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CAPITULO 1

INTRODUCCION

El objetivo de la sismica de refraccién, técnica también conoclda
como perfiles sismicos, es determinar la distribucién de las velocidades
de propagacién de las ondas internas en la corteza y en el manto superior
de la tierra, con el fin de conocer su estructura, propiedades fisicas y

composicion.

El aprovechamiento de la informacidn proporcionada por los datos
obtenidos en un experimento de sismica de refraccién ha ido aumentando
con el paso del tiempo. Durante muchos afilos las investigaciones se
basaron uUnicamente en la interpretacién de los tiempos de recorrido de
las llegadas compresionales; mas tarde, a principlos de los aflos setenta,
se incorpora a la interpretacién el estudioc y modelado de las amplitudes
de las ondas P. Las distribuciones velocidad-profundidad gue se obtienen
al considerar 1los parametros dinamicos de las ondas sismicas
compresionales permiten definir distintos tipos de corteza, los cuales no
podian distinguirse con una mera interpretacidén de los tiempos de
recorrido, asi como determinar la posicién de las superficies de

discontinuidad e incluso describir inhomogeneidades laterales.

Una interpretacién adicional de las ondas de cizalla puede
prporcicnar un conocimiento mas amplio y realista de la estructura vy
composicién de la litosfera. PFor una parte, el conocimiento de 1la
distribucién de velocidades de las ondas S permite restringir v controlar
la composicidén y el estado fisico de la litosfera, cuestiones que sélo se
pueden resolver de forma ambigua a partir de la distribucién de

velocidades de las ondas P.



Por otra parte, el conocimiento simultaneo de la distribucién de
velocidades P y S permite calcular la relacién de Polisson (¢). El
comportamiento de la distribucién de la relacioén de Poisson en la corteza
y en el manto superior, junto con el conocimiento de las velocidades P y
5, permite obtener conclusiones sobre la composicién y petrologia de la
litosfera mucho mids fundamentadas y seguras gque las basadas sdlo en el

conocimiento de las velocidades de propagacién de las ondas P.

Si en un tabajo de refraccién sismica se analizan ademds las ondas
convertidas, se puede, a partir del estudio de sus amplitudes, obtener

informacién sobre la naturaleza de las superficies de discontinuidad.

A pesar de la decisiva informacién gque puede proporcionar la
interpretacién de las ondas de cizalla, la mayor parte de los estudios de
sismica de refraccidén realizados hasta ahora se han centrado en 1la
interpretacién exclusiva de las ondas P, siendo muy pocas las
interpretaciones de ondag de cizalla publicadas y muy escasos, por tanto,

los modelos obtenidos para la relacién de Poisson.

De hecho es practicamente la bibliografia en la que se tratan
investigaciones parecidas a la gque abordamos en el presente trabajo, es
decir, wuna investigacién combinada de ondas compresionales (P), de
cizalla (S) y convertidas, basada no sélo en la interpretacién de los
tiempos de recorrido sino también en la interpretacidén de las amplitudes

de las ondas internas.

La interpretacién de 1las 1llegadas de 1las ondas de cizalla vy
convertidas, asi como la de las segundas llegadas P, se presenta
problematica, ya que estas llegadas se ven perturbadas de manera
importante por la energia varias veces reflejada y dispersada de las
ondas P que llegan antes, por lo que sélo pueden ser correlacionadas con

gran dificultad.

Para solventar esta dificultad, que constituye wuna de las
principales razones de la escasez de modelos de velocidad de ondas S, nos

proponemos, como uno de los objetivos de este trabajo, desarrollar una



forma de proceder, una metodologia para el tratamienteo de los datos,

previa a la interpretacidén de los mismos.

El trabajo consta de dos partes bien diferenciadas. En la primera se
analizan las principales propiedades de los datos sismicos: contenido de
frecuencias, polarizacién de las ondas y amplitud de las seflales, y se
proponen técnicas de filtrade basadas en dichas propiedades con el fin de
me jorar la relacién calidad-ruide de los registros y de separar e
identificar los diferentes grupos de ondas. En la segunda parte se
aplican los resultados obtenidos y la metodologia desarrcllada en la
primera parte, y se procede a la interpretacién de los dates. Como
resultado se obtienen wunos modelos para la distribucién de las
velocidades de propagacién de las ondas internas, compresichadas y de
cizalla, y para la relacidén de Poisson, de cuya interpretacidén conjunta
se obtiene, a su vez, una informacién decisiva para el conocimiento de la

estructura en el noroeste de la Peninsula Ibérica.

El trabajo se ha dividido en 10 Capitulos. Después de este primer
capitulo de introduccién, se presentan en el Capituleo 2 los datos que van
a ser analizados e interpretados. Se discuten asimismo las principales
caracteristicas geoldgicas de la zona a la que corresponden los perfiles
y la informacidén geoldgica y geofisica de la que se dispone en de dicha

Zona.

En el Capitule 3 se inicia la investigacién de los datos propiamente
dicha, mediante el analisis espectral de los mismos. Se analiza el
comportamiento espectral de las ondas compresionales y de c¢izalla con el
fin de determinar las frecuencias de corte mas apropiadas para conseguir,
con la ayuda de un filtro de frecuencias adecuado, la separaciéon e

identificacion de las diferentes fases P, S y convertidas.

En el Capitulo 4 se investigan la naturaleza y los parameiros de
polarizacion de las principales fases sismicas P, S y convertidas
registradas en un experimento sismico de refraccién. A partir de las
diferencias encontradas en los parametros de polarizacién de las ondas P,

S y convertidas, se propone y se disefia un filtrado de polarizacién de



los datos para resaltar o atenuar uno u otro tipd de lleagadas en los

ensambla jes.

Dado que en este trabajo la obtencién del modelo se basara no sélo
en la informacién de los tiempos de recorrido sino también sino también
en la interpretacidén de las amplitudes de las ondas, se analizan en el
Capitulo 5 los factores que pueden influir y modificar el comportamiento
de las amplitudes de las ondas observadas, y que pueden, por tanto,
constituir una fuente de error en la determinacién de las amplitudes de

las ondas internas.

En el Capitulo é se expone la metodologia y los criterios seguidos
en cada fase de interpretacién de los datos. Se presentan asimismo las
técnicas de interpretacién que se han utilizado y se discuten 1las

ventajas y limitaciones de cada una de ellas.

En el Capitulo 7 se desarrolla para cada perfil la interpretacién
realizada de las ondas compresionales y de cizalla. Se muestran asi, para
cada perfil, los ensamblajes originales y los ensamblajes tratados de
acuerde con los criterios expuestos en los capitulos anteriores. Se
discuten detalladamente las correlaciones observadas y los modelos
estructurales de velocidad obtenidos, tanto para las ondas P como para
las ondas 5. Se muestran asimismo para cada perfil los sismogramas
sintéticos resultantes de los modelos obtenidos. Por dGltimo, al final del
estudio realizado para cada perfil, se presenta el modelo de la relacidn

de Poisson obtenido a partir de las distribuciones VP y Vs calculadas.

En el Capitulo B8 se realiza el analisis e interpretacidén de las
ondas convertidas. Se investiga ademas la influencia de algunos factores

en las amplitudes teodricas de dichas ondas.

En el Capitulo 9 se integran los resultados obtenidos a partir de la
interpretacidén realizada de 1las ondas compresionales, de cizalla vy
convertidas, obteniéndose un modelo para la corteza en Galicia el cual es
interpretado en términos estructurales, composicionales y petrolégicos.

En este capitulo se presentan también los modelos obtenidos como parte de



este trabajo en zonas adyacentes, y se comparan ambos Tesultados.
Asimismo se comparan los resultados obtenidos en el noroeste de la

Peninsula Ibérica con los obtenidos en otras areas del Hercinico europeo.

Por 1nltimo, en el Capitulo 10 se resumen las conclusiocnes y

resultados mas importantes obtenidos en este trabajo.






CAPITULO 2

PRESENTACION DE LA INVESTIGACION PROPUESTA Y DE LOS DATOS

2.1 INVESTIGACION DE ONDAS DE CIZALLA

En un estudio de refraccioén sismica la informacién obtenida a partir
de la interpretacién de las ondas de cizalla es de enorme importancia.
Puesto que las ondas compresionales y de cizalla responden de distinta
forma a la estructuracién y a las propliedades figicas de las 2zonas a
través de las cuales se propagan, pueden proporcionar informacién
diferente y complementaria de una misma zona. La velocidad de las ondas
de cizalla, especialmente cuando se usa combinada con la velocidad de las
ondas compresionales, constituye una restriccién importante al determinar
la estructura, la litologia , las propiedades fisicas y los procesos

geodinamicos de la corteza y del manto superior.

Los estudios de refraccidén sismica de la litosfera han producido en
tode el munde numerosos modelos estructurales de velocidad de las ondas P
para la corteza y el manto superior (ver, por ejemplo, Prodehl, 1984). No
obstante, las interpretaciones litolégicas o petrolégicas a partir de
dichos modelos son escasas, puesto que una velocidad de ondas P dada
puede ser satisfecha normalmente por una gran variedad de rocas. Sin
embargo, es pesible limitar de forma méds realista la composicidn de la
litosfera si ademas de la velocidad de las ondas compresionales (Vp)

conocemos la velocidad de las ondas de cizalla (Vs).

El conocimiento de Vp y Vs permite calcular la relacién de Poisson,

(Ve - 2v2)
2(Ve - V&)



parametro sensible a variables tales como la temperatura (Birch, 1969),
la presién (Simmons, 1964; Christensen, 1965, 1966), la composicién
mineral de las rocas (Christensen y Fountain, 1975; Kern, 1982) y la
presencia de componentes fluidos (King, 1966; Spencer y Nur, 1976;
Gregory, 1976; 0O’Connel y Budiansky, 1977; Christensen, 1984).

En comparacidén con el nimerc de modelos de velocidad de ondas P,
obtenidos a partir de datos de sismica de refraccién, son muy pocos les
modelos equivalentes publicados de velocidad de ondas S y, por tanto, muy
pocos los modelos de la relacién de Poisson. Sin perjuicio de que exista
algin trabajo mas, citamos las siguientes publicaciones de interpretacién
de ondas de cizalla de gran angulo: Braile et al., (1974); Keller et al.,
(1975); 2Zschau y Koschyk, {1976); Assumpcic y Bamford, (1978); Banda et
al., (1981); Gajewski, (1981); Tarkov et al., (1981); Deichman, (1984);
Brooks, (1985); Hall y Ali, (1985); Kullinger y Lund, (1986); Luosto y
Korhonen, (1986); Ruthardt, (1986); El-Isa et al., (1987); Holbrook et
al., (1987); Min y Wu, (1987); Holbroock et al., (1988}; Alekseev et al.,
(1988); Hauser, (1989); Stangl et al., (1989).

La escasez de modelos de velocidad de ondas S es debida a:
- La ausencia en muchos estudios de refraccién sismica de registros de
tres compenentes.
- La pobre relacidén sefial-ruido que generalmente presentan los registros

de ondas de cizalla corticales.

Este segundo factor puede ser debido a tres causas principales:

- Algunas fuentes de energia no generan ondas S5 fuertes, probablemente
debido a las condiciones locales en el punto de tiro.

- Las ondas S, al ser siempre llegadas secundarias, son a veces dificiles
de detectar porque se superponen a la coda de la onda P precedente
(esto es particularmente ciertec para las ondas S refractadas,
generalmente de amplitud pequefia).

- Las ondas $ no se propagan bien a través de estructuras de velocidad

comple jas (Assumpgido y Bamford, 1978).

Debido a estos factores, en el pasado han sido pocos los intentos

realizados para interpretar ondas S , limitandose ademas la mayoria de



las interpretaciones a la obtencién de modelos basados unicamente en
tiempos de recorrido y a una simple comparacién de tiempos de llegada de

ondas P y S.

En este trabajo nos proponemos obtener modelos estructurales de
velocidad de ondas de cizalla y modelos para la relacidén de Poisson, a
partir del anadlisis e interpretacién de los datos de ondas de cizalla de
gran calidad registrados durante el experimento de sismica de refraccién

realizado en 1982 en Galicia (Noroeste de Espafia).

2.2 ENCUADRE GEOLOGICO

Galicia se encuentra situada en el extremo noroccidental del Macizo
Ibérico, el cual estd constituido fundamentalmente por materiales
precambricos y paleozoicos defeormados durante 1la orogenia hercinica.
Estos materiales se encuentran limitados discordantemente por otros de

edades esencialmente mesozoicas y cenozoicas (Parga-Pondal et al., 1982).

El Macizo Ibérico representa el afloramiento mas extenso del
cinturén orogénico Hercinico en Eurcpa. El cinturdén Hercinico europeo -de
unos 3000 km de largo y 700-800 km de ancho, caracterizado en su parte
cccidental por una prominente virgacién convexa hacia el oeste, conocida
como arcc Ibero Armoricano- se extiende desde el sur de la Peninsula
Ibérica hasta el Macizo de Behemia, incluyendo partes de Francia,
Irlanda, Gran Bretafia y Alemania, (Figura 2.1). El cinturén comprende
terrenos deformados, en parte metamorfizados e intruidos por granitoides.
Estos terrenos afloran en varios macizos estables, los cuales sufrieron

una ligera deformacién después del Pérmico (Matte, 1991).

Lotze (1945) fué el primer autor que propuso una divisién zonal del
Macize Ibérico, basada principalmente en diferencias estratigraficas de
los materiales del Paleczoice Inferior. Esta zonificacién fué ligeramente
modificada mas tarde por Julivert et al., (1972), quienes agruparon las
dos zonas més centrales {(Galaico-Castellana y Lussoccidental-Alcudiense)

en una unica divisién: la zona Centro-Ibérica. Quedando asi dividido el



Figura 2.1. Esquema estructural del cinturén  Hercinico europeo:
1. Cabalgamientos principales. 2. Mantos de corrimiento mas internos con
exfoliacién horizontal, restos oficliticos y zonas de sutura. 3. Areas
deformadas con esquistosidad. 4. Cuencas externas. 5. Plataformas o
bloques con deformacién Varisca pequefia ¢ nula. 6. Desplazamiento de los
mantos y vergencia de los pliegues tumbados principales. 7. Fallag de

desgarre. (Segun Matte, 1986).



Macizo Ibérico en cince zonas: Cantabrica, Astur Occidental-Leonesa,

Centro-Ibérica, Ossa-Morena y Surportuguesa (Figura 2.2}.

10°
-44°

-40°

36 °

Figura 2.2. Zonificacién del Macizo Ibérico segin Julivert et al.,
(1972): 1. Zona Cantabrica; 2. Zona Astur Occidental-lLeonesa; 3. y 4.
Zona Centro-Ibérica (separadas inicialmente en la clasificacién de Lotze,

1945); 5. Zona de Ossa-Morena; 6. Zona surportuguesa.

Mis recientemente Farias et al. (1985) han propuesto una nueva Zzona
en el macizo herciniano de 1la Peninsula Ibérica, la zona de
Galicia-Tras-os- Montes. La definicién de esta nueva zona esta basada en
la posicién aléctona de los materiales Precambricos y Paleozoicos sobre
los correspondientes a la zona Centro-Ibérica, asi como en la naturaleza

diferente de estos materiales.

La subzona de Galicia-Tras-os-Montes incluye el Dominio Esquistoso
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de Galicia-Tras-os-Montes y el Dominio de los Complejos de rocas maficas
y metasedimentos relacionados con ellas: Complejo de Cabe Ortegal,
Comple jo de Ordenes, Complejo de Braganga, Complejo de Morais y la unidad
de Malpica-Tuy (Figura 2.3). La posicién estructural de estos macizos ha
sido objeto de una gran controversia, habiéndose propuesto
alternativamente interpretaciones autoctonistas (Matte y Ribeiro, 1967;
Van Overmeeren, 1975; Den Tex, 1978) y aloctonistas (Ribeiro et al.,
1964; Anthonioz, 1970; Ries y Shackleton, 1971; Anthonioz y Ferragne,
1978; Iglesias et al., 1983).

-----

......
DOMINIO DEL ,
"+ MAMTO DE* +

. u_onnoﬂzqo L

ZONA DE GALICIA-TRAS-OS-MONTES

a) Dominio Esquistoso de

> Galicia-Tras-os-Montes

b) Dominio de los complejos de
rocas méficas y relacionadas:
1- Cabo Ortegal, 2- Ordenes,
3- Unidad Malpica-Tuy,
4- Braganca, 5- Morais

%

N

N\

.| ZONA ASTUROCCIDENTAL-LEONESA

INFERION

Figura 2.3. Zona de Galicia-Tras-os-Montes definida por Farias et al.,

(1985).
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La hipétesis aloctonista es la mas aceptada en la actualidad (ver,
por ejemplo, Matte, 1983; Arenas et al., 1986; Martinez-Catalan, 1990).
Esta hipétesis concuerda con la reinterpretacién (Bayer y Matte, 1979) de
los datos gravimétricos de Van Overmeeren (1975) y Keasberry et al.
(1976), con los trabajos petrolégicos de Ribeiro (1976), con los modelos
obtenidos a partir de anomalias graviméiricas y magnéticas por Castafio et
al. (1981), con los resultados de un perfil sismico de corta longitud
realizado en el macizo de Morais por Hirn et al. (1982) y con
consideraciones generales de la estructura del arco Ibero-Armoricano

(Matte v Burg, 1981; Farias et al., 1985).

Desde el punto de vista tectédnico podemos decir que el conjunto de
las rocas que forman Galicia fué sometido a una deformacién polifasica
acompafiada de metamorfismo regional durante la orogenia Herciniana. El
proceso de deformacién incluye sucesivamente el desarrollo de pliegues y
cabalgamientos, ambos vergentes hacia el este o noreste; en relacién con
estos cabalgamientos tendria lugar el emplazamiento de los complejos
antes mencionados. E]l proceso de deformacién de todas estas estructuras
fué acompafiado por una deformacidn interna muy importante de las rocas y
por el desarrollo sucesivo de esquistosidades (Parga-Pondal et al.,
1982).

