha supuesto que los factores de calidad O; y O; no son necesariamente iguales.
Haciendo el cociente entre (2.79) y (2.80) se eliminan el patron de radiacion y el efecto de la
expansion geométrica que solo dependen de la ubicacion de la estacion respecto de la fuente.

Tomando logaritmos naturales se llega a

AR lnSk(f,-)HnGj(ﬁ'ﬁ»(”)_ﬁ(ﬁ_i}. @31

4] sdh) T G(hee) o o)’

donde S, (f;)/S,(f;) varia con la fuente analizada y G, (fl.,9,¢)/Gj (f;,6,¢) depende de la
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estacion y de la direccion de propagacion de las ondas, pero ambos cocientes son

independientes del tiempo de viaje. El cociente S,(f;)/S,(f;) puede considerarse

independiente de la fuente si se admite que los eventos empleados tienen funciones fuente
similares. Para ello se debe restringir la zona sismogénica y el intervalo de magnitudes
considerados y seleccionar aquellos espectros de desplazamiento que presenten menos

dispersion en su forma. A fin de admitir que G; ( fl-,¢9,¢)/ G, ( f1,49,¢) es independiente de la

direccion de propagacion, puede hacerse el promedio de la expresion (2.81) para eventos
distribuidos alrededor de la estacion eliminando la dependencia azimutal del efecto de sitio.
Una vez efectuado el promedio de la (2.81) sobre todos los 7; disponibles para la estacion 4, se

obtendra una distribucion de amplitudes en funcion del tiempo y para cada par de frecuencias

(fi,f1), de la forma

1 —a—n LT 2.82
<n‘4k f‘1:rj> ¢ Qi Ql tj ( )

que representa una recta con pendiente
m=-7{f;,/Q;=£i/@)  i=2n (2.83)

La ordenada al origen, a, puede considerarse constante al hacer el promedio sobre todos
los eventos con funcion fuente similar y distribuidos azimutalmente en forma homogénea. El

valor de la pendiente puede obtenerse mediante un ajuste lineal por minimos cuadrados.

Seleccionando un conjunto de frecuencias f; con i = 2, 3,..n, en un intervalo que
depende del ancho de banda y de la frecuencia de muestreo en cada estacion y evaluando la
(2.82) para cada par de frecuencias f;, f;, se obtienen las pendientes m;, (Ql.,Ql) que forman un
sistema de n-1 ecuaciones con n incognitas, por lo que se deberd incorporar al menos una

condicién sobre una de ellas.
En este paso es donde divergen las dos adaptaciones presentadas:

1) En esta aproximacion el factor de calidad se considera constante en cada
intervalo [f-fi] (Giampiccolo et al., 2007). A esta aproximacion se la llamaré

ME L.

2) En este caso, se supone que el factor de calidad tiene una dependencia no lineal

con la frecuencia del tipo de (2.21). A esta aproximacion se la llamara ME NL.

En el caso 1) suponiendo Q;= 0, el sistema de ecuaciones representado por la (2.83) se

reduce a n-1 ecuaciones con 1 incognita cada una
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m=-7(f;/Q, = fi/Q)  i=2.n (2.84)
que se resuelven despejando en forma individual cada valor de Q;
0, = _#fi=1h) (2.85)
m.

1

Una vez estimados los factores de calidad en cada intervalo de frecuencia, los diferentes
valores obtenidos permiten observar una variacion del factor de calidad con la frecuencia a la

que se ajusta una funcion Q( f ) dada por la relacion (2.21).

En la segunda adaptacion, la condicion adicional impuesta sobre los valores del factor

de calidad consiste en admitir, desde un principio, una relacién Q( f ) del tipo de la (2.21).

Haciendo la aproximacion Q, = O, (f;/f0)* v O, =0,(f,/f,)" el sistema de ecuaciones
(2.83) queda de la forma

m; = _ﬂQ(;lan (fi(l_a) _ fl(l—a)) i=2,n (2.86)

que representa un sistema de 7-1 ecuaciones no lineales con 2 incognitas, (Q,,). Generando
la funcion

n—1

F(0y.a)= Y fm, [z~ 05 [ - £} (287)

i=2

donde se ha supuesto fy = 1 Hz, la solucion (Qo,a)que minimiza la funcién F (Qo,a) puede

hallarse por métodos iterativos tipo gradiente (Gauss Newton) o tipo busqueda (Busqueda

Aleatoria).

Una vez conocida la relacion Q(f) para cada estacion, pueden corregirse los espectros de
desplazamiento por atenuacidén y expansion geométrica para luego proceder al ajuste de la

funcion fuente y estimar los parametros de la misma.

Tanto en el ME_L como en el ME_NL ha debido asumirse una variacion de Q con la
frecuencia. El ME NL emplea una dependencia con la frecuencia (2.21) que ha sido
observada en la gran mayoria de los andlisis de atenuacién sobre datos reales. El ME L
presupone, en cambio, una constancia de Q en intervalos de frecuencia que varian su ancho a
lo largo de la banda de paso de la estacion ([f;-f2], [fi-f3]. [fi-f+).--.. [fi-f»]) para finalmente
ajustar una dependencia de Q con la frecuencia. En cada frecuencia f; el ME L estima un
valor promedio de Q entre f; y fi. Como se ha probado que Q crece con la frecuencia, se

supone que el ME L subestimara los valores de Q para las frecuencias mas altas.
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2.3.2.3 METODOS DE LA SIMPLE y DOBLE RAZON ESPECTRAL
(SRE y DRE)

Los métodos SRE y DRE fueron disefiados originalmente para el andlisis de ondas
superficiales confinadas en corteza, conocidas como Lg que son caracteristicas de los
sismogramas regionales de corto periodo en zonas continentales. Las ondas Lg se observan a
distancias epicentrales que varian desde 150km o 500km (segun las observaciones realizadas
por diversos autores como por ejemplo Chun et al., 1987 y Kulhanek, 2002) hasta varios
miles de kilometros. Se han modelado como ondas reflejadas multiples veces en la corteza
cuyo registro presenta una duracion que depende de la estratificacion de la corteza inferior
(Campillo y Paul, 1992). Dainty y Toksoz (1990) observaron que la primera porcion de las
ondas Lg estd compuesta por ondas que han sufrido scattering hacia adelante, mientras que el
final se conforma de ondas afectadas por scattering omnidireccional. Segun indican Sato y

Fehler (1998) esta tltima caracteristica requiere un modelo con heterogeneidad 3-D.

Utilizando amplitudes espectrales de ondas superficiales generadas por dos eventos
diferentes para cada estacion, Ben-Menahem (1965) propuso la determinacion del coeficiente

de atenuacion espacial (ver ecuacion 2.14) en funcidn de la frecuencia, 7/( f ), a través de la

relacion

() ={n[a(r.a) a(r,A)]/(A" - A) (2.88)

donde A" y A son las distancias epicentrales y A( f ,A'),A(f ,A) son las respectivas

amplitudes espectrales a la frecuencia estudiada. La expresion (2.88) debia ser modificada
para compensar los efectos de la dispersion de las ondas superficiales y el valor de Q podia

calcularse mediante Q = 7f'/yU con U, la velocidad de grupo. La creacion de la Red Global

de Estaciones Sismologicas Estandarizadas (World Wide Standardized Seismographic
Network , WWSSN) y las bases de datos sismoldgicos dieron la posibilidad de observar la
atenuacion de las ondas superficiales entre dos o mas estaciones con suficiente distancia entre

las mismas.

Tsai y Aki (1969) utilizaron el mismo método de Ben-Menahem (1965) pero extendido
a dos estaciones por evento, de modo tal que permanecieran en el mismo circulo maximo para
evitar la dependencia acimutal del patrén de radiacion en la fuente. Lo denominaron Método
de las Dos Estaciones. Al hacer los cocientes de amplitudes espectrales se elimina el patrén
de radiacion pudiendo obtenerse la atenuacion promedio en el camino utilizado entre

estaciones. La distancia entre las estaciones ha de ser relativamente grande pero manteniendo
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Fig. 2.20.- Diagrama de ubicacion relativa de las dos estaciones (triangulos) y el epicentro
utilizados en el método de la Simple Razon Espectral.

sus propiedades elasticas y anelasticas similares, sin importantes variaciones laterales, de

modo que se puedan suponer efectos de sitio similares.

Si se dispone de amplitudes espectrales de un mismo terremoto observadas en dos
estaciones ubicadas como en la Fig. 2.20, el espectro de amplitudes en la estaciéon a menor

distancia, r;, estara dado por

ACf 1) = Ao (N)RO,,4)G(f. 6y, Nsin Ay 21 (f)e 11 (2.89)

y en la estacion a mayor distancia, r,, serd

A(Sry) = Ay (NIR(02,2 )G (f 0., Nsin Ay) 2 1 (f)e 720 (2.90)

expresiones similares a la (2.75) donde r;, , son las distancias epicentrales en km,

A, =1,/6371 kmes la distancia epicentral en radianes y se ha reemplazado la funcion fuente

S( f )por Ay ( f ) para denominar a la amplitud a distancia epicentral nula. La correccion por

expansion geométrica queda representada a través de (sin A)_I/ ? (ver Seccion 1.2) por tratarse

de ondas superficiales a distancias regionales (Tsai y Aki, 1969).

Considerando que la atenuacion con la distancia es un proceso lineal puede suponerse
que el efecto total en la trayectoria es igual a la suma de los efectos en los segmentos que la

conforman. Es decir

ih 7l =720 (2.91)
donde yi, es la atenuacion en el trayecto entre las estaciones que distan 7, =7, —r,. Esta
suposicion es valida si se considera que ambas trayectorias permanecen dentro del mismo
circulo maximo de modo que las ondas han recorrido el mismo camino entre estaciones. Con
las consideraciones anteriores, el cociente entre las amplitudes espectrales elimina el efecto de

sitio, el patron de radiacion y el efecto de la atenuacion en la trayectoria r;. Tomando

logaritmos naturales y despejando se llega a
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AL (sinA)?

o (f) = A(S, ) (f)(sinA,)? 2.92)

n—n

Una vez conocida la atenuacidon entre estaciones a la frecuencia f, podra calcularse el

factor de calidad correspondiente mediante la relacion Q( f ): ) )/12( f )U12 ( f ) (Canas y
Mitchell, 1981, Osagie, 1986). La velocidad de grupo entre estaciones Ulz( f ) se estima

mediante

n—n

=—2 1 2.93
ry fuy =1 fu ( :

Up(f)

donde las velocidades de grupo para cada estacion (uy, u;) se calculan usando la técnica de

filtrado multiple (Dziewonski, Bloch y Landisman, 1969) a la vez que se estiman las

amplitudes espectrales [ 4,(f,7 ), 4,(f,r)].

Existen variaciones en la implementacion de este método que pueden verse en Mitchell
(1995). Una de ellas es la propuesta por Chun et al. (1987) para eliminar la dependencia
respecto de la respuesta instrumental y el efecto de sitio en la estaciéon. Lo denominaron
Reverse Two Stations Method (Método de las Dos Estaciones Inverso) que en espafiol también
se conoce como M¢étodo de la Doble Razon Espectral (DRE), quedando la denominacion de
Meétodo de la Simple Razon Espectral (SRE) como nombre optativo del Método de las Dos

Estaciones.

En la expresion (2.92) se observa que si el evento se encuentra al otro lado de las
estaciones, el papel de las mismas en la ecuacion puede intercambiarse. De este modo Chun
et al. (1987) consideraron un par de fuentes cuyos epicentros permanezcan sobre el mismo
circulo maximo que une a las estaciones y por fuera de ellas, con unos pocos grados de error,
como se ilustra en la Figura 2.21. Si J y K son las estaciones y 1 y 2 las fuentes, haciendo el
cociente de amplitudes espectrales registradas en ambas estaciones para cada fuente
(respetando el orden lejano/cercano) y multiplicando ambos cocientes, se tiene la expresion

g () Aoy U) (D1 (e AL )afe ™™

41;(f) Azk(f)_AOl(f)jj(f)rl;me‘Vurlj Agy () (f Yrse 72072

las distancias epicentrales se denotan 7, donde s indica la fuente y e, la estacion. En este caso
se ha utilizado la correccion por divergencia geométrica de la forma ™, valida para distancias

epicentrales locales o regionales. En el método de las dos estaciones, el doble cociente de
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Fig. 2.21. Diagrama esquemdtico del Método de la Doble Razon Espectral que determina la
atenuacion en la trayectoria entre estaciones. Ver el texto para referencias. (Adaptada de Chun et
al, 1987).

amplitudes elimina formalmente los patrones de radiacion, las amplitudes espectrales en la
fuente y los efectos de sitio en ambas estaciones, que no se han expresado en la férmula por
simplificacion. En el DRE, se eliminan ademas las respuestas instrumentales de ambas
estaciones. De esta manera, la (2.94) quedara
m - -m =721
A (f) A2, (f) _ e 7we ry e T

: = (2.95)

Alj(f) Ay (f) rl;me_y”r” rope Kk

De acuerdo con la (2.91), dada la configuraciéon de estaciones y epicentros de la Fig.

2.21, podra escribirse

Yiuhie =V, TV ik

(2.96)
V227 = VokTok TV ik
Reemplazando en la (2.95) y reordenando, quedara
-m
Alk (f) Azj (f) — k"2 e(_27jk”jk) (297)
4:() Ay (f) \njru

A partir de esta expresion puede hallarse facilmente la atenuacion promedio entre

estaciones y estimar el valor de Q.

2.3.2.4 METODO DE NORMALIZACION DE LA CODA (NC)

El método de “Normalizacién de la Coda” denominado asi por Frankel et al. (1990), es
el que Aki (1980a) propuso como “Método de una estacion”. EIl método fue disefiado para
determinar la atenuacion de las ondas de corte en la litosfera evitando la influencia del efecto
de sitio en la fuente y en la estacion. Como la determinacion de los factores de calidad se
realiza para cada frecuencia en forma independiente, no necesita hacer suposiciones sobre la

relacion Q( f ) ni sobre el espectro de la fuente, ya que usa los espectros de fuente estimados
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por el SBS. A su vez, este método da la posibilidad de estimar la dependencia con la
frecuencia del patron de radiacion en la fuente, de la propagacion y del efecto de sitio en la
estacion. Usualmente esto se logra aislando uno de dichos efectos, mediante la eliminacion

de los otros dos, para estudiarlo en detalle.

La idea del método de NC surge de la observacién empirica acerca de que la longitud de
un sismograma regional es proporcional a la energia irradiada en la fuente. Es importante
notar, como aclaran Sato y Fehler (1998), que el método de NC no esta fundado en ningtn
modelo tedrico de propagacion de ondas y en particular no depende de la validez del
scattering simple. Por el contrario sus fundamentos son empiricos. La hipotesis de la
homogeneidad de la distribucidon de energia, para cierto lapso de tiempo en un volumen dado
alrededor de la fuente, se ve limitada por las consideraciones hechas en el proceso de
scattering multiple basado en la teoria de transferencia radiativa (Seccion 2.2.4.3). Sin
embargo, la fiabilidad de los resultados obtenidos por el método de NC ayuda a confirmar la
validez de dicha hipotesis. A su vez, es consistente con el modelo de flujo de energia,

discutido en la Seccion 2.2.4.4.

Aki y Chouet (1975) emplearon el SBS para determinar el espectro de la fuente en
eventos de baja magnitud registrados a distancias suficientemente cortas como para despreciar
el scattering pero largas como para suponer la validez del campo lejano. La exigencia de
magnitud baja permite suponer frecuencias de corte mas altas y por lo tanto una
representacion mas completa del espectro de fuente. El efecto de la atenuacion se corregia
haciendo el cociente del EDP de la onda P y el factor fuente de la coda a cada frecuencia y
estudiando su variacion con el tiempo de viaje para varios eventos. Aki y Chouet (1975)

plantearon la atenuacion de la onda P como proporcional a ¢ e 0 y describieron

sucintamente la metodologia, pero seria Aki (1980a) quien luego la detallaria.
Sea A;(f,D) la amplitud espectral de la onda directa registrada correspondiente al i-

¢simo evento en la estacion j-€sima a una distancia hipocentral D para la frecuencia f. Puede

representarse aproximadamente por

]
A;(f.D) = R,(0,4)S:(/)G;(f.0.8) ;(f)D"e %" (2.98)

donde Ii(f) es la respuesta de instrumento, Gi(f,6,9) es el efecto de sitio en la estacion, Si(f) es

la funcion fuente, Rl-(¢9,¢)es el patron de radiacion, m es el coeficiente de expansion

geométrica (m = 1 o 0.5 segun sean ondas internas o superficiales) y v es la velocidad
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promedio de las ondas. Q, es el factor de calidad que se asigna a la trayectoria de las ondas.

Por otra parte, se ha visto (Aki y Chouet, 1975, Tsujiura, 1978, Rautian y Khalturin,
1978) que la amplitud espectral de la coda registrada por el mismo instrumento a un lapso de
tiempo 7. mayor que aproximadamente dos veces el tiempo de propagacion de S puede

escribirse como

A (fot) = ST (NGTUN;(HIP(S5t.) (2.99)
donde P(f,t.) es la funcion de decaimiento de la coda a lo largo del sismograma que sera
independiente de la distancia, G; (f) e I;(f) tienen el mismo significado que en la onda

directa salvo que G]c~ (f) no depende de la direccion y S (f) es la funcion fuente de las

ondas codas supuesta independiente de la direccion de propagacion. Estas conclusiones, si
bien son empiricas, se explican asumiendo la validez del scattering hacia atras debido a

heterogeneidades distribuidas aleatoriamente (Aki, 1969).

El factor de calidad se determina sobre un promedio de trayectorias en diferentes

direcciones y con una variedad de distancias. Para ello es necesario suponer que el promedio
de los cocientes S,(f )/ SE(f) y G j (f, 49,¢)/ G (f), para muchos eventos distribuidos

alrededor de la estacion y considerando que no hay variaciones regionales sistematicas, se
tornan independientes de la direccion y tienden a la unidad. Haciendo el cociente de las

amplitudes espectrales y tomando el logaritmo natural se obtiene una expresion de la forma

<ln{D’"A,-j(f,D)/A,;(f,tc)}>DiAD —a—bD (2.100)

El simbolo <X > indica el promedio de X para distancias hipocentrales alrededor

D+AD
de D (D£4D). Si las hipdtesis establecidas son correctas, se espera obtener una dependencia
lineal con la distancia para los valores promedio del miembro izquierdo de la (2.100). Los

valores de a y b estaran dados por las siguientes relaciones independientes de D

b=1f 10,0
Lo _ Ri0.9)5:(1)G;(/.0.9) (2.101)
s¢()a5 (F)P(f )

Al promediar los efectos direccionales de los patrones de radiacion y del efecto de sitio

en la estacion para eventos distribuidos alrededor de la misma podra ajustarse una unica recta

cuya pendiente, b, dara el valor de O de las ondas directas en funcion de la frecuencia central
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del filtro mientras que la ordenada al origen, a, sera solo dependiente de la frecuencia si se
normalizan los tiempos de coda en todas las trazas. De este modo, el tiempo ¢. debe ser fijado

para todos los eventos en un valor constante.

Aki (1980a) recomend¢ filtrar los sismogramas en varias bandas de frecuencia de un
ancho de una octava y sobre ellos medir la amplitud pico a pico maxima de la onda S asi
como la amplitud media de las ondas coda en una ventana de tiempo alrededor de #.. Sin
embargo, es muy probable, que todos los registros no tengan la misma duracion ni relacion
sefial ruido, por lo que Aki (1980a) propuso medir la amplitud de coda a un tiempo ¢,
seleccionado en cada traza y luego reducirla a su valor ajustado a 7.. Para ello se multiplica

por P(w,t,)/P(w,t,), haciendo uso de la expresion del decaimiento de coda obtenida

anteriormente por otro método. Es decir que la expresion de la amplitud de coda al tiempo de
referencia ¢, se calcula a partir de la amplitud de coda medida a un tiempo ¢;, en funcion del
valor de Q. obtenido y la frecuencia. Aki (1980a, b) utilizd la determinacion de Q. mediante

el modelo SBS.

Los resultados de Aki (1980a) mostraron un Q4 sorprendentemente cercano a Q. y
dependiente de la frecuencia llevdndolo a interpretar a las ondas coda como compuestas
principalmente por ondas S dispersadas y por lo tanto afectadas por la misma dependencia.
En esto, discrepaba con las conclusiones previas de Aki y Chouet (1975) quienes
interpretaron la variacion de Q. con la frecuencia como debida a la combinacién de
variaciones de Q con la profundidad y a que la coda contenia contribucién de ondas

superficiales.