2.3 INFORMACION GEOLOGICA Y GEOFISICA PREVIA

La geologia superficial del Macizo Ibérico ha sido ampliamente
investigada durante las dos Ultimas décadas, a través de numerosos
estudios estratigraficos, estructurales y petrolégicos (para una
recopilacién ver, por ejemplo: Julivert et al., 1980; Parga-Pondal, 1982;
Comba, 1983; Dallmeyer y Martinez Garcia, 1990) que han contribuido
notablemente al conocimiento de su composicidén, formacién y evolucién
(por ejemplo: Julivert et al., 1988; Martinez-Catalan et al., 1988; Pérez
Estatin et al., 1988; Ribeiro et al., 1988).

Sin embargo, el estudic del Macizo Ibérico por medic de métodos

geofisicos no estd todavia lo suficientemente desarrollade como para
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constituir una contribucién decisiva al conocimiento de su estructura

profunda.

A los trabajos gravimétricos, magnéticos y de flujo térmico
recopilados por Banda (1988) podemos afiadir, entre otros, las recientes
contribuciones de Ries et al. (1980), Perroud (1982} e Hirt et al. (1992)
en el campo del paleomagnetismo; los estudios geocronolégicos de Peucat
et al. (1990) y Dalimeyer et al. (1990, 1991) y los mapas aeromagnéticos
de Espafia (Ardizone et al., 1989) y Portugal (Miranda et al., 1989). Si
bien todos estos trabajos contribuyen al conocimiento del Maclizo Ibérico,
son todavia relativamente pocos los datos geofisicos disponibles en la

parte espaficla e incompleto el conocimiente de su estructura cortical.

El conocimiento de las caracteristicas de la estructura cortical es
de gran interés, ya que éstas pueden aportar argumentos para delimitar el
conjunto de los posibles modelos tectdnicos ¢que se obtienen mediante el
andlisis de las observaciones de la geologia superficial. Como es bien
sabido, la técnica de los perfiles sismicos de refraccién es uno de los
métodos mas potentes y adecuados para determinar la estructura de la

corteza y manto superior terrestres.

En el Macizo Ibérico, los primeros estudios realizados con perfiles
sismicos son los publicados por Mueller et al. (1973), cuyas lineas se
situaban fundamentalmente en la zona Surportuguesa. A estos estudios les
siguieron, en territorio portugués, los de Moreira et al. (1977), Mendes
Victor et al. (1980), Hirn et al. (1982) y Caetano (1983). En Espafia,
hasta el afio 1989, excluyendo la campafia de Galicia de la cual nos
ocuparemos a continuacién, sélo se habian realizade perfiles sismicos, no
invertidos, en la parte central de la Meseta Ibérica (Payo y Ruiz de la
Parte, 1977; Banda et al., 1981; Surifiach y Vegas, 1988). El1 proyecto
ILIHA (Iberian Lithosphere Heterogeneity and Anisotropy) (ILIHA DSS
Group, 1993) y los recientes experimentos de sismica de refraccién y de
reflexién profunda (Pérez-Estadn et al., en preparacién), realizados en
la zona Cantabrica, proporcionaridn informacién sobre la estructura

sismica de la corteza hercinica en zonas adyacentes a Galicia.
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2.4 EL EXPERIMENTO DE GALICIA, 1982

En la parte noroccidental de Espafia, el Macizc Ibérico no ha
sufridoe alteraciones importantes durante la orogenia Alpina y no existen
practicamente sedimentos post-hercinicos, lo cual, unido al hecho de que
el basamento Hercinico continental se prolonga hacia el oeste decenas de
kilémetros bajo el Océano Atlantico, hace de Galicia un marco ideal para

un estudio de refraccién sismica.

El objetivo del experimento de refraccidén sismica realizado en
Galicia, en el verano de 1982, era obtener informacién tanto de 1la
estructura profunda de la corteza como de las posibles variaciones
laterales en la corteza superior. Para ello se disefid una red de perfiles
sismicos situada sobre la parte occidental de la zona Astur-Occidental~
Leonesa, la parte norte de 1la =zona Centro Ibérica y 1la =zona de

Galicia-Tras—-os-Montes (Figura 2.4).

Algunos de los perfiles fueron emplazados de manera que se pudiera
obtener un modelo global para la estructura de la corteza (Ribadeo-La
Guardia, Vivero-Viana del Bollo, Finisterre-Sarria, La Corufia-La Cafiiza).
Otros fueron trazados para obtener detalles de la estructura superficial
y poder de esta manera resclver problemas geclégicos concretos, tales
como los relaclionados con los complejos metamérficos de alto grado y las
series ofioliticas cercanas a la costa (Cedeira-Ferreira,
Ortegal-Finisterre); asi como para poder determinar, mediante un perfil
en abanico (Asarey-Corgo) el efecto sismico posible de una zona de

cizalla dactil en profundidad.

En la figura 2.5 se muestra la posicién exacta de los puntos de tiro
y la distribucién de las estaciones de registro. En total se utilizaron
aproximadamente 7.6 toneladas de explosivo, digtribuidas en 27
explosiones (22 en mar y 5 en tierra) que fueron registradas por 32
estaciones de registro analégico. Una descripcidén completa y detallada
del planteamiento y ejecucidén técnica del experimento puede encontrarse
en Cérdoba (1986).

15



IBERICO

MACIZO

T o+ 5
:

100 km

—_
.

Figura 2.4. Localizaclén de los perfiles sismicos sobre el mapa

estructural de Galicia de Matte (1983). Las lineas gruesas indican los

perfiles estudiados en este trabajo. 1. Precambrico superior. 2.

Paleczoico inferior, a) Olle de Sapo. 3. Oficlitas. 4.

catazonales. 5. Granitos aluminicos.

Mantos

6. Granitos calcoalcalines.

La interpretacién de los perfiles cortog, paralelos a la costa,

disefiados para estudiar el complejo de Cabo Ortegal y el Macizo de

Ordenes, ha proporcionado un modelo detallade de la estructura

superficial en esa zona (Cdérdoba, 1986; Cérdoba y Banda, 1988).
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localizacidén de los puntos de tiro y de las estaciones de

registro de todos los periiles sismicos registrados en la Campafa de
Galicia de 1982.

El objetive de este trabajo es obtener informacién de la estructura
global de 1la corteza, por

lo que centraremos nuestro estudio en el
analisis de los cuatro perfiles de larga longitud resaltados en la figura

2.4. Los datos técnicos de las explosiones utilizadas se recogen en la
tabla 2.1.
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TABLA
DATOS TECNICOS DE

2.1
LAS EXPLOSIONES

Perfil Tiro Fecha Tiempo Lat. (N) Long. (W) Prof. Carga
07/82 (h:m:s) aguaim) (kg)
G20 10 10:08:12.56 43°35.691 6°53.620 52.40 20
RIBADEO- G2 10 11:05:01.35 43°37.001 6°51.680 92.10 400
LA GUARDIA GI 10 15:05:02.45 43°37.021 6°52.010 95.70 500
A20 22 10:05:01.88 41°59.970 8°54.768 23.55 20
LA GUARDIA- AZ 22 11:05:01.19 41°55.970 9°00.698 96.15 400
RIBADEO Al 22 16:05:02.02 41°55.670 9°01.018 101.10 800
VIVERO- F20 12 10:05:01.62 43°45.171 7°31.350 67.60 20
VIANA DEL F2 12 11:05:01.61 43°46.311 7°31.800 95.75 200
BOLLO F1 12 17:05:02.04 43°45.381 7°32.000 99.85 400
LA CORUNA- D1 15 10:05:02.24 43°25.059 8°27.298 80.00 200
LA CANIZA D2 15 12:05:02.25 43°25.469 8°27.298 83.30 200
C20 20 10:05:01.81 42°59.770 9°16.828 24.10 20
FINISTERRE-  CL 20 11:05:01.86 43°00.710 9°20.908 84.95 200
SARRIA C2 20 17:05:01.73 43°01.100 9°20.928 98.50 200
H3 20 14:08:00.98 42°53.016 8°12.233  mina 600
HA 23 13:42:45.47 42°52.632 8°19.400  mina 240
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2.5 SELECCION DE LOS DATOS

Vamos a explicar en este apartade con mas detalle los criterios que

han llevado a la seleccién del material de datos.

Los datos seleccionados para este trabajo cumplen una serie de
requisitos que son condicién necesaria para una interpretacién de ondas
de cizalla. Los dos primeros puntos que vamos a comentar quedan

ilustrados en el ejemplo grafico de la figura 2.6.

1.Las explosiones realizadas en el experimentc de Galicia generaron,
en general, ondas S de gran amplitud. La energia de las ondas de
cizalla es del orden de magnitud de las ondas compresionales.

2.En la zona de las llegadas de las ondas de cizalla el nivel de
ruide es relativamente pequefio.

3.Durante el experimento no hubo apenas fallos de las estaciones, de
manera que casi todos los sismogramas fueron vadlidos y utilizables.

4.Mas del 75% de las estaciones utilizadas fueron equipadas con
sismometros de tres componentes, disponiéndose, por tanto, de una

gran cantidad de registros de las componentes horizontales.

Estos puntos muestran que el material de datos seleccicnado es muy
apropiado para una interpretacién de ondas de cizalla. Ademas, y esto era
un objetivo fundamental en nuestro trabajo, el disponer de muchos
registros de varias componentes hace posible aplicar o desarrollar nuevos

métodos para mejorar la relacién sefial-ruido de los datos registrados.

Para tener una primera visién global de los datos mostramos en las
figuras 2.7-2.11 un ejemplo de ensamblaje de ondas P y otro de ondas S

para cada uno de los perfiles que vamos a estudiar.

La presencia en alguno de los ensamblajes de reflexiones subcriticas
PP indica que pueden observarse reflexiones de ondas convertidas en la
Moho (PMS). Este punto muestra la validez de los datos para una

investigacidn de ondas convertidas.
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Por otra parte, ademds de disponer de un buen material de datos,
existe un modelo previo de distribucién velocidad-profundidad para las
ondas P (Cérdoba, 1986), que podremos utilizar como punto de partida al
interpretar los datos. Describimos, a continuacién, brevemente dicho

modelo.

2.6 DESCRIPCION DEL MODELO PRELIMINAR DE ONDAS P

Utilizando un método bhidimensional de trazade de rayos, Cérdoba
(1986) desarrollé para cada perfil un modeloc individual de 1la
distribucién velocidad-profundidad; el ajuste estructural en la
interseccién de las lineas le llevé a obtener el modelo tridimensional
para la corteza mostrado en la figura 2.12. Las 1lineas continuas
representan las 2zonas de Jlas discontinuidades de las que se tenia
informacién a partir de los datos observados, mientras que las partes

dibujadas con lineas discontinuas son extrapolacicnes.

Las caracteristicas principales del modelo son:

-El espesor de la corteza en la parte central del area investigada
varia entre 30 y 32 km y disminuye hacia la costa, en donde se encuentran
valores que oscilan entre 26 y 27 km en la parte norte, 23 km en el
noroeste y 27 km en el suroeste.

-La corteza se estructura en tres capas principales: superior, media
y prefunda, de espesores promedio 13, 8 y 10 km, respectivamente.

-Dentro de las capas, las velocidades son practicamente constantes y
tienen valores de 6.0 km/s, la corteza superior; 6.2 km/s la corteza
media y 6.9 km/s la corteza inferior. La distribucién de la velocidad en
la corteza inferior presenta una variacién lateral hacia la parte oeste,
donde la capa de velocidad 6.9 km/s cambia a una capa con gradiente, en
la que la velocidad aumenta linealmente con la profundidad desde 6.7 km/s
hasta 6.9 km/s.

-La velocidad en el manto superior es de 8.3 km/s.
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Figura 2.12 Modelo tridimensional de Cérdoba (1986) para la distribucién

velocidad-profundidad de las ondas P.

2.6.1 Evaluacidén y mejora del modelo

El modelo
basade solo en
desarrolle del
convertidas se

cuidadosamente

de velocidad de ondas P, que acabamos de describir, esta
la interpretacién de tiempos de recorrido. Puesto que el
modelc de ondas S asi como la investigacion de ondas
basa en el modelo de ondas P, tendremos que revisar éste

antes de proceder a su utilizacién.
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Para la revisién y mejora del modelo utilizaremos el comportamiento
de las amplitudes y frecuencias de las fases sismicas, informacién que no

fué considerada previamente.

El cuidado y detalle con gue son descritos y presentados los modelos
bidimensionales de ondas P de Cérdoba (1986), permite una
reinterpretacién de los datos mediante la utilizacién de los importantes
avances conseguidos en los ultimos afios en el trazado de rayos y en el
modelado de amplitudes en medios bidimensionales. La incorporacién de la
informacién de la amplitud, -estudiada mediante 1la obtencidén de
sismogramas sintéticos, proporciona modelos mucho mas completos vy
realistas que los obtenidos a partir de una interpretacién dnicamente de

los tiempos de recorrido (Zeis et al., 1990; Barton, 1992).

Por otra parte, consideraremos no sélo la componente vertical de los
datos sino también las dos componentes horizontales y sélo después de
realizar un analisis espectral y de polarizacién de los datos fijaremos
las correlaciones en los ensamblajes, utilizando para la reinterpretacién

s6lo aquellas fases que puedan ser correlacionadas con seguridad.

De esta manera obtendremos un modeleo de velocidad de ondas P que
serd nuestro modelo de partida en las investigaciones de ondas S y de
ondas convertidas, el cual, al incorporar mas informacién quiza sea, cemo

preconizé Fuchs (1970}, menos detallado pero mas realista.
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CAPITULO 3

ANALISIS ESPECTRAL

3.1 INTRODUCCION

El factor mas importante para determinar la calidad de una serie de
datos sismicos dada es la relacidén seflal-ruido. Se define la sefial como
la parte deseada de los datos y el ruido como la parte no querida. Esta
definicidon de sefial y ruide es subjetiva en el sentidoc de que una parte
dada de los datos se considera sefial cuando estamos interesados en ella
y sabemog cdémo analizarla e interpretarla y se toma como ruido en caso

contrario.

La seflal objeto de estudio e interpretacién en este trabajo, esta
formada por las diferentes llegadas de ondas internas, compresionales y

de cizalla, presentes en el conjunto de sismogramas del que disponemos.

La interpretacién de las 1llegadas de 1las ondas de cizalla y
convertidas asi como de las llegadas P tardias se presenta problematica,
ya que estas llegadas se ven perturbadas de manera importante por la
energia varias veces reflejada y dispersada de las ondas P que llegan
antes ("ruido generado por la sefial") y, por lo tanto, sélo pueden ser

correlacionadas con gran dificultad.

Para conseguir ensamblajes de sismogramas con una relacién
sefial-Tuido més favorable, gue permita una correlacidén segura de las
llegadas de ondas de cizalla y convertidas, hay que efectuar un filtrado
adecuado. Para ellc se pueden utilizar distintas propiedades de los datos
sismicos, ante las cuales la sefial sismica y el ruido presentan un

comportamiento diferente.
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En este trabajo las propiedades que estudiaremos y utilizaremos para
mejorar la informacién contenida en nuestros datos son: el contenido de

frecuencias (Capitulo 3) y la polarizacién de las ondas (Capitulo 4).

El objetivo de este capitulo es conseguir una mejora de la relacién
sefial-ruido de nuestros datos mediante un filtrade de frecuencias.
Investigaremos el comportamiento espectral de las ondas compresionales y
de cizalla con el fin de determinar las frecuencias de corte mas
apropiadas para realizar un filtrado de frecuencias adecuado, que nos
permita conseguir ensamblajes mejorados en los que se destaquen
claramente del ruldo las llegadas de las ondas de cizalla y convertidas,
haciendo posible asi la separacidén e identificacidén de los diferentes

grupos de onda, esencial en nuestro trabajo.

3.2 COMPORTAMIENTO ESPECTRAL OBSERVADO DE LAS ONDAS INTERNAS

Podemos obtener una primera idea sobre la calidad de nuestros datos,
referente al ruido y al comportamiento de las frecuencias de las llegadas
de las ondas compresionales y de cizalla, observando los ensamblajes de

los sismogramas sin tratar. (Figuras 2.7-2.11}.

De la observacién de los ensamblajes de ondas P llama la atencién un
rasge comin a varios perfiles: una c¢lara llegada de baja frecuencia
precedida en el mismo sismograma por fases de alta frecuencia. Esto se
observa claramente entre 80-110 y 60-130 km en los ensamblajes de los
perfiles Vivero-Viana y La Ceorufia-La Cafiiza (ver figuras 2.9a y 2.1l1a,
respectivamente). La importancia de esta observacién, asi como una

explicacién a la misma se discutira mas adelante.

De la observacidén comparada de los ensamblajes de ondas P (Figuras
2.7a-2.11a) con los correspondientes de ondas S (Figuras 2.7b-2.11b)
podemos deducir algunos rasgos claramente caracteristicos de los
ensambla jes de ondas S:

- A distancias cortas del punto de tiro, hasta 60-820 km,

generalmente el ruide en los ensamblajes de ondas S5 es grande, ya dgue
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debido a la pequefia separacidén temporal entre los grupos de llegadas P y
S a esas distancias, las llegadas S quedan sumergidas en la coda de las
ondas P precedentes. Este ruido generado por la sefial, hace dificil en
muchas ocasiones detectar y correlacicnar las llegadas de ondas S
procedentes de la corteza mas superficial. A grandes distancias el ruido
en los ensamblajes es claramente mas bajo.

- A distancias intermedias del punto de tiro (rangoe de distancias
entre 60-80 km y 120-140 km, segin el perfil) y para tiempos reducidos de
recorrido entre 0 y aproximadamente 2 segundos, no pueden, en general,
reconocerse llegadas o al menos establecer correlaciones con seguridad en
los ensambla jes de ondas S, a diferencia de los ensamblajes de ondas P en
los que para estos rangos de distancias y tiempos pueden detectarse con
claridad 1llegadas facllmente correlacionables. Este comportamiento
plantea la necesidad de realizar un filtrado de los ensamblajes de ondas
S para saber si las llegadas S estan ocultas en el ruldo o si en realidad
no esta presente la energia S correspondiente a la observable P.

- A simple vista, y de forma general, puede observarse que las
frecuencias de las llegadas de las ondas de cizalla son mas bajas que las

del conjunto de ondas compresionales.

Teniendo en cuenta este comportamiento de la frecuencia en nuestros
datos, se hace necesario, en el analisis de las ondas de cizalla,
realizar un filtrado de frecuenclas paso-banda para eliminar o al menos
atenuar las ondas P de mas alta frecuencia, que se superponen en los

sismogramas, como fases varias veces reflejadas, a las llegadas S.