Si se utiliza el modelo SIS, como se hara también en este trabajo, las amplitudes de la

envolvente de coda a los tiempos ¢,y . se expresan mediante

Ay

A (f.1) = %K (n)ke %0 (2.102)
y 1
4 _ 7ﬁc
A;(f,tc)=t—°l<(tc)%e 0:(f1c) (2.103)

c

donde K( ) se evalia mediante (2.35) en los lapsos de tiempo correspondientes y Q. toma los
valores correspondientes a esos tiempos segun el modelo SIS. Siendo consistentes con los
criterios establecidos en la determinacion de Q., se ha supuesto que las ondas coda son ondas
internas, por lo que el coeficiente de expansion geométrica se ha elegido igual a 1. Haciendo

el cociente de (2.103) y (2.102) y despejando, se obtiene la expresion de la amplitud de coda
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reducida al tiempo de referencia elegido

pA —nf le
A;(f,m:A;(f,n)t—l[i((t;ﬂ adredol (2.104)
1

4

que se reemplaza en la (2.100) para ajustar por minimos cuadrados la pendiente b de la recta
que permite estimar el valor de Q4. En la (2.104) quedan indicadas las variaciones de Q. con
la frecuencia y el lapso de tiempo segun las observaciones realizadas por otros autores y que

se mencionaran en la Seccion 2.2.5.

Aki (1980b) avanz6 sobre la interpretacion del significado de Q4 expresandolo en
funcioén del coeficiente de turbidez g y de la velocidad de las ondas v = £, en el caso de ondas
S, quedando Q; =27f/gf3. Supuso que las ondas coda son ondas planas afectadas por back-
scattering simple caracterizado por g y reemplazo la funcion fuente de las ondas coda por la
misma de las ondas primarias pero incluyendo el efecto de la absorcion y del scattering antes
de entrar al volumen heterogéneo. En su interpretacion, Q. debia ser considerado como un Q
efectivo que incluia ambos efectos, la absorcion y el scattering. Utilizando estos conceptos

volvio a las relaciones (2.101) para dar la expresion de la ordenada al origen del ajuste, a

. )p,
- 2[,Bg(7z)]1/2 o~ /20:)

donde Af es el ancho de banda del filtro utilizado y g(;z) especifica el coeficiente de

e

(2.105)

turbidez para ondas secundarias propagandose en la misma direccién que las ondas primarias
pero en sentido contrario. Mediante la expresion (2.105) pudo estimar el valor del coeficiente

de turbidez en el back-scattering.

La coincidencia general hallada entre O, y Qq4 para varias regiones en el intervalo de
frecuencias entre 1 y 25Hz, llevaron a Aki (1980b) a concluir que las ondas coda de
terremotos locales estdn compuestas por scattering simple de ondas S a S. También not6é que
la incertidumbre en la estimacion de los espectros y el modelo de scattering utilizado podian
causar la falta de posibilidad de diferenciacion entre los efectos de absorcion y scattering. Sin
embargo, como dijeran Sato y Fehler (2003) las ondas coda han probado ser una herramienta
valiosa. El método de Normalizaciéon de la Coda, sin una teoria formal que lo explique,
permite hacer buenas determinaciones de la radiacién de la fuente y del efecto de sitio. Este
método y el modelo de la transferencia radiativa serian reunidos luego por Hoshiba et al.

(1991) para alcanzar resultados que ningun otro método habia podido obtener, la separacion
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de los efectos de atenuacion.

2.3.3 ALGUNOS RESULTADOS DE LA DETERMINACION DE LA
ATENUACION DE ONDAS DIRECTAS

La atenuacion de ondas directas ha sido ampliamente estudiada en diferentes regiones
del mundo, siendo mayor el nimero de trabajos sobre ondas S que sobre ondas P. Esta
preferencia resulta ldgica si se piensa que las ondas S presentan mayor amplitud y duracion en
los sismogramas de eventos superficiales que las ondas P y a su vez, que la propagacién de las
ondas S es mas sensible a anomalias que pueden asociarse a fusion parcial o a contenido de

fluidos siendo su factor de calidad un mejor reflejo de la reologia del medio.

Las Figuras 2.22 y 2.23 extractadas de Sato y Fehler (1998) resumen las estimaciones
de Op' v O efectuadas en diferentes regiones del planeta a profundidades litosféricas. El
valor global de Op™' obtenido con ondas superficiales es menor que 0.001. En la Fig. 2.22

puede verse que se han obtenido muy pocos ajustes de la atenuaciéon de ondas P, aunque se

. . -1 - L1 N
sabe que varia con la frecuencia con una ley Q, o f™". En los Gltimos afos se han

realizado numerosas determinaciones de la atenuacion mediante tomografia de ondas P en
distintas regiones del mundo (Haberland y Rietbrock, 2001, Deshayes et al., 2008, Roth et al.,
1999) aplicando métodos independientes de la frecuencia o con una dependencia

preestablecida (Pozgay et al., 2009).

En la Fig. 2.23 (Sato y Fehler, 1998) se presentan estimaciones de Qs a profundidades
litosféricas a partir del analisis de ondas superficiales (método SRE) y de ondas S directas

(métodos NC, ME y MLTWA, ver Seccion 2.4.2.1).

Los resultados de O para ondas superficiales muestran valores constantes de Q™' entre
0.01 y 0.0005 a frecuencias por debajo de 1Hz, con un valor medio global de 0.002. Las
estimaciones hechas a frecuencias entre 0.01 y 10Hz con el ME en México (curva 19 en linea
punteada) muestran un decaimiento similar con valores intermedios entre los de dos regiones
tectonicamente diferentes entre si de Estados Unidos (curvas 11.1 y 11.2). Los métodos SRE
y DRE han sido utilizados fundamentalmente sobre ondas superficiales Lg, Love y Rayleigh
con datos de telesismos para trayectorias continentales y oceanicas (por ejemplo: SRE: Ben-
Menahem, 1969; Tsai y Aki, 1969; Canas y Mitchell, 1978 y 1981; Osagie, 1986; Hwang and
Mitchell, 1987; Canas et al., 1989; DRE: Chun et al., 1987, Ibaiez, 1990; De Miguel et al.,
1992, Badi et al., 2004). Canas et al. (1989) mostraron que las soluciones del SRE presentan
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Fig. 2.22.-. Valores de Q" de ondas P para la litésfera estimados por diversos autores segiin
analisis de ondas superficiales: 1, prof < 45 km del modelo global SL8 (Anderson y Hart, 1978).
Anélisis de decaimiento espectral: 2.1, provincia Basin and Range; 2.2, craton EEUU (Taylor et
al., 1986); 3, Pn, Canada oriental (Zhu et al., 1991); 4, Pg, Francia (Campillo y Plantet, 1991); 5,
prof. < 40 km, Caribe norte (Frankel, 1982); 6, prof < 10 km, Arette, Pirineos (Modiano y Hatzfeld,
1982); 1, prof. 5-25 km, Kuriles Sur (Fedotov y Boldyrev, 1969); 8, sur de Noruega (Kvamme y
Havskov, 1989). Método de normalizacion de la coda extendido a ondas P (Sato y Fehler, 1998): 9,

Kanto, Japon (Yoshimoto et al, 1993); 10, corteza superior en Nagano occidental, Japon
(Yoshimoto et al., 1994). (Extractada de Sato y Fehler, 1998).

mayor estabilidad si las distancias entre estaciones son grandes. Cheng y Mitchell (1981)
compararon la atenuacion de ondas de corte en diferentes regiones de Estados Unidos
estimando valores de la atenuacidon que tenian una relacion directa con la actividad tectonica.
Xie y Mitchell (1990) realizaron un exhaustivo analisis de la viabilidad del método SRE para
la determinacion de Q de L, y codas de L,, mediante aproximaciones estadisticas concluyendo
que si se tiene en cuenta la geologia atravesada por las ondas, el estudio conjunto de ambas
ondas da buenos resultados aun en las regiones tectonicas mas complicadas. Ibafiez et al.
(1993) emplearon el método DRE de una forma alternativa para la determinacion del factor de
expansion geométrica de ondas S en el sur de Espafia. Como se ha visto, las consideraciones

geoldgicas que requiere el SRE se evitan en la aplicacion del DRE, pero este ha tenido poca
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difusion debido a que la geometria requerida implica una menor disponibilidad de datos.

La mayoria de las determinaciones de Os™ han sido realizadas sobre datos de terremotos
locales con registro en corto periodo y en todos los casos han mostrado que zonas

;. . . C .y, -1 . .
tectonicamente activas tienen una variacion de Qs~ decreciente con la frecuencia y de forma
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Fig. 2.23.- Valores calculados de Q'de ondas S para la litésfera a partir de: Andlisis de ondas
superficiales: 1,prof. < 45 km, modelo global SL8 (Anderson y Hart, 1978); 2.1, corteza superior
(prof.-< 18 km) en la provincia Basin and Range, EEUU ; 2.2, corteza superior en Colorado
Plateau; 2.3, corteza superior en EEUU. oriental; 2.4,corteza inferior (prof > 18 km) en EEUU.
(Cheng y Mitchell, 1981). Método de NC: 3, Hindu-Kush (Roecker et al., 1982); 4, Kanto, Japon
(Aki, 1980a); 5.1, Kanto oriental, Japon (Sato y Matsumura, 1980), 5.2, Kanto, Japon (Yoshimoto
et al., 1993); 6, norte de Grecia (Hatzidimitriou, 1995); 7, corteza superficial en Nagano
occidental, Japon (Yoshimoto et al., 1994). MLTWA (ver seccion 2.4.2.1): 8.1, California
Central; 8.2, Hawaii; 8.3, Long Valley en California, EEUU. (Mayeda et al., 1992); 9, Kanto-
Tokai, Japon (Fehler et al., 1992); 10, Kyushu, Japoén (Hoshiba,1993). Decaimiento espectral.
11.1, Basin and Range, EEUU; 11.2, Craton de EEUU (Taylor et al., 1986); 12, Sg y Lg, Utah,
EEUU. (Brockman y Bollinger,1992); 13, prof. 5-25 km, sur de Kuriles (Fedotov y Boldyrev,
1969); 14, Lg, Francia (Campillo y Plantet, 1991); 15, falla Imperial, California (Singh et al.,
1982); 16, prof. < 50 km, sur de Kanto, Japon (Kinoshita, 1994); 17, costa Pacifica de Kanto,
Japon (Takemura et al., 1991); 18, Montenegro, Yugoslavia (Rovelli, 1984); 19, México (Ordaz y
Singh, 1992); 20, prof. < 40 km, Caribe norte (Frankel, 1982); 21, norte de ltalia (Console y
Rovelli, 1981); 22, sur de Noruega (Kvarnme y Havskov, 1989); 23.1, estado de New York,
EEUU.; 23.2, sur de California, EEUU (Frankel et al., 1990); 24, prof- < 10 krn, Arette, Pirineos
(Modiano y Hatzfeld, 1982); 25, falla de San Andrés, California (Kurita, 1975); 26, sur de ltalia
(Rovelli, 1983). (Extractada de Sato y Fehler, 1998).
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bastante similar, con maximos entre 0.01 y 0.1 a frecuencias de 1Hz y minimos cercanos a

0.001 por encima de los 10Hz. Puede asumirse que la atenuacion de las ondas S depende de
la frecuencia segun la relacion QS_1 oc 7" con n entre 0.5 y 1 para frecuencias mayores que

.. ., -1 , .