3.3 INVESTIGACION DEL 1

3.3.1 Método de calculo del espectro suma

A continuacién se confirman cuantitativamente, por medioc de un
analisis espectiral, las observaciones cualitativas descritas en el
apartado anterior y se buscan las frecuencias limite para el filtrado

paso-banda de los ensamblajes de ondas S.
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El objetivo del analisis espectral es encontrar las bandas de las
frecuencias principales de las ondas P y S de los sismogramas de los
perfiles que vamos a interpretar, y determinar asi las frecuencias de

corte que separen lo mejor posible dichas bandas.

Como procedimiento de andlisis se opta por el calculo del espectro
suma. En esencia se trata de calcular los espectros de amplitud en varios
sismogramas de un ensamblaje, sobre una ventana de tiempos elegida y
sumarlos a continuacién. la suma de 1los espectros individuales
proporciona el espectro suma, el cual nos permite tener una primera idea
del comportamiento medio de 1las frecuencias de las llegadas que se
producen en la ventana de tiempos elegida. Segin la posicidén de 1la
ventana de tiempos sobre el sismograma se obtiene informacién de la

frecuencia principal de las ondas P o S.

No se incluye en este trabajo un estudio de los diferentes métodos
de cdlculo espectral ni la formulacién matemidtica concerniente a la
teoria del andlisis de Fourier, puesto que es numerosa la bibliografia
que trata con detalle estas cuestiones (ver, por ejemplo, los libros de
Papoulis (1978), Bath (1968) , Jenkins y Watts (1968) y Kanasewich
(1973)). No obstante, antes de presentar y discutir los resultados
obtenidos con el calculc de los espectros suma, anotaremos brevemente
algunas observaciones sobre el proceso seguido para obtener el espectro

discreto de los sismogramas estudiados.

Los sismogramas estudiados fueron digitalizados electrénicamente con
una razén de muestreo de 400 Hz. Después de decodificar la sefial de
tiempo, determinar la razén de muestreo exacta y eliminar los "spikes" en
los sismogramas, las sefiales fueron filtradas con un filtro digital
pasc-baja de 32 Hz sin desfase y la razdén de muestreo se redujo a 100 Hz.
(Una descripcidén detallada del procesade numérico de las sefiales se
encuentra en Coérdoba, (1986)). Por tanto, nuestros sismogramas tienen, en
principio, 100 muestras por segundo. La frecuencia de Nyquist queda
entonces fijada en 50 Hz, valor suficientemente elevado para eliminar el

error de aliasing en los espectros obtenides. En la préctica, sin
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embargo, comprobamos que el namero de muestras por segundo varia
ligeramente de wunos sismogramas a otros, segun la velocidad de
digitalizacién de los sismogramas investigados. De todas formas en todos
los sismogramas, el intervalo de muestreo es muy préximo a 0.01 s, por lo
que la frecuencia de Nyquist es aproximadamente 50 Hz en todos los

espectros individuales obtenides.

El célculo del espectro se llevd a cabo con el algoritmo de
transformada rapida de Fourier de Cooley y Tukey (1965}. Este algoritmo
requiere que el numero de muestras de la funcién temporal que se analiza
sea una potencia de dos. Para una primera investigacién general del
conjunto de llegadas de las fases P o S5 se escogen ventanas de tiempo
amplias. En general se utilizan 512 (o 1024) puntos para calcular el
espectro (segin el rango de distancias en el que estemos trabajando).
Como el intervalo de muestreo aproximade es de 0.01 s la duracidén de la

ventana es, aproximadamente, 5.12 (o 10.24) segundos.

La resolucién espectral Au, es decir, 1la diferencia entre las
sucesivas frecuencias analizadas, depende de la duracidén temporal, T, de
la ventana (Brigham, 1974), siendo Av = 1/T, de manera gue en nhuestros
espectros, la resolucién de frecuencias es del orden de 0.2 (o 0.1} Hz.
Con el fin de obtener valores espectrales equidistantes, antes de sumar

los espectros, efectuamos un proceso de interpolacién lineal (Gerald y
Wheatley, 1989}.

Por Gltimo indiquemos que se analizaron diferentes funciones ventana
para estudiar la distorsién y la influencia del efecto de las fugas de
frecuencia en el espectro estimado; este efecto es inherente al calculo

de la transformada discreta de Fourier debido al truncamiento necesario

en el dominio de tiempos.

lLas funciones ventana investigadas fueron la ventana rectangular,
dos ventanas coseno (Hanning y Hamming) y la ventana triangular Bartlett.
{(Las ecuaciones de estas funciones ventana en el dominio de tiempos y de
sus correspondientes transformadas de Fourier pueden encontrarse en el

libro de Bath, 1974). En la figura 3.1 mostramos un ejemplo del
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comportamiento de estas ventanas en el cdlculo del espectro de una serie

temporal de 512 puntos.
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Figura 3.1. Comparacién de la estimacién espectral obtenida al aplicar
diferentes funciones venatana: (a) Hanning, (b} Hamming, (c) Bartlett, (d)

rectangular, a una misma serie temporal de 512 puntos.

Como funcidén ventana se& eligioé una ventana rectangular, ya que, si
bien es la que produce las mayores oscilacicnes en el espectro también es
la que, con la longitud temporal de nuestra funcién, muestra la mejor
resolucién de frecuencias, siendo ademds la ventana que produce una mejor
estimacidén de las partes de mayor amplitud del espectro (Park et al.,

1987).
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3.3.2 Espectros suma calculados

Los sismogramas en los que se llevaron a cabo los calculos
espectrales fueron escogidos proporcionalmente entre todos los rangos de
distancias del ensamblaje, eligiendo aquellos que presentaban una
relacién sefial-ruido favorable y eliminando los afectados por un alto

nivel de ruido.

En todos los perfiles del experimento de Galicia, estudiados en este
trabajo, se registraron dos ¢ mas explosiones, por lo que investigaremos
independientemente la radiacién de energia en cada uno de los tiros.
Cuando las diferencias en la respuesta espectral no sean demasiado
grandes podremos calcular conjuntamente los espectros suma de todos los

tiros de un perfil.

En las figuras 3.2-3.6 se muestran los espectros suma obtenidos para
cada uno de los perfiles investigados. Los designamos comc espectros suma
P o S cuando la posicién de la ventana analizada se encuentra en los
sismogramas sobre el espacio temporal de las llegadas de las fases

compresionales o de cizalla, respectivamente.

Para el célculo de los espectros suma S, se analizaron las tres
componentes de 1los sismogramas, no apreciandose diferencias en los
espectros suma obtenidos. Elegimos para el estudio y representacién la

compenente vertical por ser la que tiene una mayor densidad de registros.

A continuacidén resumimos para cada perfil los resultados obtenidos

con el analisis del espectro suma.

3.3.2.1 LA GUARDIA-RIBADEQ

Los e:zpectros suma para este perfil, representados en la figura 3.2a
y b, han sido obtenidos mediante la suma de los espectros individuales
calculados para 15 sismogramas comprendidos en el rango de distancias
entre 80 y 150 km del punto de tiro. La longitud de las ventanas

analizadas (512 puntos) permite a estas distancias una buena separacién
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entre las llegadas compresionales y las correspondientes a las ondas de

cizalla.

La banda de frecuencias principales de las ondas S (Fig. 3.2b) se
encuentra entre 2 y 8 Hz. A partir de los 6 Hz se produce una caida
brusca de la banda principal, no apareciende en el espectro ninguna
energia significativa mas alla de los 8 Hz., Por el contrario el espectro
de las ondas P (Fig. 3.2a) presenta amplitudes significativas en un rango
mas extenso de frecuencias. El espectro P presenta una frecuencia
dominante a 4 Hz y un segundo maximo de frecuencias a los 13 Hz, pudiendo
ain observarse a los 18 Hz un pico cuya altura supone un 40% de la
amplitud de la frecuencia principal. Los espectros P vy S se diferencian,

por tanto, claramente, a través de la contribucién a altas frecuencias de

las ondas P.

Se han analizado independientemente los espectros de los dos tiros
de mayor tamafio registrados en este perfil; ambos  muestran
aproximadamente el mismo comportamiento espectral: wuna banda de
frecuencias principales de las ondas S por debajo de los 10 Hz y tres
picoz de amplitud significativa en el espectro de las llegadas P,
superando la amplitud del segundo maximo, en tornoc a les 13 Hz, en uno de

los tiros, el 60% de la amplitud de la frecuencia principal.
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Figura 3.2. Espectros suma normalizados del perfil La Guardia-Ribadeo.

(a) Espectro suma de las ondas P. (b) Espectro suma de las ondas S.
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3.3.2.2 RIBADEO-LA GUARDIA

En la figura 3.3 se muestran los espectros suma P y S obtenidos para
el perfil Ribadeo-lLa Guardia, mediante la suma de los espectros
individuales de 21 sismogramas, comprendidos en el rango de distancias

entre 40 y 150 km del puntoc de tiro.

El espectro suma de las ondas P (Fig. 3.3a) presenta una estrecha
banda de frecuencias principales entre 2 y 6 Hz, con una frecuencia
QOminante en torno a los 4 Hz y un segundo maximeo a los 12 Hz cuya
amplitud supera el 60 % de la amplitud de la f{frecuencia principal.
Alrededor de loz 20 Hz el espectro presenta una meseta cuya amplitud

supera ligeramente el 20 % de la amplitud del maximo principal.

La frecuencia dominante de las ondas S se encuentra aproximadamente
en 3.5 Hz (Fig. 3.3b). A partir de 6 Hz la amplitud espectral decrece
rapidamente pero de nuevo el espectro presenta una zona de amplitud
considerable entre aproximadamente 8 y 13 Hz. A partir de este valor la
amplitud cae bruscamente hasta 15 Hz, valor a partir del cual no aparece

en el espectro ninguna energia significativa mas.
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Figura 3.3. Espectros suma normalizados del perfil Ribadeo-La Guardia.

(a) Espectro suma de las ondas P. (b) Espectro suma de las ondas S.
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Tal y como se hizo para el perfil La Guardia-Ribadeo, no hemos
considerado, en el célculo del espectro suma, el espectro correspondiente
al tiro de menor tamafio (20 Kg), porque ademids de ser pocos los
sismogramas de este tiro utilizados en la elaboracién del ensamblaje

presentan, en general, una relacién sefial-ruido desfavorable.

3.3.2.3 VIVERO-VIANA DEL BCOLLO

En la figura 3.4a y b se representan los espectros suma P y S
correspondientes a los sismogramas registrados entre 100 y 200 km de

distancia. La longitud de las ventanas analizadas es de 1024 puntos.

La banda de las frecuencias principales de las ondas P se encuentra
entre 3 y 7 Hz, con una frecuencia dominante alrededor de los 4 Hz,
pudiendo ademas apreciarse en el espectro un pico en torno a los 12 Hz,
cuya amplitud es aproximadamente el 30 % de la amplitud de la frecuencia

principal.

El espectro suma de las ondas S (Fig. 3.2b) presenta un miximo en
torno a los 3.5 Hz, extendiéndose la banda de frecuencias principales, de
manera similar a la de las ondas P, hasta aproximadamente & Hz. Entre 10
y 13 Hz, el espectro presenta una meseta cuya amplitud es el 20 % de la

amplitud de la frecuencia principal.

Por tanto, las ondas P y S, registradas en el rango de distancias
entre 100 y 200 km del punto de tiro, presentan un compertamiento

espectral similar.

En la figura 3.2c y d mostramos los espectros suma de las ondas P y
S correspondientes a los sismogramas registrados en el intervale de
distancias comprendido entre 45 y 100 km. En este caso la longitud de las

ventanas analizadas ha sido de 512 puntos.
Podemos observar cémo en el espectro suma P (Fig. 3.2c) aparecen dos

frecuencias dominantes en 4 y 12 Hz y un tercer pico en 20 Hz cuya

amplitud supera el 70 % de la amplitud de la frecuencia principal.

40



El espectro suma de las ondas S en el espacio cercano se muestra en
la figura 3.2d, donde se observa un claro maximo principal en torno a los
4 Hz y un segundo maximo alrededor de los 12 Hz, a partir del cual se
produce un descenso brusco en el espectro. Por encima de 15 Hz no aparece
en el espectro ninguna energia significativa mas. Un analisis detallado
de los sismogramas individuales muestra que el ligero ascenso producido
en torno a los 20 Hz puede atribuirse a la coda de las ondas P, incluida,

a distancias cortas, en la ventana de analisis de las ondas S.
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Figura 3.4. Espectros suma normalizados del perfil Vivero-Viana del
Bollo. (a) y (b) Espectros suma P y S, respectivamente, de los simogramas
registrados entre 100 y 200 km del punto de tire; (c) y (d) Espectros

suma P y §, respectivamente, correspondientes al espacio cercano.
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3.3.2.4 FINISTERRE-SARRIA

Para calcular los espectros suma de las ondas P y S de este perfil
se han analizado los sismogramas registrados entre 40 y 110 km del punto
de tiro, utilizando ventanas de 512 puntos para el calculo de los
espectros individuales. Los dos tiros registrados en este perfil

presentan, aproximadamente, el mismo comportamiento espectral.
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Figura 3.5. Espectros suma normalizados del perfil Finisterre-Sarria.

(a} Espectro suma P. (b) Espectro suma S, componente vertical. (c)

Espectro suma S, componente radial.
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En la figura 3.5a se muestra el espectro suma P resultante, en el
que aparecen tres picos de amplitud considerable. E1 espectro presenta
una frecuencia dominante a 4 Hz, un segundo maximc a 14 Hz y un tercer
pico, en torno a los 21 Hz, de amplitud ain significativa ,ya que supera

el 40 % de la amplitud de la frecuencia principal.

La banda de frecuencias principales de las ondas S se extiende
entre aproximadamente 2 y 8 Hz (Figs. 3.5b y c) con una frecuencia
dominante a 3.5 Hz. A partir de los 10 Hz la amplitud asciende suavemente
hasta 14 Hz, donde aparece un maximo relativo cuya amplitud no llega a
alcanzar el 25 % de la amplitud de 1la frecuencia principal. A
continuacién se produce un descenso brusco, no pudiendo observarse por

encima de los 15 Hz ninguna contribucién significativa.

Mostramos para este perfil los espectiros suma S de las componentes
vertical (Fig. 3.5b) y radial (Fig. 3.5c¢) como ejemplo del comportamiento
relativamente uniforme observado para todas las componentes en los

espectros de ondas S.

3.3.2.5 LA CORUNA-LA CANIZA

Las llegadas P del perfil La Corufia-La Cafiiza, cuyoc espectro suma se
muestra en la figura 3.6a, presentan, en relacién con los otros perfiles
estudiados, un contenido mayor de altas frecuencias. En el espectro no
aparece un maximo claramente diferenciado, sino dos frecuencias
principales a 4 y 14 Hz, pudiendo apreciarse aun por encima de los 20 Hz

amplitudes del orden de 1/3 de la amplitud maxima.

El espectro suma de las ondas S, calculado, como el espectro suma P,
a partir de los sismogramas registrados a distancias mayores de 40 km, se
muestra en la figura 3.6b. La banda de frecuencias principales de las
ondas S5, se extiende aproximadamente entre 2 y 7 Hz, presentando el
espectro una clara frecuencla dominante a los 3.5 Hz. El espectro suma S

todavia ocupa partes de frecuencia perceptible hasta 15 Hz.
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Figura 3.6. Espectros suma normalizados del perfil La Corufia-La Cafiiza.

(a) Espectro suma P. (b) Espectro suma S. (c) Espectro suma del ruido.

Se ha efectuado para cada perfil un analisis espectral del ruido,
con objeto de saber cudl es la influencia del ruide de fendo en el
espectro de la sefial. Como ejemplo de los resultados obtenides, se
muestra en la figura 3.6c el espectro suma del ruido correspondiente al
perfil La Corufia~-La Cafiiza. Podemos observar como el ruido no afecta de
forma apreciable el espectro de la sefial debido al alte wvalor de la

relacioén sefial-ruido.
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3.3.3 Resultados obtenidos. Filirado de frecuencias

En resumen, de los cdlculos realizados anteriormente, se deduce que
las frecuencias principales de las ondas S (fs) son ligeramente
inferiores a las encontradas para las ondas P (fp). En promedio, 1la
relacién de las frecuencias principales de las ondas S vy P, fs/fp, es de
aproximadamente 0.8. Resultados similares a éste han sido encontrados por
otros autores (por ejemplo, Stangl et al., 1989; Alekseev et al., 1988;
Ruthard, 1986).

Las ondas de cizalla muestran aproximadamente el mismo
comportamiento espectral para todos los perfiles analizados, un maximo
principal claramente diferenciade y un contenide espectral significativo
para frecuencias siempre por debajo de los 15 Hz. Los espectros suma P,
sin embargo, muestran un comportamiento espectral menos uniforme para las

ondas compresionales.

La banda de frecuencias principales de las ondas P se encuentra en
el mismo espacio de frecuencias bajas que la de las ondas de cizalla,
pero en todos los perfiles las ondas P presentan amplitudes mas fuertes

que las de las ondas S en las frecuencias mas altas.

Los resultados del analisis espectral realizado permiten determinar,
de manera fiable, las bandas de frecuencia mas apropiadas para filtrar y
dibujar los ensamblajes antes de iniciar la interpretacién de los datos.
Un filtrado inadecuado de los datos, por carecer del necesario control
del contenido espectral de los mismos, puede dar lugar a interpretaciones
imprecisas. Como ejemplo de la importante influencia del filtrado de los
datos véanse las interpretaciones tan diferentesg obtenidas, para 1los
datos del proyecto Fennolora, por Kullinger y Lund (1986) y por Stangl et
al. (1989).

A partir de los resultados anteriormente obtenidos establecemos 15
Hz como frecuencia limite para un filtrado paso-banda unitario de todos
los ensamblajes de ondas S. Con esta frecuencia de corte podemos suprimir

la contribucién en altas frecuencias de las ondas P. En algin perfil se
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podra aplicar upa banda de {frecuencias mds estrecha para filtrar 1los
ensamblajes de ondas S, pero en ningin casc podremos aplicar una
frecuencia de corte inferior a los 10 Hz, ya que se suprimirian en la

misma medida las energias P y S.