1 Hz. De la distribucion de curvas de Qg™ en corto periodo puede verse que las regiones con
mayor actividad tectonica muestran una mayor atenuacion en todas las frecuencias como es el
caso de California o el sur de Italia, mientras que Noruega o Francia muestran los menores

valores relativamente.

Con datos de la regioén de Kanto, Japon, Aki (1980a, b) encontré que Qs obtenido por
NC es similar a Q.. Sus resultados reforzaban la teoria del scattering simple de S a S para la
generacion de las codas de terremotos locales. Las conclusiones de Aki coincidian con las de
Herrmann (1980) y Rautian y Khalturin (1978), excepto para el caso del volcan Kilauea,
Hawai, donde las anomalias de Q. halladas, parecian indicar un mecanismo de atenuacion
mas bien relacionado con un proceso de relajacion activado termalmente. En cambio,
Martinez-Arévalo et al. (2003) hallaron un comportamiento anomalo en la dependencia de Qg
con la frecuencia en la Isla Decepcion (Antértida) y que parecia indicar un scattering fuerte en
las cercanias de la fuente como principal causa de la atenuacion. Por otra parte, los valores de
Qs hallados segin el método de NC eran mayores a los obtenidos por métodos espectrales,
interpretandose como un efecto del método que, al promediar las amplitudes, elimina la

contribucion de la atenuacion mas superficial y por lo tanto hace una sobrevaloracion de Qs.

Yoshimoto et al. (1993) extendieron el método NC para aplicarlo al andlisis de las
ondas P. Akinci et al. (1995b) lo aplicaron al andlisis de ondas Lg y su coeficiente de
expansion geométrica en Turquia y el sur de Espafia. Los valores de O obtenidos mediante
NC para ondas S o Lg resultan en general muy proximos a Q. (Aki, 1980a; Rautian y
Khalturin, 1978; Herrmann, 1980). Hatzidimitriou (1995) y Kvamme y Havskov (1989)
encontraron que para lapsos de tiempo largos, O.~ QOs, mientras que para lapsos de tiempo
cortos Q. < Qs Estas diferencias pueden entenderse a partir del modelo de generacion de
ondas coda. La parte inicial de la coda contiene ondas que han sido dispersadas en la corteza
superior mas atenuativa, mientras que el Q. del final de coda se acerca al de las ondas S ya
que muestrea un volumen de tierra mayor aproximandose al valor medio cortical. Fehler y
Sato (2003) reivindicaron, a través de un analisis detallado, los resultados obtenidos con el
método de NC sobre todo en el caso de medios aleatorios ricos en componentes de longitud
de onda corta. Sin una teoria formal que explique la formacion de la coda, el método de NC

es una herramienta valiosa que a su vez ha sido aprovechada por otros métodos.
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Fig. 2.24. Relacién Qp /05" para la litésfera a partir de las estimaciones de atenuacién para
ondas Py S en diversas regiones del mundo: 1, modelo global MMS8 (Anderson et al., 1965); 2.1,
Basin and Range, EEUU; 2.2, Craton EEUU Taylor et al., 1986); 3, prof. < 45 km del modelo
global SL8 (Anderson y Hart, 1978); 4, Garm, Asia Central (Rautian et al., 1978); 5, Kanto,
Japon (Yoshimoto et al., 1993); 6, Pg y Lg, Francia (Campillo y Plantet, 1991); 1, prof.< 40 km,
Caribe norte (Frankel, 1982); 8, Sur de Noruega (Kvamme y Havskov, 1989); 9, prof. < 10 km,
Arette, Pirineos (Modiano y Hatzfeld, 1982); 10, corteza superior del Rift Rio Grande, EEUU
(Carpenter y Sanford, 1985); 11, prof. < 7 km, falla de San Andreas (Bakun et al., 1976); 12, prof.
< 7 km, Swabian Jura, Alemania (Hoang-Trong, 1983); 13, Kuriles sur (Fedotov y Boldyrev,
1969); 14, Anza, California (Hough et al., 1988); 15, corteza superior de Nagano occidental,
Japon (Yoshimoto et al., 1994); 16, Pacifico occidental (Butler et al., 1987). (Extractada de Sato y
Fehler, 1998)

A partir de las determinaciones de Op” v Os” suele establecerse la relacion entre las

mismas Q' / O5'. Dado que Q' es funcion de (QZ,I,QIQI) y O5' =Q;,1, los valores de

Q;l / le pueden ayudar a interpretar la importancia relativa de la atenuacion debida a
procesos compresivos y de corte y a través de eso conocer el estado de los materiales

atravesados. A su vez, los valores de Q;l / le permiten comparar la atenuacion general entre

regiones. Una relacion Q;l / le baja puede estar indicando una alta atenuacion de ondas S o

a su vez una baja atenuacion de ondas P. El primer caso es mas simple de entender, ya que la
atenuacion de ondas S se asocia directamente con la rigidez del medio y por lo tanto con la

temperatura y el grado de fusion o la presencia de fluidos. Una baja atenuacion de ondas P,
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suele asociarse a mayor consolidacion y/o edad de las rocas del mismo modo que se asocia a

la velocidad, pero también se asocia al coeficiente de rigidez. En la Fig. 2.24 se ve que los
valores promedios globales de O;' / le segun los modelos de distribucion de Q en la Tierra
MMS y SL8 (Anderson et al., 1965, Anderson y Hart, 1978) se encuentran en el intervalo

[0.4-0.7]. A frecuencias mayores que 1 Hz, Q;l / QS_1 ~1-2 o hasta 3. En algunas regiones se
observa una relacion Q;l/ le independiente de la frecuencia en el intervalo estudiado.

Kanto, Japon (curva 5) muestra valores de Q;l / le decrecientes hasta los 10Hz donde la

relacion muestra un brusco cambio de pendiente. En Nagano, Japon (curva 15) se observa
también un comportamiento con brusco cambio a cierta frecuencia. Es curioso que en forma
casi sistematica, los valores obtenidos en regiones diferentes resulten muy relacionados
cuando se estudian con las mismas técnicas y criterios. Se ha visto que en muchos casos los
métodos empleados ejercen una fuerte influencia sobre los resultados y es por eso que la
utilizacion simultanea de distintas técnicas permite una mejor interpretacion. Por otra parte la
dispersion de los resultados obtenidos utilizando diferentes técnicas sobre las mismas ondas

en una dada region muestra la necesidad del disefio de métodos mas precisos.

2.4 SEPARACION DE LA ATENUACION INTRINSECA y DE
SCATTERING

2.4.1 EVOLUCION DE LOS MODELOS DE SEPARACION DE Q; y Qs

Como ya se ha mencionado, las variaciones regionales de la atenuaciéon pueden
entenderse estimando la contribucion de los mecanismos de absorcidon y scattering a la
atenuacion de las ondas, lo que permitiria inferir importantes propiedades del medio de
propagacion relacionadas a su estado de actividad tectonica. La atenuacion intrinseca ha sido
atribuida a fracturas interconectadas y saturadas de fluidos pero también a temperaturas
elevadas que pueden alcanzar el punto de fusion (Mitchell, 1995, Frankel et al. 1990, Zor et
al., 2007, Xie et al., 2004, entre otros). El origen de la atenuacidn por scattering parece estar
mejor definido a partir del scattering de las ondas debido a la topografia irregular, la geologia

superficial compleja y la estructura cortical heterogénea (Aki, 1969).

A partir de la expresion (2.49) de Dainty y Toks6z (1981) que manifestaba la linealidad
de los efectos de la atenuacidon, varios autores han puesto sus esfuerzos en pos de
individualizar los efectos de la atenuacion dentro de la densidad de potencia espectral. Dainty

(1981) hizo sus estimaciones asumiendo que la atenuacion aneléstica era independiente de la
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frecuencia y que el scattering era proporcional a ella. El modelo de scattering multiple de
Gao (Gao et al., 1983a, b y Gao 1984), a partir del analisis de la propagacion de las ondas,
ofrecid una expresion de la densidad de potencia espectral que resultaba una primera
aproximacion no lineal para la separacion de Q; y Os. Sus conclusiones fueron que segun los
lapsos de tiempo medidos variaba la influencia relativa del scattering y de la anelasticidad.
Seria la teoria de la transferencia de energia (Wu, 1985) la que ofreceria una forma de
sintetizar la envolvente completa del sismograma y daria un método viable para estimar la
cantidad de atenuacion que es causada por los mecanismos intrinsecos y de scattering (Wu'y
Aki, 1988). Sin embargo, la presencia de cierto nivel de ruido enmascara el final del registro

provocando una subestimacion de la energia total.

Frankel y Wennerberg (1987) en su modelo de flujo de energia hallaron un Q. cercano
al O;' si se utilizaba el scattering simple, aunque no explicaron el mecanismo fisico de su
modelo de scattering. La insensibilidad de la coda al scattering fue justificada por la
redistribucion de energia de las ondas directas dispersada hacia la coda. Era esta la razéon que

justificaba las diferencias de comportamiento de Q. y Qs con la frecuencia y el tiempo

(Frankel, 1991).

La simulaciéon numérica de Hoshiba (1991) a la distribucion espacio-temporal de
energia sismica afectada de scattering multiple brindé una solucion a las dificultades
encontradas en la implementacion del modelo de transferencia radiativa. Hoshiba et al.
(1991) mejorarian la simulacion de Hoshiba (1991) proponiendo el Método de las Ventanas
Temporales Multiples (MLTWA) que no requeria la cuantificacion de la energia total del

sismograma.

Zeng et al. (1991) y Sato (1993) obtuvieron nuevas soluciones analiticas del scattering
multiple. Zeng (1991) dio una solucion compacta de las expresiones de Zeng et al. (1991)
que facilitaban su aplicacion bajo una serie de condiciones y daba una alternativa para el
calculo de las curvas tedricas del MLTWA. Wennerberg (1993) describi6 la posibilidad de
reinterpretar los valores de Q. obtenidos segun modelos de scattering simple en términos del
scattering multiple. Observando las similitudes entre las aproximaciones de Abubakirov y
Gusev (1990) y las de Zeng (1991), estableci6 relaciones simples para estimar Q;y Qs a partir
de valores de 0.y Q,. Sato et al. (1997) extendieron la solucion analitica de Zeng (1991) al

caso de un patron de radiacion no esférico, es decir en presencia de un mecanismo focal.