Por tanto, antes de proceder a la interpretacién, filtramos nuestros
datos, mediante la aplicacién de un filtro recursivo sin desfase (ver
Cordoba (1986) y Matias (1992)), a partir del cual obtenemos, como se
vera en e] Capitulo 7, ensamblajes mejorados que permiten, respecto de
los ensamblajes sin tratar, una mejor separacidén e identificacién de los
diferentes grupos de onda, siendo asi posible establecer una correlacién

mas segura de las llegadas.

3.4 ANALISIS DE FRECUENCIAS A LO LARGO DE UN SISMOGRAMA

3.4.1 Objetivos y método

El analisls espectral realizado en el apartade anterior nos permite
establecer una primera separacién de las llegadas compresionales y de
cizalla presentes en los sismogramas, en funcién de sus diferentes

comportamientos espectrales.

Nos proponemos a continuacién investigar si la aparicién de una
frecuencia caracteristica (un pice) en el espectro estd relacionada con
la presencia de una fase determinada en el sismograma; es decir,
trataremos de separar las diferentes fases sismicas presentes en un

sismograma segun el contenido espectral de las mismas.

Para esta investigacién utilizaremos como método de analisis
espectral el conocido en la literatura como "métodeo de la ventana mévil"
{("moving-window methed", ver, por ejempleo, Bath, 1974}, el cual permite
investigar el espectro de la sefial como una funcién del tiempo (por

ejemplo, McGarr et al., 1964).
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Este método, de comprobada utilidad en el analisis de eventos
sismicos maltiples {(Trifunac y Brune, 1970), ha sido excasamente aplicado
a trabajos de refraccién sismica. Ruthard (1986) aplicé un procedimiento
similar al desarrollado en este trabajo, aungue con objetivos ligeramente

diferentes, a datog de perfiles sismicos.

En esencla el método consiste en desplazar a pasos una ventana a lo
largo de un sismograma y calcular, para cada posicién de la ventana, el
espectro de la correspondiente serie temporal. Los espectros asi
obtenidos se dibujan en un grafico bidimensional frecuencia-tiempo, en un
bunto que caracterice la posicién de la ventana durante el calculo del
espectro correspondiente. En nuestro estudioc representaremos los
espectros calculados a lo large del eje de tiempos, asignande cada
espectro al punto central de la ventana correspondiente, segin el esquema

de la figura 3.7.
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Figura 3.7. Esquema del método de la ventana mévil. Vi, ventana de tiempo
analizada. fi, espectro correspondiente a la ventana i. ti, punto central

de la ventana.
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De esta forma obtenemos para cada sismograma un conjuntoc de
espectiros, correspondientes a los distintos tramos temporales analizados,
representados en un grafico frecuencia-tiempo que describe la evolucién
temporal del contenido de frecuencias del sismograma y, por tanto, el
cambio del contenido espectral en funcién de las diferentes llegadas

presentes en el mismo.

La informacién proporcionada asi mediante el andlisis espectral con
el método de la ventana mévil, ofrece la posibilidad de inferir, al
aparecer un pico de frecuencias en el espectro, la presencia de una
determinada fase en el sismograma, lo cual serfia de enorme utilidad para
reconocer o confirmar la presencia de llegadas {como las S tempranas) gque
por su debilidad no pueden, en general, ser correlacionadas conh seguridad
mediante un andlisis directo de los sismogramas simplemente en el dominio

de tiempos.

Antes de aplicar el método de la ventana mévil a nuestros datos
hemos de tomar en consideracién dos cuestiones fundamentales: 1la

resolucidén de frecuencias vy la resolucién en el dominio de tiempos.

La resolucidn espectral depende de la forma y longitud de la ventana
de tiempos. Una ventana de mayor longitud proporciona una resolucidn
me jor (es decir, un detalle mayor} en el espectro calculado. Pero una
longitud menor implica una estabilidad mayor. Por tante, tuvimos que
llegar a un compromisc entre resolucién, estabilidad y tiempo de calculo
al elegir una longitud de ventana apropiada. Mediante diferentes pruebas
se comprobd gue el ancho de la ventana era un parametro mucho mas

significativo gque el tipc de ventana utilizada.

La resolucién temporal, entendida como la precisidn con la cual se
puede determinar el tiempo de illegada de una fase determinada a partir de
la primera aparicidén de su frecuencia caracteristica en uno de los
espectros calculados, depende de 1la longitud del paso (intervalo de
tiempo) con el que se desplace la ventana a lo largo del sismograma. Si
una ventana se desplaza en relacién con la anterior un intervalo de

tiempo At del sismograma, una sefial gue cause la aparicién de un nuevo
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pico de frecuencia en el espectro, se encontrara en ese intervalo

temporal del sismograma.

Se probaron diferentes longitudes de ventana y de desplazamiento
temporal, eligiéndose como longitud final de la ventana 2.56 segundos y

como paso 32 puntos.

Los programas para el cdlculo y representacién grafica del contenido
espectral mediante el andlisis de la ventana mévil fueron desarrollados
en un ordenador HP1000 A-700. Para su representacién cada espectro es

normalizado respectc al valor pico maximo.

3.4.2 Resultados obtenidos con el método de la ventana mévil

Se analizan con este método todos los perfiles estudiados en este
trabajo, investigando principalmente aquellos sismogramas en los que, por
su posicién en el ensamblaje, esperamos la presencia de varias llegadas
S.

El analisis con el método de la ventana mdévil muestra con mas
claridad que los espectros suma, la divisién entre las llegadas P de
frecuencia mas alta y las llegadas S de frecuencia menor (figuras 3.8 y
3.9},

El diferente contenido espectral, tanto para sismogramas de perfiles
distintos comc para sismogramas contiguos en un mismo ensamblaje, no
permite establecer una relacién uUnica entre una determinada fase y 1la
presencia de un pico concretc en el espectro. Asi, por ejemplo, la fase
PHP del sismograma analizado en la figura 3.8 tiene una frecuencia
caracteristica de aproximadamente 12 Hz, mientras gque para la misma fase
en el sismograma de la figura 3.9 aparecen dog picos de frecuencias 5 y

13 Hz aproximadamente.

En algunos casos la primera llegada S en el sismograma es facil de

detectar por el cambio brusco de frecuencias altas a bajas observable en
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los espectros. Un ejemplo de este tipo de resultado se muestra en la
figura 3.8, donde la aparicién de un alineamiento de bajas frecuencias en
torno a los 3.5 Hz, se puede correlacionar con la presencia de una
primera llegada S en el sismograma. (Observacidén: el desplazamiento
temporal entre la primera aparicién de la frecuencia y el tiempo de
llegada, se debe a la representacién del espectro en el punto medio de la

ventana analizada).

En otros casos, las bandas de las frecuencias principales de las
ondas P y S registradas en un sismograma, son tan préximas que el
corrimiento a bajas frecuencias asociado a la llegada de una onda S no es
tan evidente, por ejemplo, el desplazamiento de 5 a 4 Hz que ocurre en el
espectro de la figura 3.9, en el intervalc temporal correspondiente a la
primera llegada S. En esta figura, 1o mas llamativo es la ausencia de las
altas frecuencias P, en torno a los 12 Hz, en el dominio temporal de las

llegadas S.

Los dos ejemplos mostrados ponen de manifiesto la necesidad de
interpretar de manera individualizada el conjunto de espectros obtenido

para cada uno de los sismogramas investigados.

Una observacién cuidadosa de los datos nos permite obterner aun més
informacién. Un cambio en el aspecto de los espectros, como el
corrimliento de un plco a frecuencias mayores o menores (figura 3.9) o la
aparicién de nuevas frecuencias en el espectro (a 6 Hz aproximadamente en
torno al punto 896 de la figura 3.8), nos permiten en unos casos deducir
la presencia de una fase en el sismograma y en muchas ocasiones conflirmar
la presencia de una llegada esperada. Por tanto, a la hora de establecer
las correlaciones en los ensamblajes, los resultados del andlisis del

método de la ventana mévil pueden suponer una ayuda decisiva.
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3.5 INTERPRETACION DE LOS RESULTADOS

El espectro de amplitud de las seflales sismicas generadas por una
explosién submarina puede ser anallizada tedricamente a partir del modelo
propuesto por Wielandt (1975). No es nuestro objetivo interpretar la
composicién espectral especifica de cada uno de los tiros investigados;
sin embargo, caracteristicas generales en los espectros de ondas P, como
la presencia de picos bien definidos con frecuencias aproximadamente
multiplos de la frecuencia fundamental, asi como la existencia de un
lébulo principal y otro secundaric, pueden ser justificados con dicho
modelo por efecto de las oscilaciones de la burbuja producida por la

explosion y por el efecto de las reverberaciones en la capa de agua.

Un factor que puede influir decisivamente en la composicién
espectral de las ondas es la ejecucidén técnica de la explosién. Un
estudio detallado de la influencia en el espectro de parametros de la
fuente sismica, tales como el tamafic de la carga explosiva, 1la
prefundidad a la gue se defcna o la altura de la carga sobre el fondo del

mar para explosiones submarinas, puede encontrarse en Ruiz (1983).

El analisis comparado de la composicién espectral de las ondas
compresionales y de cizalla de nuestiros datos muestra que los espectros
P presentan en frecuencias mas altas que las del ma&ximo principal uno o
dos picos de amplitud considerable, mientras que en altas frecuencias no

aparece en los espectros S energia significativa.

Una posible causa de este diferente comportamiento espectral de las
ondas compresiochales y de cizalla puede ser la atenuacién de las ondas
internas en la corteza terrestre. La atenuacidén sismica es la suma de los
"factores de pérdida” debidos a la anelasticidad y a la dispersién
(Kennett, 1983}. El efecto de la atenuacién aneléstica en la amplitud de
una onda interna de frecuencia w, al propagarse una distancia x, puede
describirse a través de un término exponencial de la forma,

e_wx

donde,
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¥y =w/ 2¢cQ

(Pilant, 1979), siendo ¢, la velocidad de las ondas internas y Q, el
factor de calidad o coeficiente de disipacidén especifica, que representa
la fraccidén de energia disipada durante un periodo en una onda arménica
{Aki y Richards, 1980). Teniendo en cuenta que la velocidad de las ondas
de cizalla es inferior que la de las ondas compresionales y que los
valores de Q son mas pequefios para las ondas S que para las ondas P

. 3 (%)
Qp_T[Vs]Qs

(ver Anderson y Hart, 1978), se deduce que a igualdad de espacio

recorrido y de frecuencia, las ondas S se atenidan mas que las ondas P.

Esto aclara que las llegadas de las ondas S muestren frecuencias mas
bajas que las correspondientes fases P, puesto gue las frecuencias altas

en las ondas S se atentGan mas rapidamente,

Por oira parte, 1la variacién del contenido de frecuencias entre
sismogramas contiguos, observada en el analisis espectral realizado,
muestra céme pueden influir en el comportamiento espectral las
condiciones en el lugar de registro, como, por ejemplo, la geologia

superficial.

Ahora bien, las caracteristicas propias de cada localizacién no
pueden explicar la presencia, observada en algunos de nuestros perfiles y
a la que nos hemos referido en el apartade 3.2, de llegadas (PHP} de baja
frecuencia precedidas en el mismo sismograma por precursores de alta

frecuencia.

Indudablemente el origen de este fendmeno debe hallarse en la
corteza inferior o en la discontinuidad corteza-mante, siende en
principio varias las pesibles causas de esta atenuacidn dependiente de la
frecuencia:

-Fuchs y Schulz (1976) mostraron con la ayuda de sismogramas

sintéticos que las altas frecuencias pueden ser atenuadas por transmisidn
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a través de una unica lamina delgada de alta velocidad, en el casc de
incidencia supercritica.

-Otro posible origen de esta atenuacidén selectiva de la frecuencia
es la generacién de reflexiones miltiples de corto recorrido dentro de un
medio compuesto de capas alternantes de alta y baja velocidad (O'Doherty
y Anstey, 1971). Las componentes de baja frecuencia, como muestran
Richards y Menke (1983}, son insensibles a las fluctuaciones rapidas de
la velocidad, mientras gque por el contrario, las ondas de alta frecuencia
son miltiplemente dispersadas y eliminadas de la parte inicial del tren
de ondas transmitido.

-Las variaciones laterales en la Moho y la absorcién anelastica
dentro de 1la corteza inferior serian otras posibles causas de 1la

atenuacidn dependiente de la frecuencia.

El modelo mas realista para explicar la pérdida de altas frecuencias
observada en las llegadas PHP y el unico gque puede explicar (como
muestran los calculos de Paul y Nicellin, 1989) 1la totalidad de la
atenuacion observada es el de una corteza inferior compuesta por laminas

alternantes de alta y baja velocidad.

En conclusién, la observacién de llegadas PHP de baja frecuencia en
presencia de precursores de alta frecuencia debe ser conslderada como
una clara indicacién de la existencia de una corteza inferior laminada;

concepto propuesto por Meissner (1973) y que trataremos méis adelante.
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CAPITULO 4

ANALISIS DE POLARIZACION

4.1 INTRODUCCION

Como va se Iindicé en el capitulo anterior otra propledad de los
eventos sismicos que puede ser utilizada para mejorar los datos
registrados es la polarizacién de las ondas sismicas. La pelarizacién de
las oscilaciones es una caracteristica espacio-temporal del campo
ondulatorio. El1 término polarizacién de ondas sismicas se aplica a
ciertas caracteristicas de la trayectoria descrita por una particula del
medio {o por el extremo del vector desplazamiento) al paso de una onda
elastica. Las trayectorias del movimiento de la particula son diferentes
para distintos tipos de onda, es decir, ondas diferentes pueden tener

polarizaciones distintas (ver por ejemplo Gal'perin, 1984}.

Podemos distinguir, siguiendo a Gal’perin, entre "naturaleza de la
pelarizaciéon" para indicar cualitativamente el tipo de la trayectoria
(lineal, eliptica, tridimensional) y "parametros de la polarizacién" para
describir cuantitativamente 1la trayectoria del movimiento de las
particulas del medio {la direccién en el espacic para oscilaciones
polarizadas linealmente; la forma de la elipse, su posicién en el plano
de polarizacién y la orientacién en el espacio para oscilaciones

polarizadas elipticamente).

En los dltimos afios se han desarrollado distintos tipos de filtros
de polarizacién, basados tanto en las diferencias en los parametros como

en la naturaleza misma de la polarizacién de los diferentes tipos de

ondas sismicas.
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Los filtros de polarizacidén pueden ser utilizados para rescolver los

sjiguientes problemas:

-Deteccién y separacién de ondas con diferentes tipos de
polarizacién.
~Determinacién de las direcclones del desplazamiento en

oscilaciones polarizadas linealmente.
-Separacion de oscilaciones linealmente polarizadas en una direccién
determinada de oscilaciones con otros parametros de polarizacién.
-Determinacién de los parametros de oscilacién de las ondas

pelarizadas elipticamente,

El objetivo principal de este trabajo es la identificacién, estudio
e interpretacién de las ondas de cizalla y convertidas presentes en
nuestros sismogramas. En este capitulo analizaremos las diferencias en
los parametros de la polarizacidén de las diferentes fases sismicas con el
objetivo de diseflar filtros gue permitan mejorar en nuesiros registros la
relacién sefial-ruido; entendiendo por sefial las llegadas S y convertidas
de interés y por ruide el resto de la sefial sismica registrada en

nuestros sismogramas.

4.2 POLARIZACION DE LAS ONDAS DE CIZALLA

La polarizacién de 1las ondas de cizalla contiene informacidn
importande sobre la estructura interna del medio por el que han pasado
dichas ondas (Douma y Helbig, 1987). Asi, por ejemplo, la direccidn de
polarizacién de las ondas sismicas de cizalla puede ser utilizada para
deducir la orientacién promedio de fracturas y por tanto, la direccidn de
esfuerzos tectdnicos (Brooks et al., 1987), mientras que el salto
temporal entre llegadas de ondas de cizalla con diferente polarizacidn
informa no s6lc de la orientacién del camino segulde por el rayo con
respecto al plano de las fracturas, sino también de la densidad espacial
de las fracturas y de la longitud del camino a través del medio

fracturado (Crampin y Booth, 1985).
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El estudio de la polarizacién de las ondas de cizalla es , por
tanto, de enorme importancia para el reconocimiento y evaluacién de la

anisotropia sismica (Crampin, 1985).

Sin embargo, es bien sablido que la interpretacién de la polarizacién
de las ondas de cizalla es complicada debido a la interaccitn de la onda

incidente con la superficie libre.

Una onda incidente de cizalla genera en la superficie ondas
reflejadas P y S y por tanto, el movimiento de la particula observado en
la superficie es el resultante de las ondas incidente y reflejadas, de
manera que el movimiento de la particula en la superficie de la tierra
para una llegada S, en general, no serd transversal al rayo, y para
ciertos angulos de incidencia no sera lineal sinoc que describira una
figura tridimensional, en contraste con el movimiento de la particula en
superficie producido por una onda incidente P, que serd siempre lineal y

contenido en el plano de incidencia.

Nuttli (1961) estudié el movimiento de la particula en la superficie
libre plana de un semiespacio homogéneo producido por la incidencia de
una onda S plana arménica. Revisaremos brevemente la formulacién que hizo
del problema para determinar el movimiento de la particula en superficie

en funcién del angulo de incidencia.

Sean UH vy Uv las amplitudes de las componentes SH y SV de una onda
incidente S Y up ¥ uy, las respectivas componentes del desplazamiento
instantaneo de la particula (uv esta contenida en el plano de incidencia
y se considera positiva cuando esti dirigida hacia arriba desde el rayo).
Desigharemos como U uR y ou, las componentes, en la estacidén, del
movimiento de la particula en superficie, siendo u, positivo hacia
arriba, u, positivo hacia la fuente en la direccién fuente-estacién y u
positive hacia la izquierda cuando miramos desde la estacidén a la fuente
(Fig.4.1).

Para el cédlculec, es mas sencillc separar la onda incidente S en sus

componentes SV y SH y considerar el movimiente de 1la particula en
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superficie como el resultante de estas dos componentes.

4.2.1 Onda incidente SH

El movimiento de la particula producido por una onda incidente SH es
horizontal y normal al plano de incidencia. En la superficie se generara
una onda reflejada SH. Aplicando las condiciones de contorno en la
superficie se ve facilmente que 1los desplazamientos de la particula
debidos a las componentes SH de las ondas incidente y reflejada son
iguales en amplitud y estdn siempre en fase para cualguier valoer del
angule de incidencia. Por tante, el movimiento de la particula en

superficie debido a la incidencia de la componente SH es:
u, = 2 UH cos wt (4.1)

donde w es la frecuencia angular de la onda armdnica plana S incidente.