Trabajos posteriores han intentado incorporar modelos mas reales en el calculo de las

curvas tedricas de energia integrada (Hoshiba, 1994, 1995, 1997, Hoshiba et al., 1997,
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Margerin et al., 1998, 1999, Yoshimoto, 2000), han acelerado los tiempos de calculo (Ugalde
et al., 1998a) o los han implementado en subrutinas bajo programas de célculo de uso
corriente (Bianco y Del Pezzo, 2002, 2010). En los tltimos afios, se ha difundido el uso de
métodos estocasticos que incrementan la cantidad de informacion extractada de los
sismogramas sobre todo en el caso de un conjunto de datos reducido y ademds mejoran

significativamente la resolucion de los modelos (Sato et al., 2002).

2.4.2 METODOS DE SEPARACION DE Q;y Qs

En las siguientes secciones se desarrollaran dos de los métodos de mayor uso en la
actualidad y que se implementan en esta tesis: el Método de las Ventanas Temporales
Multiples (Multiple Lapse Time Windows Analysis) (Hoshiba et al., 1991) y el Método de
Wennerberg (1993).

2.42.1 METODO DE VENTANAS TEMPORALES MULTIPLES O
MULTIPLE LAPSE TIME WINDOWS ANALYSIS (MLTWA)

Este método brinda informacion acerca de los cambios temporales de la energia sismica
de las ondas, tanto directas como coda, durante su propagacion considerando la distribucion
de la energia para varias ventanas temporales consecutivas del sismograma en funcion de la
distancia hipocentral. Las bases numéricas del MLTWA fueron dadas por Hoshiba et al.
(1991) a partir de la teoria de la transferencia radiativa (Seccioén 2.2.4.3), mostrando que la
variaciéon con la distancia hipocentral de la integral de la energia sismica sobre ventanas

temporales se relaciona directamente con el albedo (2.53) y la atenuacion total, 07"

Sobre la base del principio de conservacion de la energia y utilizando el método de
simulacion Monte-Carlo, Hoshiba (1991) sintetizé la distribucion espacio-temporal de la
densidad de energia para el caso del scattering isotropo, sin absorcidn intrinseca y en un
medio tridimensional. Presentd los coeficientes de expansion hasta el scattering de décimo
orden para el caso en que la distancia recorrida por la onda dispersada era mucho mas grande

que la distancia hipocentral.

Hoshiba compard su simulaciéon con diversos modelos de scattering, hallando
consistencia con la formulacion propuesta por Wu (1985) para la teoria de transferencia
radiativa en estado estacionario. La coincidencia se daba si se consideraban la onda directa y
las partes inicial y final de la coda. Esta observacion indicaba que debia ponerse atencidén en

la seleccion de las ventanas temporales en aplicaciones practicas.

Las bases establecidas por Hoshiba (1991) que resultaban similares a las de Sato (1977)
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y Gao et al. (1983Db), eran:

e Las heterogeneidades puntuales con seccidon efectiva oy se encuentran distribuidas
aleatoriamente con una densidad n, y las ondas dispersadas se consideran
incoherentes.

e Existe scattering isotropo cuya potencia por unidad de volumen est4 caracterizada por

el coeficiente de scattering, g =on,.

e Las ondas S esféricas son radiadas desde una fuente puntual de muy corta duracion.

e No hay conversion entre ondas P y S durante el scattering y la velocidad de las ondas
S es constante e igual a v.

e No hay absorcion intrinseca. En el mismo trabajo se veria la necesidad de modificar
esta hipotesis.

El método en cuestion plantea la energia total como la suma de las contribuciones de las
energias de los diferentes 6rdenes de scattering. Suponiendo que la propagacion de la energia
de la onda S esté representada por el movimiento de muchas particulas que salen de la fuente
con una unidad de energia, se calcula la energia que cada una de ellas acarrea luego de sufrir
un scattering de orden n y se calcula la probabilidad de que dicha particula atraviese el area

unitaria que rodea al receptor.

Si la distancia fuente receptor estd dada por

R, —R0|y la distancia recorrida entre dos

, entonces para el scattering de orden n, la

heterogeneidades consecutivas es |rk| :|Rk -R,

l/n + Rr _R}’l

distancia recorrida serd D = |r1 | + |r2| + |r3| +..+

El niimero de particulas dividido por la velocidad de propagacion y el intervalo de
tiempo analizado daré la funcién de densidad de energia correspondiente al scattering de n-
¢simo orden. La suma de las funciones de densidad de energia hasta un orden de scattering

alto dara la densidad de energia para una dada distancia hipocentral.

Como la energia se conserva, debera cumplirse que

Wy = Wye € + jO‘”E (r £ Yo 2dr (2.106)
donde W) es la energia radiada por la fuente, g es el coeficiente de scattering y v la velocidad
de las ondas. El primer término del segundo miembro representa la energia directa atenuada
debido al scattering (W4(t)) y el segundo término es la integral volumétrica de la energia
dispersada (W(t)). El segundo miembro de (2.106) se calcula numéricamente comprobandose

que su valor se mantiene casi igual a W, para todo ¢ cuanto mayor sea el numero de
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dispersores. Si E, (r,t) es la densidad de energia debida a la onda dispersada de orden n,

entonces

E (r,t)=E (r,t)+ E,(r.t)+... (2.107)
es la densidad de energia total. La energia dispersada para el orden n sera

vt
w,,(f)= jo E,,(r,timdr (2.108)
Hoshiba (1991) expreso el resultado de esta integral como el producto de una potencia y

una exponencial
W, () =W, 4,(gur)" e (2.109)

donde los A, son coeficientes por determinar. Reemplazando (2.107) en (2.106) y

considerando la (2.109), la expresion de la energia total queda de la forma

n
Wy =Woe 8" > 4,(gur) (2.110)
i=0
por lo que deberd ser 4,=1/n!. La maxima contribucion de la onda afectada por un scattering

de orden # a la energia total, se produce cuando gut = n. El scattering simple es el dominante
cuando gur «1. El scattering multiple se puede aproximar por gut < 3 y el modelo de difusion

porgut » 1.

Al expresar el decaimiento temporal de la densidad de energia en la fuente, evaluando
los coeficientes de expansion correspondientes hasta el décimo orden, Hoshiba (1991)
observé discrepancias con los mismos coeficientes determinados por Gao et al. (1983b)
(denominados K; en la Ecuacion 2.47) para n >2. Dado que las hipdtesis de ambos coincidian,
Hoshiba (1991) hall6 la justificacion en el hecho de que su método satisfacia la conservacion
de energia incluso para los 6rdenes superiores, mientras que el modelo de Gao et al. (1983b)
no la respetaba. Los resultados obtenidos mostraban consistencia con las formulas del

modelo de transferencia radiativa de Wu (1985).

Relacionando el decaimiento temporal de la energia en la fuente segun el modelo de
Hoshiba (1991) con el O., en el caso de la validez del scattering simple, se obtenia un 0.
idéntico a Qﬂ-lz gu/ o, (0" de ondas S directas) cuando no habia absorcién intrinseca.
Considerando el scattering multiple, Hoshiba (1991) observé que Q. era afectado por las
contribuciones de las ondas que sufrian scattering multiple mas que por las pérdidas del
scattering simple. En este caso, O, daba negativo para todo valor de gur, lo que significaba

que la pendiente de la envolvente de coda corregida de la expansion geométrica, crecia con el
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tiempo. Pero como Qﬂ-l es positivo y crece seglin gor, dicho resultado significaba que O, se
volvia muy diferente de Qﬁ'l al incluir el scattering multiple, contrariamente a lo observado
por muchos autores. Estas discrepancias entre las predicciones tedricas y los valores
observados fueron adjudicadas por Hoshiba (1991) a la consideracion de ausencia de
absorcion intrinseca. Partiendo de las mismas hipotesis pero incorporando la atenuacion
intrinseca, Hoshiba et al. (1991) propusieron un método para la separacion de ambos efectos

de atenuacion. La quinta hipotesis fue reemplazada por la siguiente:

e La absorcion intrinseca es espacialmente uniforme y esti dada por 0"
Teniendo en cuenta los cambios espaciales y temporales de la energia en la onda directa
y en la coda, modelaron la energia en tres ventanas temporales sucesivas y de longitud finita.
De ahi, el nombre que dieron al método: Multiple Lapse Time Window Analysis (MLTWA).
La primera ventana contiene las ondas directas y la primera parte de la coda, mientras que las

siguientes ventanas contienen solo ondas dispersadas.

Sea E (r,t co) la densidad de energia para las ondas directa y dispersada a una distancia

hipocentral » y un lapso de tiempo ¢ para una banda de frecuencia angular centrada en ®. Si
no se admiten conversiones de onda entre frecuencias, entonces puede tratarse cada una
independientemente y omitir . Para cada una de las tres ventanas temporales, las integrales

de energia se expresan

E\(r)=o[""" E(r.1)di 2.111)

r/o+T,
E,(r)=0 f/{j;fE(r,t)dz
Los tiempos de inicio de las ventanas, T, T> y T3 se miden a partir de la llegada de la
onda S igual a 7/v. Hoshiba et al. (1991) tomaron T;=15s, T,=30s, T3=45sy v=4 km/s
como velocidad representativa de la corteza y manto superior. Las integrales de las
expresiones (2.111) para el tiempo y la distancia se calculan mediante los parametros 7,7,
para evitar la confusion con los valores observados. En este paso, Hoshiba et al. (1991)
introdujeron la separacion entre la atenuacion intrinseca y de scattering por medio de la
longitud de extincion, L., y el albedo, By, (2.19 y 2.53) pero expresados ahora en funcién de la

atenuacion total que es la suma de las componentes de scattering ¢ intrinseca, de la forma
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r=lo 102 =0
v v 2.112)
-1 .
5 =2
0;

Multiplicando en la (2.111) a la energia de la onda directa por el factor de atenuacion

total y a la energia de las ondas dispersadas por el factor de absorcion intrinseca de la (2.112),

se obtiene
4’ E, (r) = ety dgr? L f/fmTI E, (7, f)e_ﬁfdf
WO 7/o
4 E, (r) = 47> Wio //:: E,(F.)e " af (2.113)
472 B, (r) = 477> Wio //:TT:E (7,0)e " di
donde
Le_1:§/30§ h=Le_1(l_Bo)=§[(l_Bo)/Bo]

L - - (2.114)
T, =T[Bw/(L.gD)} 7 =r[By/(L.E)]
El primer término del lado derecho en la expresion de Ei(r) es la energia de la onda

directa afectada por la atenuacion total. El factor e “introduce en cada expresion la
absorcion intrinseca. Las curvas de la Fig. 2.25 muestran la diferencia en el decaimiento de la
densidad de energia entre la primera y la ultima ventana temporal debido al efecto de la

atenuacion total en la primera ventana.