4.2.2 Onda incidente SV

En este caso el movimliento de la particula es normal a la direccién
del rayo y tiene lugar en el plano de incidencia. Por tanto, es posible
tener ondas reflejadas P y SV generadas en la discontinuidad y el
movimiento en la superficle sera el resultante de la onda incldente y de
las ondas reflejadas. La relacién de amplitudes y fases entre las ondas
reflejadas y 1la incidente se obtiene aplicando las condiciones de

contorno a las soluciones de la ecuacidén de ondas.

En la figura 4.1 se indican los sentidos positivos supuestos para
los desplazamientos de la particula de las ondas incidente y reflejadas.
El plano XY es la superficie libre de la tierra y el plano XZ es el plano
de incidencia. i y j son los angulos que forman, respectivamente, los
rayes reflejados P v 5V con el eje £Z. Los desplazamientos de la particula
para la onda incidente SV y las reflejadas SV y P san U, Wy u. Dichos

desplazamientos pueden expresarse Como:
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u, = U, exp { iw [t *+ (x senj - z cosj)/ B}
u_ = SS U, exp { iw [t + (x senj + z cos})/ Bl} (4.2)
u =SP U, exp4 iw [t + (x seni + z cosi)/ «l}

a Vv

donde SS y SP son los coeficientes de la reflexion S-S y de la conversidn
S-P respectivamente. Estos coeficientes son funciones del angulo de
incidencia j y de B/a, siendo B y a las veloclidades de las ondas S y P en

la superficie de la tierra.

SS y SP se evalian aplicando la condicién de contorno de que
las componentes de los esfuerzos Tzz y T o« deben ser cerc en la

superficie (z = 0).

Uz

FUENTE

P
reflejadc

- sV
incidente b reflejada

Figura 4.1. Desplazamiento de la particula de la onda incidente SV y de

las reflejadas SV y P. U, 4y u2 son las componentes en la estacidn del

movimiento de la particula.
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La condicidén TZZ= Q en z = 0 nos conduce a la ecuacién:
SP « cos2j - B (1-SS) sen2j = 0 (4. 3)
De la condicidén sz= 0 en z = 0 obtenemos:

SP B sen2i - « (1+8S) cos2j = 0 (4.4)

Resolviendo (4.3) y {4.4) obtenemos:
oS = -(coszzj - ¢? sen2j sen2i)

cos‘Zj + C° sen2j sen2i

(4.5)
Sp = 2C sen2j cos2j

cosZZJ + C? sen2j senzi

donde C = B/a.

Las componentes u oy u, del movimiento de la particula en la

superficie, estan relacionadas con u,. ub y ua seglin las siguientes

ecuaciones:

(=
i

u cosj -4 cosj +u seni
t v J b J a ]x=z=0

(4.6)

u

u senj + senj + u cosi
z ( v J ub J a ]

XFZZ0
* Para j < senflc, i es real, y por tanto, S5 y SP son reales. Por
tanto las ondas reflejadas P v SV estdn en fase con la onda

incidente SV. En este caso las componentes del desplazamiento de

la particula en X = 0, 2 = 0 son:

u, = 2 UH coswt
u, = UV ( cosj - S8 cosj + SP seni) coswt (4.7)
u, = UV { senj + S5 senj + SP cosi) coswt

Este corresponde a un movimiento lineal de 1la particula en

superficie debido a la llegada de una onda S plana incidente.

. -1 . : s
* Para } > sen C, sen i es mayor que la unidad y, por tanto, 1 se

62



hace imaginario. En este caso cos 1 es un numero imaginario, de

manera que ahora los coeficientes SP y SS ya no son reales.
El coeficiente de reflexién complejo SP podemos escribirlo como:

SP = |SP| exp™®
Esto significa que para la onda P reflejada la amplitud sera la de
la onda incidente multiplicada por [SP| y la fase estara desfasada

un valor 8.

De forma analoga podriamos representar el coeficiente de reflexién

comple jo SS.

Cuando j > sen 'C, cos 1 es el imaginario puro:

. X 2, 2 1/2
cos i = i(sen" j /¢ - 1)

y las expresioneg para los coeficientes SS y SP toman la forma:

A - cos'2i - cos®j + 4iB cos®2}
A

8s =

2C sen2j cos2j c0522' - 2iB (4.8)

A

SP =

donde:

A = cos’2j + 4 (sen’j - C°) sen°2j sen-j

CE)U2 senZ2j senj

I
I

(senzj

Sustituyendo las ecuaciones (4.8) en (4.2) se obtinen expresicnes
para u_ y u_. Al tomar la parte real de las componentes en (4.2) para
obtener el desplazamiento fisico, encontramos un cambio de fase debido al
caracter imaginarjo de SP y 55, Mas detalles sobre la cuantia y signos de

estos cambios de fase puede encontrarse en Aki y Richards (1980).

Sustituyendo las expresiones encontradas para u, ¥y u en las

ecuaciones {4.6) obtenemos el siguiente resultado:
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u =2 U cos wt

H H

u = 2 UV D (E cos wt + F sen wt) (4.9)
_ FD E

u, =2 Uy sen2)j cos2) sen? j senj cosut “cosj senwt)

donde:

D= cos2j/ A
E = cosz2j COS j
F = (senzj - Cz)l/2 senzzj

Estas ecuaciones indican que, cuando j > sen 'C, el movimiento de la
particula en la superficie no serd lineal. Los términos que contribuyen a
la no linealidad del movimiento de la particula son aquellos en u, vy ou,
gque contienen el término sen wi. Sélo para los casos en los que los
coeficientes de sen wt sean cero, el movimiento de la particula en la
superficie sera lineal. En general el movimiento serad eliptico, tanto en
el planc horizontal como en el plano de incidencia, describiendo la

particula en superficie una figura tridimensional.

En resumen, el movimiento de la particula en la superficie 1libre
producido por la incidencia de una onda plana de cizalla, sera lineal o
no lineal, dependiendo de si el éngulo de incidencia es menor o mayor gue
el angulo criticeo ic= Sen'l(B/a), donde B v a son las velocidades en la
superficie de las ondag S y P respectivamente. El angulo critico ic

depende de la relacién de Poisson o. Para ¢ = 0.25 es i = 35.22°.

Nuttli y Whitmore (1962) suponiendo como modelo de tierra un
semjespacio, estudiaron el movimiento de la particula de ondas de cizalla
telesismicas, y determinaron la distancia epicentral a partir de la cual

el movimiento se hace lineal.

Haskell (1960, 1962) demostré que, para modelos estratificades, la
amplitud y la fase del movimiento de la onda S en superficie depende no
sélo del angulo de incidencia, sino también de la frecuencia de la onda vy

de los parametros del modelo de tierra considerado. A partir de sus
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cadlculos para un modelo de tilerra consistente en una capa (corteza) de
velocidad o, sobre un semiespacio (manto) de velocidad L concluyd que
la proyeccion horizontal de la trayectoria de la particula es bastante
irregular y dificil de interpretar en el rango de distancias @, <c < @,
siendo ¢ la velocidad de fase horizontal, mientras que la trayectoria de
la particula sera practicamente lineal e independiente de la frecuencia
para c > o, Estos resultados concuerdan con las observaciones de Nuttli

y Whitmore (1962).

Como hemos visto, el movimiento de la particula, debido a una onda
de cizalla incidente, puede verse sustancialmente alterado por su
interaccién con la superficie libre; peroc a pesar de ello es posible, a
partir de la conda registrada en la superficie de la tierra, obtener
informacién sobre la polarizacién de la onda de cizalla plana incidente

¥y, en particular, informacién sobre el angulo de polarizacién e.

Se define el angulo de polarizacién, €, como e = tg_l(uH/ uVJ, donde
Uy ¥y, son las amplitudes de las componentes SH y SV del desplazamiento
de la onda de cizalla incidente. En la practica se obtiene a partir del
diagrama de las componentes horizontales {uH Y uR) del movimiento de la
particula, midiendo el &angulo entre la linea de vibracién ( o eje mayor
de la elipse) y la direccidn estacién-fuente, u. Este édngulo aparente de
polarizacion, ¥, en general no serd igual a ¢ (tge = tgy cosj). Nuttli
(1961) construyd una tabla de diagramas de polarizacién horizontal para
ondas de cizalla planas con diferentes angulos de polarizacién, e, para
diferentes angulos de incidencia en la superficie libre de un semiespacio
isotropo con una relacién de Poisson de 0.25. Estos diagramas muestran
que para valores del angulo de incidencia j menores que 35°, los angulos ¥
y € difieren unos 10°, de manera que en este rango de distancias se puede

utilizar la simplificacién de considerar y y ¢ iguales.

De los trabajos de Haskell (1962) y Nuttli y Withmore (1962) se
puede concluir gue la practica, cominmente empleada por los sismélogos,
de considerar y igual al angulo de polarizacién sélo es aplicable para

distancias epicentrales mayores que aproximadamente 50°.
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Meissner (1965}, también para un semiespacio isdétropo, construyé
diagramas de polarizacién para ondas SV incidentes en la superficie libre

de un medio con relaciones de Poisson variando entre 0.25 y 0.475.

Nuttli (1964) desarrollé un método para determinar el &ngulo de
polarizacién de las ondas 5 en un gran rango de distancias epicentrales
considerando una estructura laminar debajo de la estacién. Mendiguren
(1969} hizo algunas objeciones a la aplicacién de este método v,
considerando de nuevo un semiespacio isétropoe como modelo de tierra,
extendié la tabla de diagramas de polarizacién de ondas de cizalla para
dngulos de incidencia entre 28° y 48°. A partir de esta tabla fue capaz
de determinar los angulos de polarizacidén de la onda de cizalla incidente

a partir de los movimientos de la particula no lineales observados.

A distancias epicentrales cortas, el movimiento de la particula
registrade en la superficie de la tierra es debidc a la interaccién de
"frentes de onda curvos" con la superficie libre (Evans, 1984). Booth vy
Crampin (1985) calcularon diagramas de polarizacidén en la superficie
libre de un semiesgspacio isétrope, generados por ondas S con un frente de
ondas curvo, para diferentes angulos de incidencia. Al comparar el
movimiento de la particula debide a la incidencia de frentes de ondas
curvos con los equivalentes preoducidos por la incidencia de ondas de
cizalla planas, se observa cémo, en el primer caso, la polarizacién se
hace fuertemente no lineal para angulos de incidencia maycres que el
critico, en vez de a partir del angulo critico como ocurre en el caso de

ondas incidentes planas.

Todas estas consideraciones sobre la polarizacién de las ondas de
cizalla en la superficie libre nos aportan una considerable comprension
cualitativa de los numerosos problemas practicos que se plantean en la
interpretacién de ondas de cizalla. Ahora bien, como 1los estados vy
parametros de polarizacidn descritos sélo sirven para un semiespacio
homogéneo y la corteza terrestre no lo es, iniciaremos nuestro estudio de
polarizacién {Apdoc. 4.4} con un analisis detallado de las ondas de
cizalla registradas en tres componentes, para un modelo de tierra

adecuadec a las caracteristicas estructurales de nuestra zona de estudio.
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4.3 FILTROS DE POLARIZACION

4.3.1 Desarrollo histérico

Desde mediados de los afios sesenta se han desarrollade distintos
filtros de polarizacién, los cuales, basandose en las propledades de
polarizacién de las ondas sismicas, permiten mejorar la relacidén

sefial-ruido en los reglstros y separar determinados tipos de ondas.

A continuacién discutiremos los principales métodos desarrollados

tras una breve descripcidén de los mismos.

Shimshoni y Smith (1964) junto con White (1964) fueron los primeros
que investigaron el uso de las propledades de polarizacién de las ondas
sismicags. Shimshoni y Smith proponen un método para separar la sefial
sismica del ruido a partir de registros de tres componentes. El método se
basa en la diferencia entre la polarizacién lineal de la sefial y la
polarizacién eliptica del ruido. El producto cruzado, promediado en un
intervaloc de tiempo, de las componentes vertical y radial del movimiento
del suelo se multiplica por la sefial original, produciendo una funcién
del movimiento del suelo gque destaca el movimiente polarizado
lineaimente. En el mismo trabajo los autores proponen descomponer el
movimiento vertical y radial en sus componentes de Fourier y calcular en
cada instante de tiempo los parametros (excentricidad, eje principal e
inclinacién) de una elipse equivalente. Estos parametros se usaran como

criterio para identificar ondas P y SV.

El método propuesto por White (1964), para eliminar el ruido ¥y
determinar la direccién de llegada de cualquier onda, se basa en la
relacion entre las fases de las diferentes componentes de la oscilacién
observada en un punto. Cada una de las componentes horizontales del
movimiento se multiplica por la componente vertical, con o sin cambio de
fase, y los dos productos resuliantes se representan como un vector gue

indica la direccidén de la fuente de las ondas sismicas.

Un método mas general para la determinacién del estado de
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polarizacién del movimiento del suelo fue desarrollado por Mims y Sax
{1965). Estos autores dieron a su método el nombre de REMODE {(Rectilinear
Motion Detection). Como medida de la linealidad del movimiento del suelo
utilizaron una correlacién cruzada de las componentes radial y vertical.
Archambeau y Flinn (1965) modificaron este métode para aplicarlc en el
dominio de las frecuencias. En la literatura encontramos distintas
versiones de filtros de polarizacién basados en el método REMODE. Asi,
por ejemplo, Lewlis y Meyer (1968) aplicaron un filtro de polarizacién
REMODE en el dominio de las frecuencias, para detectar ondas internas,
tanto P como S, polarizadas linealmente procedentes del mante superior.
En el dominio de tiempos Basham y Ellis (1969) aplican un filtro de
polarizacién REMODE para estudiar la compeosiclén de la coda P; el filtreo
ayuda a identificar numerosas fases compresionales polarizadas

linealmente.

Un planteamiento diferente en el desarrollo de un filtro de
polarizacién fue el seguido por Flinn (1965) y algo mas tarde por
Montalbetti y Kanasewich (1970). Con este método no sélo se determina la
linealidad del movimiento de la particula sino también su direccidn. Para
ello, se calcula la matriz de covarianza de las +tres componentes
ortogonales del movimiento del suelo en un intervalo de tiempo. La
linealidad de 1la trayectoria del movimiento de 1la particula en un
intervalo de tiempo determinado se obtiene a partir de una funcidn que
relaciona los ejes principales de la matriz; la direccién de polarizacidén
es calculada a partir del autovector del mayor eje principal. La
modificacidén reallzada por Montalbetti y Xanasewich en el método
originalmente desarrollado por Flinn, consiste en la introduccién de unos
operadores variables en el tiempe que actian come control de ganancia
punto a punto para modular el registro sismico. Este filtro fue extendido
posteriormente por Vidale (1986} a sismogramas analiticos de tres
componentes, en los que la parte imaginaria de la sefial es la
transformada de Hilbert de la parte real. El analisis complejo de la
sefial permite que la polarizacién pueda ser medida a partir de 1la
covarianza en cualquier punto del sismograma, mientras que con el método
real, la covarianza debe ser promediada en una ventana de tiempos antes

de que pueda determinarse la polarizacién. Este filtro también permite el
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cdlculo del grado de elipticidad de la sefial.

4.3.2 Discusidén de los métodos existentes

Los filtros anteriormente descritos son filtros no lineales de
entrada maltiple (Kulhanek, 1976). Estos filtros representan operaciones
no lineales variables en el tiempe que pueden distorsiconar la forma de la
sefial, de manera gue habra gque ser extremadamente cauteloso al
interpretar la sefial obtenida. Un filtro de polarizacién lineal fue

construido por Mercado (1968) para separar ondas F y ondas Rayleigh.

Los filtros de polarizacién han sido fundamentalmente aplicados a
datos telesismicos, siendo muy excasos Jlos trabajos de sismica de
refraccion en los que los datos han sido tratados con este tipo de
filtros. Basicamente, los filtros de ©polarizacién wutilizados en
refraccién, han sido los basados en el producto de componentes (Jacob y

Booth, 1977) y en el método REMODE.

Un andlisis comparado del filtro REMODE en los espacios temporal y
de frecuencias ha sido realizado por Hauser (1989), utilizando como
parametros de filtrade los sugeridos por Haggag (1980) y Gajewski (1981)
como los mejores seglin sus Iinvestigaciones. Dicho anilisis pone de
manifiesto la ineficacia del método REMODE para resolver el caracter de
una onda cuando el movimiento del suelo no es lineal o ligeramente

eliptico.

Por otra parte, la eficiencia de los filtros de polarizacién arriba
descritos depende del grado de linealidad y direccionalidad del
movimiento de la particula. El registro sismico ideal seria aquel en el
que la seflal apareciera polarizada linealmente frente a un ruido
polarizado elipticamente. Ahora bien, en la practica el ruido generado
por la sefial (reflexiones miltiples, conversién local de ondas
internas ...) y la estructura cortical bajo la estacién contribuiran,
como vimos en el apartado anterior, a la no linealidad de la polarizacién

de la sefial. Por tante, a continuacién estudiaremos cuidadosamente las
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caracteristicas de la polarizacién de las diferentes fases sismicas
registradas en nuestros slsmogramas, para poder disefiar filtros que
preserven el movimiento de la particula cuandc éste satisfaga las
condiciones especificas de la polarizacidén en una direccién determinada y
que atenuen las sefiales que no verifiquen las condiciones de polarizacién

deseadas.

4.4 ANALISIS DE LA POLARIZACION DE LAS ONDAS INTERNAS GENERADAS EN UN
EXPERIMENTO DE REFRACCION

Antes de analizar nuestros datos, estudiaremos tedricamente las
caracteristicas de la polarizacidén de las principales fases sismicas de
la corteza, registradas en un experimento de refraccién, generando
sismogramas sintéticos con ayuda del método de reflectividad. Con estos
datos comprobaremos el poder de "diagnéstico" y separacién de un filtro

de polarizacién,

4.4.1 Método

Usamos una fuente puntual que radia energia P, SV y SH, localizada
en la superficie de una corteza isdtropa laminada de capas planas
homogéneas. E! modelo utilizado (Fig. 4.2, Tabla 1) corresponde a una
estructura cortical promedico simplificada de tipo Hercinico en el
noroeste de la Peninsula Ibérica. Los sismogramas son calculados, con el
método de reflectividad, en un rango de distancias equivalente a la

longitud media de los perfiles sismicos realizades en Galicia en 1982,

La presencia de ondas convertidas introduce una cierta compiejidad
en los sismogramas, por lo que estudiaremos en primer lugar los diagramas
de polarizacién del movimiento de la particula para ondas transmitidas y
refle jadas sin considerar conversiones (Apdo. 4.4.2). Después
analizaremos detalladamente las caracteristicas de la polarizacién de las

principales fases convertidas presentes en los sismogramas (Apdo. 4.4.3).
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Y por ultimo (antes de analizar nuestros datos) estudiaremos cémo influye

la relacién de Poisson, o, en el movimiento de la particula (Apdo.