Las distribuciones de energia fueron calculadas para distancias » <250 km y diferentes
pares de L, y By, obteniendo curvas tedricas de 4m”E(r) con i =1, 2, 3 (Fig. 2.26), que se
utilizan para comparar con las observadas en datos reales. De la comparacion resulta la
seleccion del par L, y By que mejor ajusta las curvas tedricas a los datos (Fig. 2.27). Las
curvas originales provistas por Hoshiba et al. (1991) consideran que la energia radiada es
igual a la unidad y que todos los efectos de sitio son idénticos, por lo que deben hacerse las

correcciones correspondientes.

Hoshiba (1991) observo que la consideracion de un Q;' espacialmente uniforme no
bastaba para justificar la variacion de Q. con el tiempo. Al aplicar el MLTWA a datos
reales, Fehler et al. (1992) concluyeron que la hipdtesis de scattering uniforme e isétropo y la
suposicion de que en todo el intervalo de tiempo analizado existian s6lo ondas internas ponian
limitaciones al ajuste sobre la tercera ventana (Mayeda et al., 1992, Hoshiba, 1993, Akinci et

al., 1995).
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Fig. 2.25.-Energia integrada corregida por expansion geométrica para la primera ventana
temporal (izquierda) y para la tercera ventana (derecha) evaluada en diferentes valores del
albedo, By. Las curvas rojas corresponden al modelo sin atenuacion intrinseca. (Extractada de
Fehler et al., 1992).

Zeng et al. (1991) reunieron las teorias de scattering simple y multiple, asi como la del
transporte de energia en una expresion tedrica de la distribucion de energia integrada. La
version 3D de la misma que seria dada por Zeng (1993) es

7 — 7l i

S 2
v 47r|r1 —r|

|77 - 770| el

E(F.t)=E,|1

m

+InJ?ﬁJ— dv, (2.115)
4

v J4nF -7
donde E(7,t) es la densidad de energia dispersada, E;, es la energia incidente, 7, es el vector
posicion de la fuente, 7 es el vector posicion del receptor, 7 es el vector posicion de todos
los posibles dispersores en un diferencial de volumen V; dentro del volumen V, 7, es el
coeficiente de scattering, n; es el coeficiente de absorcion, 77 es el coeficiente de atenuacion

total (7 =7, +7,)y v es la velocidad de las ondas S.

La energia de la onda incidente proveniente de la fuente esta representada por el primer
término del segundo miembro, mientras que el segundo término es la superposicion lineal de
las energias de las ondas dispersadas en todas las heterogeneidades posibles en los puntos

sefialados por 7 y recibidaen 7.



Atenuacion sismica en la Region de Nuevo Cuyo 98

10 2 !
L. 7=0.01km™, Be=0.8 L. "0.04km”, By=0.8
1 4mr® Eq(r)
-——N i 4rr?-Eq(r)
4wr?-Ea(r)
10°° -/ i
107 - 4
10—5 1 1 T 1 T .l 1 - T
10 -1 -1 1, 1 oq
L. 7=0.01km"™, Be=0.2 L. =0.04km™, By=0.2
1 ~Mm\ ]
0.1 A .
Awr® Eq(r)
10?% A .
10° A -
a 4 -~
10 m(r]\
10-5 T T T T T T \4\\\ T

0 50 100 150 200 250 ¢ 50 100 150 200 250
r(km) r(km)

Fig. 2.26.-. Curvas de distribucion de energia 470°E,(r), 47°Ex(r) y 4m°Es(r) en funcion de la
distancia epicentral r (km) para los casos donde L., = 0.01 y 0.04 km™ con B,=0.2 y 0.8. Los
valores de Ty, T, y T se fijaron a 15s, 30s y 45s. (Extractada de Hoshiba et al, 1991)

Zeng (1991) resolvio la (2.115) en el dominio de las transformadas integrales
obteniendo una solucidén compacta que compar6 con la simulacion de Hoshiba (1991), con el
modelo de scattering simple, con el de flujo de energia y el de difusion. A partir de sus
resultados obtuvo una solucién aproximada al scattering multiple mediante un modelo hibrido

de scattering simple y difusion

3 er
E(I’,l‘)EEOe_m’t 5(l‘—l’/U)+ USH(t_r/U)1U1+r/(Ut):|+cH(t—r/U{ 3, ji%/ze_zw_mw

dror? 4ot 1—r/ut

(2.116)
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donde

(2.117)

¢ = Eyl~(1+ pur)e ( Fh ]

Ey es la energia total incidente a ¢ = 0, ¢ es el tiempo de viaje, H es la funcion de Heaviside,

. .. (2 . e 1
es la distancia hipocentral y a = —. El coeficiente de atenuacion intrinseca, 77, = 27fv IQZ. "
r

-1~-1

s 2

y el coeficiente de atenuacion por scattering, n, = 2afv se relacionan a través de la

atenuacion total 7, +7, = L,' y el albedo sismico B, =7, /(n, +7,).

Para aplicar en datos reales la aproximacion de Zeng (1991) al MLTWA, siguiendo a
Bianco et al. (2002), se eligen tres ventanas sucesivas en el sismograma: la primera comienza

en la llegada de la onda S y se extiende hasta el inicio de la coda, [r/v,r/v+T;], la segunda
ventana comprende la parte media de la coda [r/ v+T,r/v+T 2] y la tercera contiene el final
de la coda [r/v +T,,r/v+T;]. Lalongitud de las tres ventanas es idéntica y se elige de modo

que la primera ventana contenga la mayor contribucion de la energia de ondas directas

mientras que en las restantes predominen las ondas dispersadas. Las densidades de energia

log[dmr? yET, ; 3] relative to TRU

go=0.0065n N 001im" .
2-dHz 180 =0.34 | | | | [4-BHz %‘;_ 0.3 i
| l l l :
0 50 100 150 200 250 O 50 100 150 200 250
Hypocentral Distance [km] Hypocentral Distance [km]

Fig. 2.27.- Primera aplicacion del MLTWA a datos reales en Japon (extractada de Fehler et al.,
1992). Los valores individuales de la energia integrada corregida de expansion geométrica vs.
distancia. para las tres ventanas temporales en dos bandas de frecuencia se muestran como
triangulos o cruces. Los promedios sobre ventanas moviles de 15km de distancia se sefialan con
lineas punteadas. Las curvas teoricas seleccionadas como mejor ajuste a los datos se muestran
con lineas solidas.



Atenuacion sismica en la Region de Nuevo Cuyo 100

observadas en funcion de la distancia y la frecuencia, se calculan midiendo las amplitudes
RMC de los sismogramas filtrados en una serie de bandas de paso elegidas de acuerdo a los
datos. La energia de cada ventana debe ser corregida del efecto de sitio y del patron de
radiacion de la fuente utilizando el método de NC, para lo cual se elige una ventana de coda a

un tiempo £,,, > 2¢¢ para evitar la contaminacion con las ondas S directas, quedando

ei(farm)

T Tm ) gy 2 i=1,2,3 (2.118)
Ecoda (f’tref) "

E i (f >T'm ) =
donde ei(f,7,,) es la amplitud RMC calculada en funcién de f'y r,, integrada sobre cada una de
las ventanas, Ecoda(fitrer) €5 la energia de la coda observada al tiempo de referencia ft.r y

Edf,rm) es la energia observada normalizada a la frecuencia f'en la ventana i. La correccion

por expansion geométrica se realiza multiplicando cada energia integrada por 477"

Las curvas tedricas se obtienen integrando la (2.116) en cada intervalo de tiempo
elegido [ti(7), tir1(7)]

El.* _ tHl(r)E(}”,t)Cﬁ 1= 1’ 2,3 (21 19)

ti\r

En esta aproximacion debe asumirse un valor de v, la velocidad promedio de las ondas
S. Las energias de la (2.116) se calculan para varios valores de L.’ v Byy se normalizan de
modo que puedan compararse con diferentes espectros de fuente y efectos de sitio utilizando

el método de NC.

Ee;(r)= log[(E; (1 ()1, (r))jwz} i=1,2,3 (2.120)

Las energias observadas Ei(f,7,) se comparan entonces con las energias integradas
teoricas corregidas Ec,(r) para elegir la combinacion mas apropiada de L. y By en cada
frecuencia. La eleccion puede hacerse en forma automatica (Bianco y Del Pezzo 2002) por
minimos cuadrados, utilizando la funcion de desajuste (misfit function) entre los datos

observados y el modelo (Hoshiba et al., 1991)

M(By.L)=3" 57 (E(1.r)- Ee(r)f @.121)

Los parametros del modelo, (7;,75), que mejor ajusta a los datos son funcion de L.’ y
By, Con ellos pueden calcularse los valores de O;' v O, esperados despejando de la (2.112)

las siguientes expresiones
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0, = vBy /(L)
0" =v(1-5,)/(L.0)

Esta aproximacion seria adoptada por numerosos autores como modelo de absorcion y

(2.122)

scattering en la corteza ya que se acerca suficientemente a la solucion general de la (2.115)
tanto para scattering débil como fuerte y para diferentes configuraciones de fuente y receptor

(Pujades et al., 1997, Ugalde et al., 1998, Bianco et al., 2002, Giampiccolo et al, 2006).

2.4.2.2 METODO DE WENNERBERG (MWe)

Sobre la base del balance entre la energia dispersada desde las ondas directas y la
energia en la coda, Frankel y Wennerberg (1987) propusieron una formulacion sencilla para el
decaimiento de la coda que diferencia explicitamente entre atenuacidén intrinseca y de
scattering (seccion 2.2.4.4). Su teoria es valida tanto para el scattering débil como para el
fuerte e incluye implicitamente el scattering multiple. Demostraron que el modelo de
scattering simple no ajusta el decaimiento de coda cuando el scattering es moderado a fuerte
(Q £150); que el decaimiento de la coda es sensible al Q; del medio y que el cociente entre la
amplitud de la coda y la energia de la onda directa da una medida de la atenuaciéon por

scattering.

Wu (1985), utilizando la teoria de transporte de energia o transferencia radiativa
(Seccion 2.2.4.3), habia encontrado que la forma de la curva de densidad de energia en
funcién de la distancia podia ser usada para separar Qs y O;. Zeng et al. (1991) demostraron
que los modelos de scattering simple y multiple y la teoria del transporte de energia podian
unificarse en una Unica ecuacion integral (2.115). Zeng (1991) desarrolld dos soluciones
compactas de la (2.115) para el caso en que la fuente y el receptor coinciden en un punto. La
primera solucién considera scattering multiple (SZ) y la segunda es una solucién aproximada
que combina el scattering simple y la difusion (SDZ) para obtener el scattering multiple

(2.116).

Los resultados para el scattering débil y fuerte mostraron que la solucioén hibrida (2.116)
coincidia bastante bien con la solucion exacta cuando la separacion entre fuente y receptor era

pequena.

Varios autores (Phillips y Aki, 1986; del Pezzo et al., 1990; Abuvakirov y Gusev, 1990;
Hoshiba, 1991; Mayeda et al., 1992; Fehler et al., 1992) habian observado una dependencia de
Q. con el lapso de tiempo considerado. Esta variacion no podia ser explicada solo por el
efecto del scattering multiple, como sugirié Zeng (1991), sino que requeria variaciones de la

atenuacion intrinseca y/o de scattering en el volumen involucrado en la generacion de codas
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que se expandia con el lapso de tiempo.

Wennerberg (1993) postuld que, mientras la hipotesis de una distribucion uniforme de

heterogeneidades puntuales y la atenuacion intrinseca no alcanzaban para justificar la

dependencia temporal de Q., el modelo de scattering multiple con esas hipotesis podia usarse

para estimar las propiedades medias de un medio no uniforme. Dando una cuantificacion de

los papeles de la atenuacion intrinseca y de scattering en la determinacion de Q. era posible

separar, en principio, sus efectos a través de una combinacion de medidas de O, y Qs Un

sistema de ecuaciones lineales sencillo relacionaba las cantidades mencionadas a los

parametros fisicos de ambas atenuaciones y
proveia una medida independiente que podia
compararse con la  propuesta  por
Abuvakirov y Gusev (1990) para Q.
Presentd una simulacion numérica que
comparaba la forma de onda del modelo
SBS con el modelo de Zeng (1991) para
fuente y receptor espacialmente coincidentes
y con el modelo de flujo de energia. A
partir de la enorme similitud entre ellos para
un cierto lapso de tiempo, analizando las
contribuciones del scattering y la absorcion
a la coda, observd que la atenuacion
intrinseca controlaba al Q. y que ambos
efectos combinados conducian a Qc'1< Q{l.
Este modelo implicaba que para que el
scattering tuviera un efecto sobre la coda
similar a la atenuacion intrinseca, debia
darse una relacion O, > [5-15] O/ y asu

’ . -1 ’
vez, habia predicho que Q. debia ser menor

que O;'. La igualdad entre estos valores

0.6

02} ~—

Log [ Scaled Ratio to Ayz[T]]
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——
—
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Fig. 2.28.- Logaritmos de los cocientes de las
envolventes postuladas por el scattering simple
(puntos) y el flujo de energia (segmentos) con los
predichos por Zeng para scattering multiple debil
(a) y fuerte (b). Extractada de Wennerberg, 1993.

observada por Aki (1980b) fue explicada por Wennerberg como debida a un fendmeno de

scattering débil.

Observando las desviaciones de los cocientes entre las envolventes del SBS y del SZ

con el FE, para scattering débil y fuerte en funcion del tiempo libre medio (7 =tw/Q, =tnv),

Wennerberg (1993) observo sus decaimientos exponenciales (Fig. 2.28). Si los cocientes de



Capitulo II: Modelos y Métodos de determinacion 103

amplitudes pueden expresarse, genéricamente como e * entonces, la amplitud de la

envolvente correspondiente a SBS se aproximaba por

—wt

020
Agpg (t) oc (2.123)
t
y la correspondiente al SDZ, se simplificaba en la expresion
e—Tg(l—za)
Agpy () oe = (2.124)

t
De alli resultaba que, si no habia atenuacién intrinseca, un valor de Q. observado podia

relacionarse con el Qs de Zeng (1991) a través de

1 (2.125)

donde ¢ dependia del lapso de tiempo. La expresion de & se estimaba mediante ajustes
lineales de modo que como una buena aproximacion numérica, Wennerberg (1993) establecio

la relacion

1 -1
= 2.126
0.(r) (4.44+0.7387)Q, ( )
Si se incluia la atenuacion intrinseca, entonces
L1 1-23() (2.127)

00 0" o

donde seguia siendo 1-26(r)=-1/(4.44+0.738z) y a su vez, r=2aft/Q,. Reuniendo la
(2.127) con la (2.49) y suponiendo que la determinacién de Q4 incluia ambos efectos de
atenuacion representando el efecto total de la atenuacion, quedaba establecido un sistema de

ecuaciones sencillo que permitia distinguir Q; y Q. Despejando se obtenia

1 1 1 1

— | — 2.128

0, 25(r)(Qd QC(T)J (2128
11 (1 25(7)—1} 5129
0 25(7)(Qc(f)+ ) (2129

Como O, debe ser positivo, la expresion (2.128) implica que O, ' debe ser mayor que
0.y que si 0. es cercano a Q,", entonces la atenuacion por scattering debe ser muy

pequefia (Wennerberg, 1993).
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La implementacién del método se realiza seleccionando valores de O,;' y 0. estimados
para un paquete de ondas directas y sus ondas coda a fin de analizar los efectos de la
atenuacion intrinseca y de scattering sobre las mismas ondas a lo largo de su propagacion. Es
asi que deben seleccionarse lapsos de tiempo en la coda comparables a los tiempos de la

propagacion directa. Esto significa que si la onda directa demord un tiempo ¢, = r/ven

recorrer la trayectoria, las ondas coda habran sido dispersadas en un elipsoide de semieje

mayor 7=t, =2r/v, para que se cumpla la validez del modelo SBS utilizado en la

determinacion de Q.. Si no se dispone de los valores de Q. correspondientes a z., estos
pueden extrapolarse mediante la expresion del decaimiento de las amplitudes espectrales
estimada previamente (Del Pezzo et al., 1995). En general los resultados de las aplicaciones
del MWe que se encuentran en la bibliografia corresponden a tiempos de propagacion de S o
distancias hipocentrales muy cortos, como es en el caso de la sismologia volcéanica (Del Pezzo

et al., 1995, Martinez Arévalo et al., 2003).

Reemplazando los valores de O;' y O. en las (2.128) y (2.129) se resuelven las
ecuaciones de segundo grado que resultan del despeje de las mismas, obteniéndose los valores

de Qs y Qi por el MWe.

2.4.3 ALGUNOS RESULTADOS DE LA SEPARACION DE Q;y Q;
La primera aplicacion del método MLTWA, fue efectuada por Fehler et al. (1992) para

la region de Kanto-Tokai, Japon (curva KTJ, Fig. 2.29). Para determinar los parametros de
atenuacion utilizaron dos cocientes: 1) el cociente entre las energias integradas para la primera
ventana (0-15 s) a 50 km y a 150 km de distancia hipocentral y 2) el cociente entre las
energias integradas para 150 km y ventanas entre 0-15 s y 30-100 s. La correccion por efecto
de sitio y funcion fuente fue realizada siguiendo el método de la onda coda indicado por
Phillips y Aki (1986), quienes asumieron que la forma de la curva de decaimiento de la coda
era la misma en todos los sitios y para todas las fuentes y que so6lo diferia su amplitud
dependiendo del efecto de sitio y del factor fuente. Las bases fisicas de la correccion, eran las
mismas del método de FE (Frankel y Wennerberg, 1987). Para la banda de frecuencia entre 1
y 2 Hz, Fehler et al. (1992) no pudieron ajustar completamente los datos y atribuyeron esta
deficiencia a la hipotesis de scattering isétropo y uniforme. En la region de Kanto-Tokai el
efecto del scattering (0.0011) resultd ser menor que la absorcion intrinseca. Para las
frecuencias altas, Q. (0.0022) resulté aproximadamente igual a Q;' (0.0021). A partir de
mediciones sobre registros en tres componentes, llegaron a la conclusion de que los

parametros de atenuacion eran independientes del movimiento de particulas.
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Fig. 2.29. Resumen de resultados obtenidos con el método MLTWA para varias regiones y
frecuencias sobre ondas S: (a) atenuacion total y (b) albedo sismico, (c) atenuacion por scattering y
(d) atenuacion intrinseca. KTJ: Kanto-Tokai, Japon (Fehler et al., 1992); KJ, Kanto, Japon
(Hoshiba, 1993); LV, Long Valley, CC, Central California, H, Hawaii (Mayeda et al., 1992); SC,
Southern California (Jin et al., 1994) y SP, datos de eventos entre 0-170km de profundidad en el sur
de Esparia (Akinci et al., 1995). Extractada de Sato y Fehler, 1998.

Hoshiba (1993) calcul6 los valores de la longitud de extincion y el albedo en Japon,
aplicando el método de NC (Aki, 1980) para la correccion de los sismogramas. Hallo un By
igual a 0.2-0.7 para las frecuencias 1-2 Hz y 0.1-0.3 para el intervalo 4-8 Hz. El Q7' resulto
cercano a 107 para 1 Hz y 107 para 10 Hz. Tanto la atenuacion intrinseca como la de
scattering dependian de la frecuencia en forma de potencia con exponentes 0.7 para Q7' y 1.5

para O, (curva KJ, Fig. 2.29). El rango de distancias hipocentrales elegido afectaba a los
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resultados sobre todo en las frecuencias bajas, indicando la sobresimplificacion al suponer
isotropia y uniformidad espacial de la atenuacion. Sobre la hipotesis del scattering
anisotropo, Hoshiba(1995) estim6 que en Japon occidental, la energia de la coda se
concentraba justo atrds de la llegada de las ondas S mucho mas de lo esperado para el modelo
de scattering multiple e iso6tropo. Explicd esta caracteristica introduciendo una dependencia

angular de tipo Gaussiana para el scattering.

Se han obtenido resultados del MLTWA en diversas regiones del mundo (Estados
Unidos: Mayeda et al., 1992, Jin et al., 1994; Espana: Akinci et al., 1995; Pujades et al., 1997;
Turquia: Akinci et al., 1995: Venezuela: Ugalde et al., 1998b; Grecia: Tselentis, 1998;
México: Margerin et al., 1999; Norte de Chile: Hoshiba et al., 2001; Italia: Bianco et al.,
2002, 2005, Giampiccolo et al., 2006; Francia: Lacombe et al., 2003; Japon: los ya
mencionados y Matsunami y Nakamura, 2004; Holanda: Goutbeek et al., 2004; Alaska: Dutta
et al., 2009, norte de la India: Padhy, 2009, Korea del Sur: Chung et al., 2010, entre otros).
Sato y Fehler (1998) hicieron una sintesis de algunos de estos resultados como se muestra en
la Fig. 2.29. Una amplia recopilacion hecha por Del Pezzo y Bianco (2007) se presenta en el

Capitulo V junto con los resultados de esta tesis (Fig. 5.4 a, b).