4.4.4).
TABLA 4.1
PARAMETROS ELASTICOS DEL MODELO UTILIZADO
CAPA ESPESOR(Xm) V, (km/s) QP V (Rass)  Q-S plgmsem)
1 10 6.0 1000 3. 46 500 2.5248
2 20 6.5 1000 3.75 500 2.7142
3 Semiespacio 8.0 1000 4.61 500 3.2824
VELOCIDAD (Km/s)
@ 3 4 5 7 8 a
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x Vg v . s .
o 30- 2 Figura 4.2. Variacién de la velocidad
de las ondas P v S con la profundidad,
i en el modelc estructural utilizado.
40

4.4.2 Transmision y reflexidén sin conversidn

En 1la figura 4.3 presentamos los ensamblajes de las tres
componentes, vertical (V), radial (R) y transversal (T), obtenidos con el

método de reflectividad para el modelo de la Figura 4.2. En la componente

71



— L i 1 T T T Y T =T
» S
23 [ ’
- -
. 4 /“"’SMS
21 )
: ko wnp— Sl e
i [ 4 'j;:jﬁ? ///// -E
" 1 / ]
17 [ : __qnéf// ///// =
~ F L] 7/ E
oem - —
,,“_J, 15 - 5M§ _’_/1; 7
o = [ " S R -
0 » /' :
Fos / ..‘:
i) b L S e - =
r -
S 7 :-RW? ,//// —
L -
{ C n
F s ILX*. J\ ~— ~
- S8 \___ T-4) 3
2 C S 4 _
- PP Ja= et NV
s BT ] m -
-3 E" "'t ~
o \Pn :
i 4 i i i [ T JEE B

a0 s0 B8O 100 3120 140 ASO a8d0 20O0O

0
N
0

RISTANCIA (KM)

NN

A\ N / VA ]
A VAVERRVAV/
(1} (2) {3) {4)

Figura 4.3. Sismogramas generados en la superficie libre del modelo de la
Tabla 1. (a) Componente vertical. Curvas de tiempo de recorrido vy

esquemas de ldentificacién de las llegadas principales.



23

i

147

15

(s)

13

T—DIST/B6 .00
0

o '_TIIT1ITIIIIIIT]TTT_f|lll'l'r!ﬂllITTI1TfII]llllllliT]l‘illlllll]l'llllllll

Figura 4.3(b).

sismogramas identifican las ventanas de tiempo utilizadas para construir

Componente radial.

Los numeros a la 1izquierda de los

los diagramas de polarizacidén de la figura 4.4.

— T T T 1 T T T T o4 1 .
10 10 3
10 10 — _T .
t . .
ul it B R
- anny
. - .
10{ 10 3’- ]
- T - - 6 6 e
- 10 - > - - 3
10 — 10 —_ -1 'E
- 5 5 Z
5 5 —
5 — -— 4 _:
3 -
- b 4 :
>
— —— — +
L: -EI - P -
—— “-_. _—-"__.L__-E
— 3 - K 1:—-—-1_
- 1 1 1 3 ]
1
1 i L 3 1 |
20 a0 80 80 100 A20 140 180 180 200
DISTANCIA (™)



pw
-
-

23

151
!

}

|

i@

17

s

(sS)
} {*Lrou i

[ Y]

13

U T O

T~-DIST/&6.00
o
I
i

10 10
-l--"l-P
- -t
S R . |
5 5 l
e
1§

i 1 1 1 t 1 1 1 1

»
o —r11rrT11-rrT11rrrT11Fr71"rf11“r71ﬂrf1"rfTT;"rTT11 AAAERLASS RRARE RRALE RAREN RRAAE
' !
! |
_ilJL 13 TR I A s

20 40 0o 80 100 10 140 160 ABC 200

DISTANCIA (M)

Figura 4.3(c). Componente transversal. Los nimeros a la izquierda de los
sismogramas lidentifican las ventanas de tiempo utilizadas para construir

los diagramas de polarizacidn de la figura 4.5.



vertical (Fig. 4.3a) mostramos la correlacién e identificacién de las

principales fases transmitidas, reflejadas y miltiples de mayor amplitud.

Analizaremos el movimiento de la particula en superficie producido
por la llegada de cada una de estas fases. Para ello construimos
diagramas de polarizacién en los tres planos mutuamente perpendiculares:
vertical (R-V), horizontal (T-R) y transversal (T-V) para sucesivos
intervalos de tiempo a 1o largo de las tres componentes de cada
sismograma, Las ventanas de tiempo marcadas en la componente radial (Fig.
4.3b) han sido utilizadas para construir los diagramas de polarizacioén en
el plano vertical {Fig. 4.4) y las indicadas en la componente transversal
{(Fig. 4.3c) son aquellas para las gue se representa el movimiento de la

particula en los planos horizontal y transversal (Fig. 4.5).

Hemos visto antes que el movimiento de la particula en superficie
debido a 1la incidencia de una onda de cizalla sera lineal ¢ no lineal
dependiendo de si el angulo de incidencia es menor o mayor gue el angulo
critico ic= sen_I{Vs/ VP), donde Vs ¥ Vp son las velocidades de las ondas
S y P, respectivamente, en la superficie. El1 &ngulo critico esté
determinado por la relacién de Poisson, ¢. En nuestro modelo, la relacién
de velocidades compresionales y de cizalla propercionan un valor para o

de 0.25. Por tanto, el &ngulo critico para esta estructura es de 35.22°.

En los diagramas de polarizacién del movimiento de la particula en
el plano vertical (Fig. 4.4} observamos cdmo todas las fases P estan
pelarizadas linealmente, describiendo una linea de vibracién comprendida
en los cuadrantes 1 y 3. La polarizacién de las ondas de cizalla es
diferente y mas compleja. La fase SIS, reflejada en la discontinuidad a
10 km de profundidad, presenta una polarizacidn eliptica a lo large de
todo el ensamblaje. Lo que indica que dicha fase incide en superficie con
angulos mayores gque el critico para todo el range de distancias
considerado. La fase SHS, reflejada en la base de la corteza, a 30 km de
profundidad, aparece polarizada linealmente en los sismogramas
registrados a 20 y 40 km de distancla al punto de tiro (ventanas 10 y 9,
respectivamente). A distancias mayores encontramos para esta fase una

polarizacién eliptica. El angule de incidencia de la fase SHS a 40 km de
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distancia es 31.5°¢< i1, a 60 km de distancia la SHS incide en 1la
<
superficie libre con un angulo de 41.75°, mayor, por tante, que el angulo

critico.

Es decir, para una corteza promedio de tipo Hercinico, como la que
es objeto de estudio en este trabajo, las llegadas de ondas S registradas
en un experimento de refraccién sismica , en general se encontraran fuera
de la "ventana de ondas de cizalla", esto es, incidiran en la superficie,
excepto las fases reflejadas en profundidad y registradas a distancias
cortas, con éangulos mayores que el critico. Por tante, si bien la
inspeccién visual de los diagramas de polarizacién en el plano vertical
es Util puesto que informard del caracter P o S5 de una llegada, la
aplicacion de 1los filtros de polarizacién descritos en el apartado
anterior, basados en la linealidad del movimiento de la particula, no
serda en este caso adecuada para mejorar las llegadas S registradas en

nuestros sismogramas.

Los diagramas de peolarizacion de las ondas de cizalla en los planos
horizontal y transversal (Fig. 4.5a y b) presentan un aspecto més
complicado que en el plano vertical, apareciendo a ciertas distancias
(por ejemplo, a 40 y 120 km, ventanas 5 y 4, respectivamente) cambios
bruscos en la direccién del movimiento de la particula, debidos a la
incidencia simultanea en la misma ventana de tiempo de dos fases
diferentes. Cambios bruscos similares en el movimiento de la particula,
son evaluados como diagndstico de anisotropia sismica cuando son debides
a la llegada de dos ondas de cizalla "préximas" con polarizaciones

practicamente perpendiculares (Keith y Crampin, 1977).

Los diagramas de polarizacion del movimiento de la particula (Figs.
4.4 yv 4.5) indican que el caracter de las ondas de cizalla incidentes en
la superficie libre es modificado por las interacciones producidas en la
superficie, presentandose en algunos diagramas complicaciones que podrian
ser facilmente mal interpretadas en términos de "splitting” de ondas de
cizalla inducido por anisotropia. Para evitar una interpretacién errénea
de los cambios bruscos en el movimiento de la particula en términos de

anisotropia sismica, es necesario examinar este movimiente en el plano
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vertical, donde podremos distinguir el cardcter P 0o S de una llegada vy
tener siempre presente el hecho critico de que la onda incidente de
cizalla séle puede ser reconocida a partir de los registros en la
superficie si la onda incide dentro de la "ventana de ondas de cizalla",

es decir, con un angulo menor que el critico {Crampin, 1985).

4.4.2.1 FILTROS DE POLARIZACION

' En este apartado trataremos de utilizar las diferentes
caracteristicas de la polarizacién de las ondas compresionales y de
cizalla, analizadas anteriormente, para discriminar los dos tipos de
ondas y mejorar en nuestros registros la amplitud de las llegadas S de

interés.

En la figura 4.6 se presenta el sistema de coordenadas propio de la

estaciédn de registro. Para una estructura lateralmente homogénea e

~ DIRECCION
DEL PERFIL

Figura 4.6. Denominacién de las componentes: V = componente vertical;
T = componente transversal (componente horizontal perpendicular a la
direccién del perfil); R = componente radial (componente horizontal en la

direccién del perfilj}.
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isétropa como la considerada por nosotros (Tabla 1), en la componente
transversal (T) so6lo registramos ondas SH, mientras que las componentes
vertical (V) y radial (R) serdan una sucesidén de llegadas P y SV directas,

refle jadas, mualtiples, etc.

En nuestros sismogramas las llegadas S estaran enmascaradas dentro
del ruido generado por la sefial P. Para facilitar la identificacién de
las llegadas S intentaremos, en primer lugar, resaltar su amplitud en los
registros. Para ello transformamos el sistema de coordenadas propic de la
estacién de registro {V,R,T} en el sistema de coordenadas intrinseco del
.rayo en cada estacién {P,SV,SH}. La situacién en el plano vertical sera
esquematicamente la mostrada en la figura 4.7. Conociendo el angulo de
incidencia, 1, de una fase P determinada, se pueden transformar mediante
una rotacién las sefiales vertical (V) y radial (R) en otras dos: una en

la direccién de propagacién del rayo, P, donde la fase compresional

vV

N4
/

P

Figura 4.7. Relacion geométrica entre los sistemas de coordenadas de la

estacién {V,R} y del rayo {P,Q}.



tendrd amplitud méxima y otra, en direccién perpendicular a la anterior,
Q, donde la amplitud de la fase compresional considerada serd minima y en
la que la fase SV correspondiente aumentara en amplitud, facilitdndose

asi su identificacién en los sismogramas.

Las relaciones de transformacion entre los sismogramas en el sistema
de coordenadas de la estacién de registro {V,R} y los sismogramas en el

sistema local del rayo {P,Q} son las siguientes:

0
]

V cosi + R seni
(4.10)
V seni - R cosi

o
it

Para aplicar esta transformacién de forma répida y efectiva, se han
desarrollado una serie de programas que de forma interactiva permiten
calcular para cada sismograma el! angulo de incidencia de una fase P
determinada y posteriormente girar cada uno de los sismogramas de un

ensamblaje por su angulo correspondiente.

En la figura 4.8 podemos ver el ensamblaje de 1los sismogramas
obtenidos en la direccién Q, después de aplicar un giro, segin el angulo
de incidencia de la fase PnP’ a logs sismogramas de las componentes
vertical y radial (Fig.4.3a y b). Se puede observar cémo la fase PHP
desaparece préacticamente a lo largo de todo el ensamblaje y cdmo se
atendan el resto de las fases compresionales. La disminucidn de la
amplitud de estas fases sera tanto mayor cuanto menor sea la diferencia
entre sus angulos de incidencia y el de la fase PHP incidente a la misma

distancia (ver Fig. 4.4).

Disminuyende asi las amplitudes de las ondas compresionales
facilitaremos la identificacidn y correlacidén de las llegadas S en
nuestros ensamblajes. Esta mejora de la relacidn sefial S/sefial P + ruido
gserd aun mas efectiva cuando trabajemos con sismogramas de amplitud

normalizada.

82



A A

b1

al

()

T—DIST/ 6,00
0
s 0

T T T T L T T : T

23 %
-r -
21 .
- -
19 1
17 __F
]
ass —%_ T
ﬂ
i f :
13 T T o
12 .
e, -
P
r %

‘Il[lrf)lr[l'l1{i11'l—]llll]lllll1jr—l1l’l'llllIIIIIIIIITTIIIll'll"'TTI[I[ITI

=
\ 4
2 \0
\i}
E \\_‘
4 ————-
pry. RS B | e . *._\_‘__\__‘4_
"I--.-
-1
- 1 A1 { L { | L { 1 L 1 1
Q 20 <20 &0 8ac 100 4120 140 180 180 200

CISTANCIA (kM)

Figura 4.8 Componente Q de los sismogramas, en la direccién de minima

amplitud PHP (ver textol.



4.4.2.2 PRODUCTO DE COMPONENTES

Teniendo en cuenta las diferentes caracteristicas de la polarizacién
de las ondas P y S en el plano vertical (Fig.4.4) podemos utilizar el
producto de las componentes vertical y radial de un sismograma para

distinguir las llegadas P de las S.

El movimiento del suelo generado por una onda incidente P o S en 1la
superficie libre es una superposicidén de tres ondas: la onda incidente P
o S, la onda reflejada P o S y la onda convertida S ¢ P. De la figura 4.4
deducimos gque para una onda incidente P linealmente polarizada el
movimiento de la particula se mantiene lineal en el plano vertical para
cualquier angulo de incidencia, describiendo una linea de vibracién
contenida en los cuadrantes 1 y 3. Para una onda S polarizada linealmente
con un angulo de incidencia en la estacidn menor que el critico, las tres
componentes estan en fase y el movimiente de la particula permanece
iineal y contenido en los cuadrantes 2 y 4 (fase SES a 20 y 40 km de
distancia, Fig.4.4). Para angulos de incidencia mayores que el critico
las compconentes estan desfasadas y e] movimiento resultante es eliptice.
Por tanto, el producto de las componentes vertical y radial sera siempre
positive para ondas P y negativo para ondas SV subcriticas. Para ondas S
incidentes con angulos mayores que el critico el producto V*R oscilara

entre valores positivos y negativos.

En la figura 4.9 se representa el ensamblaje resultante de
multiplicar los sismogramas de la componente vertical de la figura 4.3a
por los correspondientes de la componente radial en la figura 4£.3b,
Observemos cémo las trazas positivas de V*R indican la presencia de un
movimiento P y las negativas movimiento S. Cuando la incidencia de la S
es subcritica, la traza es negativa (fase SHS en los sismogramas a 20 y
40 km de distancia); cuando una onda S incide en la estacién con angulo

mavor que el critice la traza presenta valores positivos y negativos,
Por tante, podemos considerar el producto de las componentes

vertical y radial como un operador temporal que permite discriminar el

caracter P o S de una llegada.
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4.4.3 Transmigidén y reflexién con conversién

El estudio de las ondas internas convertidas es de gran importancia
en un trabajo de refraccidén sismica porgue dichas ondas permiten obtener
informacidon sobre la naturaleza de las superficies de discontinuidad
{(Fuchs, 1975). De especial interés es el estudio de las reflexiones PS
procedentes del Moho, la separacidén entre la corteza y el manto, ya que
desde hace algun tiempo se habla de modelos alternativos para esta

discontinuidad.

La interpretacién de estas ondas es problematica, puesto que las
llegadas de las ondas internas convertidas se veréan perturbadas de manera
drastica por la energia varias veces reflejada de las ondas P gue llegan
en la misma ventana de tiempos y, por 1lo tanto, sdélo podran ser
correlacicnadas con dificultad y con grandes errores. Para conseguir
ensambla jes de sismogramas con una relacidn sefial-ruido mas favorable que
permita establecer una correlacion mas segura de las llegadas convertidas
serda necesario, come en el caso de las ondas S, realizar un filtrado

adecuado.

Estudiaremos en este apartado las caracteristicas de la polarizacién
de las ondas convertidas por reflexién de P a S, con el fin de
desarrollar filtros de polarizacion que permitan mejorar la amplitud de
dichas llegadas en nuestros registros y facilitar asi su identificacién y

correlacién.

Para ello, en primer lugar, generamos con ayuda del método de
reflectividad sismogramas sintéticos en los que aparezcan las posibles
fases convertidas. En las figuras 4.10a y b mostramos los ensamblajes de
la compenente vertical y radial, obtenidos para el modelo estructural
representado en la Tabla 1. Al comparar con los ensambiajes de las
figuras 4.3a v b, observamos la complejidad due introduce en un registro

la presencia de ondas convertidas.

En la componente radial (Fig.4.10a} aparecen identificadas vy

correlacionadas 1las fases convertidas de mayor amplitud. Se puede
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observar cémo la amplitud de estas fases es, en general, mayor en la

componente radial que en la vertical (Fig.4.10b).

En los 10 primeros segundos después de la onda P directa, destacan
cuatro fases convertidas: las fase PIS y PMS convertidas de P a S en la
discontinuidad a 10 km de prefundidad y en el Moho, respectivamente, con
grandes amplitudes a distancias cortas del punto de tirc y, las multiples
PISPIP ¥ P“SPHP con grandes amplitudes a distancias mayores de 100 y 160

km ,respectivamente.