Mayeda et al. (1992) analizaron datos de numerosas estaciones en Hawaii, Long Valley
y Central California entre 1.5 y 15 Hz. Jin et al. (1994) concluyeron que en el sur de
California, el albedo y el scattering mostraban dependencia espacial para frecuencias por
debajo de 6 Hz pero eran similares por encima de 6 Hz. La justificacion hallada era que las
frecuencias altas viajaban por la litésfera inferior mas homogénea, resultando en una menor
variacion espacial de los parametros. Asi mismo, observaron muy poca variacion en la
atenuacion intrinseca para las diferentes estaciones lo que mostraba cierta uniformidad del

comportamiento aneldstico en la region.

Akinci et al. (1995) aplicaron el MLTWA para comparar la atenuacion en el sur de
Espana y el oeste de Anatolia, Turquia, encontrando que el scattering dependia mas de la
frecuencia que la absorcion intrinseca. En la Fig. 2.30, extractada de Akinci et al. (1995)
puede verse que Q. se aproxima al Q;' para ambas regiones y frecuencias intermedias,
mientras que para las frecuencias altas se aproxima al Q7'. En Espafia, para frecuencias
bajas, 0. es similar al O, en las distancias cortas y permanece entre O;' y O, para largas
distancias. Pujades et al. (1997) extendieron el andlisis hacia el sudeste de la peninsula
Ibérica, con resultados similares. De la regionalizacion surgié que la absorcidn intrinseca era

mas sensible a las caracteristicas geologicas que el scattering (en cuencas Cuaternarias y
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Fig. 2.30.- O total (cuadrados),
de scattering (estrellas), intrinseco
(circulos) y coda (triangulos) en
funcion de la frecuencia obtenidos
en el oeste de Anatolia, Turquia
(arriba) y el sur de Espaiia (medio:
distancias  cortas y  abajo:
distancias largas). Extractada de
Akinci et al. (1995).

Neogenas, O~80 y 0~100; en rocas Paleozoicas,
0,~200 y 0~1000). Por otra parte, O;' dominaba la
atenuacién a bajas frecuencias mientras que O
predominaba en las altas frecuencias. Una importante
conclusion de este trabajo fue que el uso de modelos de
scattering multiple en la separacion de Q; y Oy, con la
hipotesis de fuente 'y receptor coincidentes
espacialmente, acarreaba dificultades debido a que
ambos pardmetros estan fuertemente acoplados en el

ajuste de los datos (Akinci et al., 1995a)

Hoshiba (1994) considerd atenuacion variable con
la profundidad y una fuente con profundidad no nula,
observando que en ese caso la correccion por NC podia
no ser la mas adecuada y que el decrecimiento de Q.
con el lapso de tiempo era explicado por la
estratificacion. Hoshiba (1995, 1997) y Hoshiba et al.
(1997) comprobaron que los resultados del MLTWA se
velan muy afectados por el modelo de velocidades
asumido. Hoshiba (1995) incorpor6 el scattering no
isotropo observando que en este caso aumentaba la
concentracion de energia en la primera ventana

temporal.

Margerin et al. (1998, 1999) examinaron Ila
atenuacion en un medio con una corteza de velocidad y
scattering variables con la profundidad y un manto
transparente, prestando atencion a la transicion entre el
régimen de scattering multiple y la difusion.
Observaron que la forma de la coda estaba controlada

por la estratificacion mientras que el valor de Q. era

determinado por las fugas de energia desde la corteza hacia el manto. Yoshimoto (2000)

extendi6 la simulacion para el caso de un gradiente positivo de velocidad con la profundidad,

demostrando que la hipotesis de velocidad uniforme sobrevaloraba el coeficiente de

scattering. Segun los resultados de. Hoshiba et al. (2001) el mecanismo de la fuente no

afectaba claramente a las ondas directas por encima de los 2 Hz y la atenuacion por scattering
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era comparable o menor que la atenuacidn intrinseca para un modelo simple de corteza y
manto con dos capas de velocidad uniforme. Estos resultados contradecian a Margerin et al.
(1999). Sin embargo, Lacombe et al., (2003) atribuyeron las discrepancias entre los
resultados de Margerin et al. (1999) y Hoshiba et al. (2001) a las diferentes ventanas
temporales utilizadas en ambos trabajos, sosteniendo que en el comienzo de la coda, la
atenuacion de la energia dependia de la distancia mientras que al final de la coda este
decaimiento era constante e independiente de aquella. Lacombe et al. (2003) obtuvieron en
Francia un modelo con una longitud de camino libre medio de 250 km y una longitud de
absorcion de 150km. Sin embargo resultaba dificil establecer un predominio de alguno de

ellos.

Ugalde et al. (1998a) introdujeron el calculo paralelo para reducir el tiempo de estima
de las envolventes por el método numérico, permitiendo de este modo introducir
modificaciones a las hipotesis del modelo mas sencillamente que en la forma analitica.
Bianco y Del Pezzo (2002, 2010) elaboraron un programa que permite estimar las envolventes
mediante la aproximacion analitica de Zeng (1991). Aplicandolo sobre los datos de Akinci et
al. (1995) compararon sus resultados con aquellos del método numérico de Hoshiba (1991)
encontrando que las discrepancias se daban en las distancias muy cortas (menores que 10 km)

y principalmente en la primera ventana de energia.

Dutta et al. (2004) en Alaska obtuvieron una atenuacion intrinseca similar a la de
scattering en las bajas frecuencias (~ 1 Hz), mientras que a mayores frecuencias la absorcion
anelastica domina el proceso de atenuacion, ademas Q. a 1Hz permanece entre O;' y Or”
pero se acerca a O para frecuencias mayores. Padhy (2009) analizo datos del terremoto de

Chamoli, India del afio 1999 hallando una dependencia de ambos efectos de la atenuacidén con
la frecuencia de la forma Q' =0.006+0.004 f°%*03 v O~ =0.003 +£0.0005 f*¥+0% y

atribuyendo el mayor scattering a la heterogeneidad lateral de la velocidad cortical.

Los resultados obtenidos usando el método de Wennerberg (1993) en la cuenca de
Granada (Fig. 2.31, Del Pezzo et al., 1995) y en Grecia (Tselentis, 1998) mostraron un
predominio de la atenuacion intrinseca sobre la de scattering y valores de Q. muy cercanos a
QOi. En cambio, los resultados del mismo método en el Volcan Etna (Fig. 2.31, Del Pezzo et
al., 1995), en el Monte Vesubio (Bianco et al., 1999) y en Isla decepcion (Martinez Arévalo et
al., 2003) mostraron un predominio del scattering en zonas volcéanicas. Este predominio ha
sido confirmado en varias regiones usando diferentes modelos, por ejemplo con un método de

separacion basado en el modelo del flujo de energia (Frankel, 1991) aplicado en zonas
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Fig. 2.31.- Valores de Q;', O.", Q' y O, Vs. frecuencia para el volcin Etna y la Cuenca de
Granada obtenidos por Del Pezzo et al. (1995) con el método de Wennerberg (1983).

volcénicas de Italia (Del Pezzo et al., 1996), con el modelo de difusion aplicado en el Monte
Vesubio (Del Pezzo et al.,, 2006) e incluso con el analisis de modelos 3D numéricos

complejos en medios elasticos y viscoelasticos (OBrien y Bean, 2009).

El ntimero de aplicaciones del método de Wennerberg que pueden hallarse en la
bibliografia, es menor al de las aplicaciones del MLTWA seguramente debido a que las
mismas expresiones que lo caracterizan eliminan a todos aquellos datos que resulten en un Oy
> (0. y ademas debido a la exigencia del uso de un par de ventanas temporales relacionadas a

través de ¢, =2t, que en algunos casos resulta en amplitudes de coda al nivel del ruido.

Como sefiald6 Wennerberg (1993), seria necesario incorporar modelos no uniformes de
heterogeneidad y absorcidn a la envolvente de coda, sin embargo el scattering multiple resulta
util para obtener valores promedio de los pardmetros en el volumen definido por el lapso de

tiempo de coda.

2.5 METODOS SELECCIONADOS PARA SU APLICACION

En el presente capitulo se ha recorrido la evolucion de los modelos y métodos de
determinacion de la atenuacion de ondas coda; se han presentado algunos métodos de
determinacion del factor de calidad de ondas directas para el caso de terremotos locales
considerando dependencia o independencia de la atenuacion con la frecuencia y se han
analizado dos métodos de separacion de la atenuacion intrinseca y de scattering sobre la base

de los modelos de generacion de ondas coda antes analizados.

En el capitulo siguiente se describira en detalle la geodindmica interna de la region en
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estudio y se presentaran los datos sismologicos para el analisis. Es por eso que en este punto
deben elegirse los métodos a aplicar para asi poder establecer los requisitos que deberan
satisfacer los datos. Esta seleccion se efectiia de acuerdo a las observaciones realizadas en las
secciones 2.2.5, 2.3.3 y 2.4.3 y teniendo en cuenta los trabajos previos de determinacion de la

atenuacion sismica en la Region de Nuevo Cuyo (RNC).

En el Capitulo IV y en el caso de la atenuacion de ondas coda, se asumira la validez del
scattering simple utilizandose los métodos SBS (Seccion 2.2.3.1) y SIS (Seccion 2.2.3.2) en
funcion de la frecuencia, el tiempo de coda y la profundidad focal para poder comparar a la
RNC con otras regiones sismicamente activas del mundo. La atenuacion de ondas directas (P
y S) se analizard mediante diferentes técnicas sobre el mismo conjunto de datos. En primer
lugar se utilizard el ME (Seccion 2.3.2.2) en funcion de la frecuencia, luego se aplicaran el
APP (2.3.2.1) para analizar la atenuacion de las ondas P directas independientemente de la
frecuencia, el NC (2.3.2.4) para estudiar la atenuacion de las ondas S directas y el DRE
(2.3.2.3) para el analisis de ondas Lg o Sg segiin el caso. Finalmente se implementaran el
MLTWA (2.4.2.1) y el MWe (2.4.2.2) para la separacion de los efectos de absorcion y

scattering.