Para estudiar 1la polarizacién de estas ondas convertidas se han
construido los diagramas de polarizacién del movimiento de la particula
en el plance vertical. En la figura 4.11 se muestran los diagramas
obtenidos para los intervalos de tiempo marcados en la figura 4.10b. En
cada diagrama se ha aplicado un facter de amplificacidn para hacer

visible el movimiento de la particula.

Las fase PIS y PHS presentan una polarizacién lineal, estando el
movimiento de la particula contenido en los cuadrantes 2 y 4, para todo
el rango de distancias considerado. Esto es debido a los angulos pequefios
con los que dichas ondas inciden en superficie. Asi, por ejemplo, la onda
F}S registrada a 180 km de distancia, que parie de la fuente con un
a4ngulo de incidencia de 86.69° incide en superficlie formando un &angulo
con la normal de 35.14°; 1la fase PHS registrada a la misma distancia
llega a la estacién con un angulo de incidencia de 31.78°. Es decir, para
un modelo de corteza de tipo Hercinicoc comeo el considerado, todas las
ondas convertidas de P a S inciden en la superficie libre con angulos
menores que el critico (35.22°). Por tanto, si bien la identificacidén de
estas fases en un ensamblaje serd complicada, a causa del ruido generado
por la sefial P que existira en la ventana de tiempos en la que aparecen
dichas ondas, podemos esperar gue su polarizacién caracteristica, lineal
y perpendicular a la de las ondas P, sirva para identificarlas y permita

que sean detectadas mediante un filtro de polarizacién.
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4.4.3.1 FILTROS DE POLARIZACION

Como en el apartado anterior, el primer pasc que daremos para
procesar los datos, a partir del andlisis de la polarizacidén de las
diferentes fases s=ismicas, consistird en la rotacién del sistema de
coordenadas propio de la estacién de registro, con el fin de mejorar la

identificacién de las ondas convertidas PS en los sismogramas.

Para ello tomamos los datos registrados en la direccién V (vertical}
y R (radial) vy reorientamos 1los ejes, mediante la transformacién
expresada en las ecuaciones {4,10), obteniendo para cada estacién un

nuevo sistema de coordenadas.
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Utilizando para cada distancia el dangulo de incidencia de una fase P
determinada, obtendremos dos nuevos sismogramas: uno en la direccién
donde la amplitud de la fase P considerada serd maxima y otro en
direccién perpendicular, donde dicha fase desaparecerd y donde sera
maxima la amplitud de las fases SV polarizadas perpendicularmente a la

direccién de la P.

Los diagramas del movimiento de la particula en el plano vertical
(Fig.4.11) muestran cémo las ondas convertidas PIS y PHS son
practicamente perpendiculares a la fase PuP para todas las distancias. De
manera que si reorientamos log sismogramas registrados, girandolos segin
el angule de incidencia de 1la fage PHP, obtendremos dos nuevos
ensamblajes: en uno de ellos las amplitudes de las fases convertidas
disminuiran drasticamente y en el otro tenderdn a hacerse maximas. Los
resultados de aplicar un filtro de polarizacidén tal, se muestran en la
figura 4.12a y b.La figura 4.12a muestra los sismogramas orientados segin
la direccidén de polarizacién de la fase PHP. En este ensamblaje las fases
PIS y PHS gon dificilmente identificables. Podemos también observar cémo
la fase SHS desaparece completamente a 20 y 40 k¥m de distancia, debido a
la polarizacién de dicha fase en ese rango de distancias, lineal y
perpendicular a la de la fase PnP' Log sismogramas orientados en
direccidén perpendicular a la de propagacién de la fase PHP se muestran en
la figura 4.12b. En este ensamblaje las fases convertidas presentan
grandes amplitudes, mientras que tocdas las fases gue alcanzan la
superficie como ondas P se han atenuado, facilitando asi la

identificacidon y correlacién de las llegadas S.

Para filtrar los datos elegimos la direccién de polarizacién de la
fase PHP, en vez de la de otra fase compresional, por la sencillez que
presenta y las ventajas que ofrece un filtrade tal. Por una parte, la
fase PHP debido a sus grandes amplitudes sera, en general, la que podamos
correlacionar con mayor claridad a lo large de un ensamblaje, de manera
que los &ngulos de incidencia de dicha fase podran ser encontrados con
relativa facilidad. Por otra parte, al trabajar con sismogramas de
amplitud normalizada, nos interesara atenuar las fases compresionales de

mayor amplitud con el fin de amplificar las llegadas S de interés.
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4.4.3.2 PRODUCTO DE COMPONENTES

Hemos visto anteriormente cémo el producto de las componentes
vertical y radial de un sismograma puede ser utilizado para detectar el
caracter P o0 S de una llegada determinada. El producto sera siempre
positivo para ondas P y negativo para ondas S subcriticas. Como las ondas
convertidas inciden en superficle con &ngulos menores que el critico,
podemos esperar que el producto de componentes pueda ser utilizado como

un filtro separador, efectivo para este tipo de llegadas.

En la figura 4.13 vemos, cémo efectivamente, el producto de las
componentes proporciona valores negativos para las trazas
correspondientes a las llegadas PIS Yy PHS a lo largo de todo el

ensambla je.

4.4.4 Influencia de la relacién de Poisson

El angulo critico para una onda de cizalla incidente en 1la
superficie libre de un medio isétropo laminadoe viene determinado por la
relacion de Poisson, o, en la capa superior del medic. Vamos a estudiar
cémo varia con o el movimiento de 1la particula producido por la

incidencia de una onda de cizalla.

Utilizamos la estructura de la Tabla 1, y variamos la velocidad de
las ondas de cizalla en la lamina superior de manera que obtenemos un

rango de valores de ¢ entre 0.15 y 0. 235.

Los parametros de la capa superficial para los cinco casos
considerados se presentan en la Tabla 2. También se incluye, para cada
valor de o, el valor del &angulo critico (ic) y la distancia critica (xc).
para la fase S“S, a partir de la cual el movimiento de la particula

de jara de ser lineal y presentara una polarizacién eliptica.
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TABLA 4.2
PARAMETROS DE LA CAPA SUPERFICIAL

MODELO V, (Rn/s) V_ (kn/s) ¢ ic{°) x_(S,S) xn)
1 6.00 3.85 0.15 39,92 48.8
2 6. 00 3.67 0.20 37.71 47.5
3 6. 00 3.46 0.25 35.22 46. 1
a 6.00 3.20 0.30 32.23 44.6
5 6. 00 2. 88 0.35 28. 68 43.0

Se puede observar céomo el angulo critico disminuye cuando ¢ aumenta.
El efecto de esto se refleja en el movimiento de la particula, donde para
valores mayores de ¢ la polarizacién en el plano vertical se hace no

lineal a dngulos de incidencia menores.

Para el rango de valores de ¢ considerado, el &angulo critico, a
partir del cual el movimiento de la particula de la onda de cizalla se
hace eliptico, varia aproximadamente 11°, lo que equivale en términos de

distancia, a un intervalc de unos 6 Km (para la fase SHS).

La variacion del coeficiente de Poisson en superficie, no influye en
la naturaleza de la polarizacién de las fases convertidas, PIS v PHS, las
cuales presentan para todos los valores de ¢ una polarizacidén lineal en
todo el rango de distancias. Vemos en la figura 4.14(a,b y c), cdémo estas
ondas inclden siempre en superficie con Angulos menores que el critico.
Esto es debido a la relacién entre los dngulos de incidencia en la fuente

(i) y en el receptor (j) para dichas fasges:

sen 1 /&« =sen j /B

o lo que es lo mismo:

sen j = (B / «) sen i
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Figura 4.14. Variacién del &ngulo de incidencia con la distancia, para

las fases P1S’ PHS y SHS para distintos valores de o.



de manera que una fase convertida sélo incidiria en la estacién con un
. . -1 . <
angulo igual al critico (sen B/a) si saliera de la fuente con un

angulo i = 90°.

En la figura 4.14 (d) se representa el angulo con el que las fases
SHS, PIS y PHS inciden en superficie en funcién de la distancia.
Observamos coémo el angulo de incidencia aumenta cuando ¢ disminuye, es
decir, cuando la corteza superior es mas rapida para las ondas de

cizalla.

4.5 APLICACION DEL METODO DE POLARIZACION A LOS DATOS DE GALICIA

El método de andlisis de polarizacién de las ondas sismicas
internas, desarrclladoc en los apartados anteriores para datos sintéticos,
gserd aplicado en el curso de este trabajo a los datos registrados en el

experimento de Perfiles Sismicos Profundos de Galicia (1982).

Trataremogs de identificar el caracter S de una llegada a partir de
los diagramas del movimiento de 1la particula y de facilitar 1la
identificacién de las fases S y convertidas mediante el producteo de

componentes y la recrientacién del sistema de coordenadas.

Los resultados obtenidos se encuentran en los capitulos siguientes.
No obstante, presentamos aqui detalladamente un ejemplo del procedimiento
seguido, c¢on el {in de poner de manifiesto las dificultades vy
posibilidades que presenta el analisis de polarizacién de datos

observados.

Como ejemplo mostramos el estudio realizado para el segmento central
del perfil Finisterre-Sarria (figuras 2.4 y 2.5)}. Los ensamblajes de las

componentes, transversal (T), longitudinal (L) y vertical (V), pueden

verse en la figura 4.15%a,b y c.
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Figura 4.15(c). Componente vertical.

Iniciamos nuestro estudioc dibujando los diagramas de polarizacidn de
la fase P, de facil identificacién, en los sismogramas. Debido al ruide
de alta ;recuencia contenido en los registros, el movimiento de la
particula presentaba un comportamiento irregular y complicade, por lo que
antes de construir los diagramas del movimiento de la particula filtramos
nuestros sismogramas con un filtro paso-baja de (1-12) Hz. Una vez hecho
esto calculamos los diagramas de polarizacién para la fase Pg, tanto en

el plano horizontal [(T-L) como en el plano vertical (L-V), (figura
4.16a).

Las componentes transversal (T), longitudinal (L) y vertical (V) de
los sismogramas son las registradas en las direcciones del sistema de
coordenadas propioc de la estacidén de registro, cuya orientacién en el

campo deberia ser la mostrada en la figura 4.17.
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L
TIRO DIRECCION
X DEL PERFIL

Figura 4.17. Relacién geométrica entre los sistemas de ejes y éngulos de

giro mencionados en el texto.

lLa observacion de la fase Pg, una fase puramente compresional, en la
componente transversal de nuestros datos, podria indicar la existencia de
una considerable complejidad tridimensional en la parte superior de la
corteza. Ahora bien, en 1la figura 4.16a podemos observar cémo la
direccién del movimiento de la particula en el planc horizontal cambia
mucho a lo largo del perfil (varlando incluso 70° entre dos estaciones
consecutivas, C48 y C15) mientras que el movimiento de la particula en el
plano vertical, marca practicamente una direccidén unica para todos los
sismogramas, por lo que podemos suponer que la variacion en el movimiento

de la particula en e] planc herizontal ne es causada por un cambio
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estructural fuerte (inhomogeneidades o anisotropia) sino por una mala

orientacién de los sisméometros en el campo.

Suponiendo una corteza superior isétropa y lateralmente homogénea,

reorientamos los sismogramas de manera gque la fase P desaparezca en la
9

componente transversal. La posicién relativa de los dos sistemas de ejes

en el plano horizontal se representa en la figura 4.18.

Figura 4.18. Posicién relativa de los dos sistemas de ejes {T,L} y {H,R}

en el plano horizontal. (Ver texto).

La transformacién del sistema de ejes {T.L} al nueve sistema {H,R}

se efectia segin las ecuaciones:

-L senx + T cosa

o sl
1]

(4.11)
L cosa + T sena

o v
it

donde « es el angulo que forma la direccidn de vibracién, descrita por el

movimiento de la particula en el planc horizontal, con el eje L.
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Los sismogramas orientados segin estas nuevas direcciones se recogen
en la figura 4.19a y b. Podemos observar cémo la fase Pg desaparece
practicamente en la componente H, siendo también apreciable wuna

considerable disminucién en la amplitud de la fase PHP.

En la figura 4.16b se representa el movimiento de la particula
correspondiente a la fase Pq, referido a los ejes -{H,R} en el plano
horizontal vy {R,V} en el plano vertical. El movimiento de la particula
esta mas linealmente polarizado en el plano horizontal que en el
vertical; esta polarizacién mas eliptica es indicativa de la presencia de

cndas de cizalla convertidas en la parte superlior de la corteza.

AGn podemos aplicar otro giro al sistema de coordenadas {H,R,V}
segin el angulo de incidencia, i, de la fase Pg, (el angulo formado por
la linea de vibracién y el eje vertical), obteniendo asi el sistema de
coordenadas 1intrinseco del rayo para dicha fase en cada estacién,
{H.Q,P}. Esta transformacién ya fue formulada en el apartado anterior,
{ecuaciones 4.10}. El1 movimiento de la particula, correspondiente a la

fase Pg, en el plano {Q-P) es el representado en la figura 4.16c.

Para cada perfil, en funcién del aspecto que presenten los
ensamblajes y de las fases en que centremes nuestro interés, buscaremos
los angulos que proporcionen el sistema de coordenadas mas eficaz para la

separacién e identificacién de fases.

Ya hemos hablado de la importancia e interés del estudio de las
fases convertidas y de cémo un andlisis y filtrado de polarizacién puede

facilitar su identificacién en un ensamblaje.

La observacién de reflexiones P"P subcriticas en el perfil
Finisterre-Sarria sugilere la posibilidad de que aparezca una fase
convertida PHS en el rango de distancias que estamos considerando. En los
ensamblajes originales (Fig. 4.15) no es facil identificar dicha fase.
Sin embarge, después de la reorientacién de los ejes, es posible
correlacionar en la compconente radial (Fig.4.19b) unas llegadas que por

sus tiempos de recorrido y velocidad aparente podrian constituir la fase
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PHS. {(La busqueda de esta fase en la componente radial de los registros

ya fue recomendada por Jacob y Booth en 1977).

El productoe de las componentes vertical y radial, mostrado en la
figura 4.20, corrobora la existencia de dicha fase, indicando el signo de
la pelaridad que se trata de una onda S. El caracter S de la llegada aun

puede ser confirmado por el movimiento de la particula.

Hemos visto, por tanto, cémo, a pesar de las dificultades que supone
el trabajar con datos observados, es posible mediante un analisis y
filtrado de polarizacién facilitar, mejorar y confirmar la identificacién

de las diferentes fases presentes en nuestros registros.
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CAPITULO 5

ANALISIS E INTERPRETACION DE AMPLITUDES

5.1 INTRODUCCION

Para poder obtener, en un estudic de refraccién sismica, un modelo
preciso y realista de la corteza terrestire, es necesario considerar toda

la informacién contenida en los datos.

Ya en los afios setenta (y finales de los sesenta) muchos
investigadores demostraron que se puede realizar mejoras en la
interpretacién sismica modelando las amplitudes de las ondas de los
sismogramas (Helmberger, 1968; Helmberger y Morris, 1969, 1970; Miller,
1968, 1970, 1971; Fuchs, 1970; Fuchs y Miller, 1971). No cbstante, hasta
hace poces aflos, la mayoria de las Iinterpretaciones de 1los datos

observados en refraccién sismica se ha limitado a tiempos de recorrido.

En este trabajo, el desarrcllo de un modelo velocidad-profundidad
para ondas compresionales y de cizalla se basard, no sélo en la
informacidén de los tiempos de recorrido sinc también en la interpretacién

de las amplitudes de las ondas.

Antes de poder interpretar las amplitudes observadas en los
sismogramas hay gque tener en cuenta una gran cantidad de factores, como
por ejemplo, el tipo de fuente sismica, la respuesta instrumental o los
efectos de la superficie libre, que modifican el comportamiento de las
amplitudes que nos interesan, en el sentido de que las amplitudes
observadas no son las que esperariamcs a partir de la distribucién de

velocidades.
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Vamos a analizar en este capitulo dichos factores y su influencia en

el comportamiento de las amplitudes de las ondas internas.

5.2 LA FUENTE SISMICA

En la sismica de refracciénm se usan, generalmente, comoc fuente de
produccién de energia, cargas dgque son explosionadas o bien en

perforaciones o bien en agua.

Comc modelo matematico para la fuente se suele adoptar el de una
fuente puntual, con un potencial de ondas de compresién con simetria
radial. Se supone, ademids, que la fuente se encuentra en un medio
homogéneo e infinito. Una fuente semejante sélo emite ondas de compresién

independientes del anguilo.

Puesto que bajo las condiciones supuestas no se originan esfuerzos
de cizalla, con una fuente puntual explosiva de este tipo no se

irradiaran ondas S.

Para explicar 1la importante cantidad de energia de cizalla
observable en la practica se pueden proponer dos posibilidades:
1. Generacién directa de ondas de cizalla, lo que implica un modelo
de fuente menos simplificado que el descrito anteriormente.
2. Generacién indirecta de ondas de cizalla, por conversién de ondas

compresionales.

Analizaremos a continuacién ambos mecanismeos.

5.2.1 Radiacién directa de ondas de cizalla

La generacién directa de ondas S, para una explosién en "agujero”,
fué predicha matematicamente por Heelan (1953), considerandc come medelo
de fuente una cavidad cilindrica de longitud finita contenida en un medio

infinito, elastico y homogéneo. Las paredes verticales del cllindro se
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suponen sometidas a esfuerzos que son simétricos alrededor del ‘eje
vertical, uniformes en el sentido de que tienen el mismo valor
instantaneo en todos los puntos y de duracién finita (ver Fig. 5.1). Este
modelo, aun idealizado de fuente, al tener en cuenta las condiciones
reales en la practica (carga alargada en "agujero profundo”) es desde el
punto de vista de la simetria {cilindrica y no esférica) y del volumen

finito de la fuente, més realista que una fuente puntual.
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Figura 5.1. Fuente cilindrica de longitud finita. (Segun Heelan, 1953).

La figura 5.2 muestra la variacién angular de la amplitud de las
cndas P y SV irradiadas por esta fuente cilindrica de longitud finita,
cuande la fuente es sometida a una presién p(t}) (Fig. 5.2 a) y a un
esfuerzo vertical q(t) (Fig. 5.2 b). La variacién angular de la amplitud
de las ondas SH generadas cuando la fuente es sometida a un esfuerzo de

cizalla horizontal s(t), se muestra en la figura 5.3.
Si en la figura 5.2 nos fijamos en el rango de angulos comprendido

entre 5° y 450, dentro del cual se emiten desde la fuente los rayos

utilizados generalmente en la sismica de refraccidn, podemos observar
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Figura 5.2. Variacién angular de la amplitud de las ondas P y SV radiadas
per una fuente cilindrica sometida a: a) una presién y b) un esfuerzo de

cizalla vertical. {Segun Heelan, 1953)



Figura 5.3. Variacién angular de la amplitud de las ondas SH radiadas por
una fuente cilindrica sometida a un esfuerzo de cizalla horizontal.

{(Segun Heelan, 1953).

céme la dependencia angular de la radiacién es grande para ondas S y
pequefia para ondas P. Cuando la fuente es sometida a una presién (Fig.
5.2 a), la relacién de amplitudes de las ondas irradiadas a 45° y a 5° es

de 4 a 1 para ondas de cizalla y de 2 a 1 para ondas P.

La particién de energia entre las ondas compresionales y las ondas
de cizalla, generadas por la aplicacién de una presién lateral p(t) a las
paredes de una fuente cilindrica, es un problema de gran interés puesto
que representa el caso ideal de una carga detonada en un agujerc. Segun
Heelan, en este caso, el 60 por ciento de la energia se emite comoc SV y
s6lo el 40 por ciento como energia P. Ademas la energia SV es emitida en
direcciones que forman angulos de 45° con el eje de la fuente, siendo la

amplitud maxima 1.6 veces la amplitud maxima de la P (Fig. 5.2a).

Si se supone que sobre el cllindro no se ejerce una presién sino una
tensién vertical, entonces el patrén de irradiacidén para las ondas P y S
es diferente (Fig. 5.2b), asemejandose al de una fuerza aislada vertical

(Pilant, 1979). Los resultados de Sherwood (1958) y los de Gupta y
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Kisslinger para ondas Rayleigh (1964) y para ondas internas (1966)
muestran que una explosién superficial gue no cause ruptura en la

superficie puede ser representada por una fuerza vertical.

En la realidad la irradiacién serd mucho mas compleja, puesto que en
una fuente real juntoe a la presién aparecen esfuerzos de cizalla
orientados (White, 1965), de manera que se superpondran varios efectos,
lo gque probablemente cause una reduccién de la dependencia angular de la

radiacioén total.

Basandose en el resultado tedérico de Heelan, White y Sengbush (1963)
demostraron experimentalmente 1la generacién, por medic de fuentes
explosivas, de ondas S5 de gran amplitud. Sus resultados muestran, para
cargas pequeflias, una fuerte directividad de las ondas S irradiadas a lo
largo del eje vertical (en contradiccidén con los valores tedrices
previstos), originada, segin los autores, por las ondas de presiéon que se
generan en el fluido contenido en la perforacién. Sus resultados muestran
también que la relacién entre las amplitudes de las ondas de cizalla y
las compresionales generadas por una fuente explosiva, depende del tamafio
de la carga. Estos resultados, asi como los de otros trabajos
experimentales que confirman la generacién de ondas S en fuentes
explosivas (por ejemplo, Kisslinger et al., 1961; Geyer y Martner, 1969),
muestran cémo en la practica son numerosos los factores que determinan el
patrén de irradiacién de las ondas de cizalla. Cémo y cuanto influyen
factores tales como el tamafo y la profundidad de la carga o las
caracteristicas de la perforacién, en la amplitud y directividad de las
ondas de cizalla generadas directamente en la fuente, son cuestiones a
las que, con el nivel de conccimientos actual, no se puede responder con
exactitud. Por tanto, parece tener poco sentido utilizar modelos tedricos
de fuente complejos como el de Heelan, para describir la irradiacién de

las ondas G.

Ahora Dbien, aungue los caAlculos de Heelan sean sblo una
aproximacién, su trabajo demuestra claramente que, en las condiciones
bajo las cuales se detonan normalmente las cargas en perforaciones,

debian producirse fuertes ondas de cizalla.
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5.2.2 Radiacién indirecta de ondas de cizalla

Junto al mecanismo de irradiacién directa, existe otra posibilidad
de produccidn indirecta de ondas de cizalla. Esta posibilidad consiste en
la conversién a onda S, de una onda P incidente en una discentinuidad.
Entendemos por discontinuidad la superficie frontera que separa dos

medios con propiedades elasticas diferentes.

Fn el caso de explosiones bajo el agua es indispensable considerar
este mecanismo de generacién indirecta de ondas S, pues es bien sabido
que la generacién y propagacién de ondas de cizalla en un fluido no es

posible.

La transicién agua del mar-fondo marino constituye una
discontinuidad clara, en la que podemos esperar qgue Se produzcan

conversiones de ondas P a ondas S.

La mayor parte de los trabajos referentes a la relacién de energia
de ondas sismicas reflejadas y refractadas en discontinuidades, tratan
principalmente los casos en los que una onda incide en una discontinuidad
entre dos medios sdélidos. La generacién de ondas de <cizalla por
conversion de una onda P incidente en una discontinuidad liquido/sélido
fue calculada por Ergin (1952), quien estudié la relacién de energia de
las ondas resultantes de la incidencia de una onda P en el suelo
oceanico. Los resultados obtenidos para la energia SV refractada se
muestran en la figura 5.4. Se calculé la energia para tres diferentes
relaciones de velocidad compresional y de cizalla en el medio sélido:
Vp/ VS= 1.6, 1.7, 1.8 (curvas 1, 2 y 3 respectivamente, en la figura
5.4). Estas relaciones de velocidad corresponden a valores de la relacién
de Poisson, o, comprendidos entre 0.18 y 0.277, que, como més adelante

veremos, son del orden de las encontradas en nuestro modelo.

En la figura 5.4 podemos observar, cdémo para un angulo de incidencia

de la onda P menor que el angulo critico « (angulo critico para ondas P:
[ =4

toda la energia se refleja; no existen rayos transmitides en el medio

s6lido) la proporcién de energia de las ondas S refractadas aumenta de
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forma practicamente lineal. Cuando el angulo de incidencia se aproxima al
valor @, la energia refractada S desciende bruscamente hasta hacerse
cero. Para valores ligeramente mayores del 4ngulo de incidencia, la
energia refractada S crece rapidamente, alcanzando wvalores superiores a
los obtenidos con angules menores que « . A partir de agqui la energia
disminuye lentamente y para valores préximos a Bc (angulo critico para
las ondas S) 1la energia tiende rapidamente a cero. Para é&ngulos

superiores a £ soélo existen ondas P reflejadas en el agua.
[+

C.5

T
]
|

0 20° 40°

Figura 5.4. Raiz cuadrada de la relacién de energia SV refractada y P
incidente en una discontinuidad liquidorssélido, en funcidon del angulo de
incidencia. Se representan diferentes relaciones de velocidad VP/VS (ver

texto). (Segun Ergin, 1952)

Es evidente que son los angulos critices de incidencia (y por tanto,
el contraste de velocidad del agua frente al medio sélido)} los factores
que gobiernan el proceso de generacion de ondas de cizalla en el caso de

explosiones bajo el agua.
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La presencia de dos angulos criticos en el trabajo de Ergin (1952)
implica el haber supuesto que la velocidad de las ondas P en el agua
(Vp1] es menor que la velocidad de las ondas S en el medio sélido (VszL
Ahora bien, en muchas de las Aareas del mundo cubiertas por agua, los
materiales del fondo consisten en sedimentos clasticos poco consolidados.
La velocidad de cizalla para dichos sedimentos se ha observado que es

mucho menor que la velocidad de las ondas P en el agua (Hamilton, 1976).

Kim y Seriff (1992), suponiendo que Vsz<< Vpl’ obtuvieron la

siguiente expresidén aproximada para el coeficiente de conversién, TPS' de

una onda incidente P en agua:

~FV (5.1)
PS s2

donde:

—4plsen91P

p.V / cosB® + pV / cos®
1 P1 1P 2 p2 2P

send sen@
1p 2F

v =TV
Pl P2

Como se puede observar, la expresidén de F es independiente de 1la
velocidad de cizalla: Es una funcidén del angulo de incidencia (619) y de

los parametros elasticos restantes: VP1’ v o, P, Y P, (Los subindices 1

P2

y 2 corresponden al agua y al sdlido, respectivamente). Puesto que estos
parametros son razonablemente Iindependientes de Vsa’ se cbtiene una
relacién muy sencilla para el coeficiente de conversién en funcién de la

velocidad de cizalla:

ps & VSz (5.2)

Es decir, la relacidédn entre la amplitud del desplazamiente de la
particula de la onda S convertida (transmitida) y la de la onda P

incidente, sera proporcicnal a la velocidad de cizalla en los sedimentos

del fondo marino.

Mads adelante, al analizar nuestros datos, veremos claramente la
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importancia de la naturaleza del fondo marino en la generacidn por
conversién y en la amplitud de las ondas € registradas en nuesiros

sismogramas.

En tierra firme las ondas de cizalla se generan indirectamente, no
s6lo en discontinuidades profundas sino también por reflexién de las
ondas compresionales en la superficle de la tierra. La superficie libre
se comporta como una fuerte discontinuidad y como un reflector perfecto
que actia como generador de ondas S. Fertig (1984) demostré, experimental
y numéricamente, que puede generarse una importante energia S por
conversion de ondas P en la superficie 1libre y que estas ondas
convertidas se parecen enormemente a las ondas S generadas por una fuerza
individual cuande la profundidad de la fuente es mucho menor que la

longitud de onda dominante.

Aplicando las condiciones de contorno de esfuerzos nulos en la
superficie libre se cobtiene un sistema de ecuaciones, a partir del cual

podemos calcular los coeficientes de reflexidn para una onda P incidente.

Los coeficientes de reflexién pueden clasificarse (Young y Braile,
1976) en tres tipos  basicos segin relacionen: Amplitudes de
desplazamiento, amplitudes de potenciales o energias. En este Gltimo
caso, el coeficiente de reflexidén representa la relacién entre la energia

de la onda reflejada y la energia de ia onda incidente.

En la figura 5.5 se muestran los coeficientes de reflexidén (en forma
de raiz cuadrada de la relacién de energia) para una onda incidente P en
la superficie libre, para diferentes valores del &angulo de incidencia.
Podemos observar céme para valores grandes del angulo de incidencia se

refleja principalmente energia SV.

Como la velocidad de las ondas S es menor que la de las ondas P, la
energia SV sera reflejada con un angulo j respecto a la vertical menor

gue el angulo de incidencia. Para un angulo de incidencia P maximo de 90°

y una relacién de velocidades VP/ VS de v 3 (es decir, para un valor del
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coeficiente de Poisson, o, de 0.25), el angulo de emisién, j, de ondas S
es de 35°.

El rango de angules hasta 35° cubre en gran medida los &ngulos de
emisién que tienen lugar en la sismica de refraccién, de manera que la
reflexién en la superficie libre puede ser considerada como un mecanismo
de gran importancia en la produccién de ondas S, tanto por el tamafio de

la conversioén PS como desde el punto de vista del rango de angulos.
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Figura 5.5. Variaciéon con el angule de incidencia de la raiz cuadrada de
las relaciones de energia de las ondas P y SV reflejadas en la superficie
libre y una onda P incidente. lLa relacién de Poigson, ¢, varia entre 0.15

y 0.35. (Segun Pilant, 1979).

En resumen , probablemente las ondas S se producen en gran medida
por conversién en grietas, Iinhomogeneidades pequefias y discontinuidades
fuertes (como el fondo marino o 1la superficie libre) en el entorno
cercano a la fuente. Ahora bien, se desconoce en gran medida el

mecanismo de conversién, la cantidad de energia S producida de manera
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indirecta del total emitido y el patrén de radiacién, entendido como 1la
dependencia angular de la radiacién. Debido a las dificultades para
determinar cuantitativamente las ondas S producidas indirectamente en las
cercanias de la fuente, generalmente se las considera como ondag S

emitidas directamente por la fuente (Lash, 1980).

En este trabajo supondremos, en principio, que todas las ondas
compresionales y de cizalla son radiadas directa y uniformemente desde la

fuente.

Para ondas P permanece aproximadamente valida la suposicién de
radiacién independiente del A&angulo, inclusc con modelos de fuente

comple jos como el de Heelan.

El mecanismo de produccién de ondas S, come hemos visto, puede
provocar una fuerte directividad en la radiacién; sin embargo, podemos
esperar una menor dependencia angular debido a la probable actuacidn

conjunta de varios efectos en la generacidén de ondas S.

5.3 LA RESPUESTA INSTRUMENTAIL

Los sisméometros, que detectan la energia sismica que llega a un
punto determinado de la superficie terrestre, no registran el movimiento
real del suelo sin modificarleo. La amplitud de las ondas sismicas puede
verse distorsionada por las caracteristicas Iinstrumentales propias de

cada estacién de registro y por el acoplamiento del geéfono con el suelo.

La funcién de transferencia de amplitudes de los equipos standard
utilizados en Perfiles Sismicos es aproximadamente plana en el rango de
frecuencias entre 2 y 50 Hz (Berckhemer, 1976), dentro del cual se

encuentran todas las frecuencias de interés de nuestros datos.

Por otra parte el acoplamiento del gedfono con el suelo, gque depende

de factores tales como la firmeza del terreno y el emplazamiento del
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sismémetro, produce en el caso de gedéfonos verticales frecuencias -de
resonancia en el rango entre 100 y 500 Hz, segin la localizacién. En
gedéfonos horizontales el contacto del gedéfono con el suelo influye mas en
la frecuencia de resonancia que la rigidez del terreno (Krohn, 1984);
cuando el geéfono estd firmemente asentado en el suelo la frecuencia de

resonancia es de nuevo superior a los 100 Hz.

Como en el experimento de Galicia los sismémetros fueron emplazados
sobre roca o enterrados y como las frecuencias de las ondas P y S se
encuentran por debajo de los 25 y 15 Hz, respectivamente, podemos suponer
que la amplitud de la sefial sismica no se ha visto alterada por los

factores mencionados en este apartado.

5.4 EL EFECTO DE LA SUPERFICIE LIBRE

El movimiento registrado por los gedfonos situados en la superficie
libre de la tierra, es el resultante de la superposicién de las ondas

incidentes con las reflejadas.

La figura 5.6 muestra la variacidén con el anguloc de incidencia del
movimiento del sueloc resultante de la reflexién de las ondas P y SV, en
el caso de una onda incidente P (Fig. 5.6a) y en el caso de una onda

incidente SV (Fig. 5.6b y c).

Para ondas incidentes P, las componentes vertical y horizontal del
movimiento del suelo se comportan en un rangoe angular amplio como
funciones seno y coseno. S5Sin embargo, para ondas incidentes SV el
comportamiento es mas irregular y complicado, produciéndese en torno a
los 35° {(segin el valor de la relacién de Poisson, ¢) un cambio brusce en

el valor del movimiento de la particula en la superficie libre.
Para ondas incidentes SV la componente vertical del movimiento del

suelo tiene (para ¢ = 0.25) un valor cero a 35°, mientras que para este

valor del angulo de incidencia 1la componente horizontal presenta un

121



o
v

w

B.

RELATIVE SURFACE DISPI ACEMENT

e’ 18° 28° 3g° g 58° -] 70 B0° 9g"
ANGLE OF INCIDENCE

Figura 5.6. Variacién con el angulo de incidencia de las componentes
horizontal (X) y vertical (Z) del movimiento relativo del suelo, para
ondas planas incidentes (a) P, (b y c¢) SV en la superficie libre. La

relacién de Poisson, ¢, varia entre 0.15 y 0.35. (Funcién directividad,

segun Pilant, 1979).

£ : o
maximo. La componente horizontal se hace cero a 45 y permanece muy

pequefia entre 45° y 90°. Estos pecuefios valores para Aangulos de
incidencia por encima de 45° tienen un significade importante para la
interpretacién de las amplitudes de las ondas S. Cuando Inciden en
superficie fases 5 bajo estos angulos, el geéfono horizontal registrara
poca energia incluso si las fases S emergen de la corteza con amplitudes
grandes. Por otra parte las amplitudes aumentaran cuando el angulo de

incidencia se encuenire en terno al valor angular del maximo.

Estas variaciones en la amplitud de las ondas S5 pueden llevar a
conclusiones errodneas sobre la distribucién de velocidades en la corteza,
por lo que deberd investigarse el angulo de incidencia de las ondas S

antes de una interpretacidn de ondas de cizalla.
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5.4.1 Determinacién del &ngulo de incidencia

Proponemos a continuacidén un método para determinar, de manera
sencilla, el valor del angulo de incidencia de una fase determinada, a
partir de la relacién entre las amplitudes horizontal y vertical del
movimiento del suelo producideo por la llegada correspondiente. Para ello
hemos calculado la relacién entre los movimientos horizontal y vertical
del suelo, representados en la figura 5.6, En la figura 5.7a y b
mostramos los resultados obtenidos para ondas P y S, respectivamente.
Observemos cotmo, por medio de estas curvas, podriamos cobtener de manera
inmediata el angulo de incidencia de una fase determinada a partir de la
relacidén entre las amplitudes horizontal y vertical del movimiente del
suelo, si conociéramos el valor de la relacién de Poisson, ¢, en

superficie.

En principio, los uUnicos datos de los gque nosoiros disponemos son
las amplitudes horizontales y verticales de las llegadas registradas en
las correspondientes componentes de nuestros sismogramas. Los sismogramas
observados representan velocidades del suelo y no desplazamientos del
suelo; sin embargo, se ha comprobado que la relacién entre las amplitudes
horizontal y vertical para sismogramas de velocidad no difiere
significativamente de la relacidn entre las amplitudes de desplazamiento,
como se muestra en el ejemplo de la figura 5.8, donde junto con los
sismogramas de velocidad observados mostramos los correspondientes al

desplazamiento obtenidos mediante integracién.

Asi, a partir de nuestros datcs podemos establecer una primera
aproximacién del angulo de incidencia, analizandc el movimiento del suelo
por medio de los diagramas del movimiento de la particula, ya mencionados

en el capitulo anterior.

Ahora bien, en el plano vertical, el &angulo que forma la linea de
vibracién del movimiento de la particula de una fase dada con el eje
vertical, es el angulc de incidencia "aparente". En la figura 5.7 podemos
observar, en trazo discontinuo, la variacién de la relacién entre las

amplitudes horizontal y vertical del movimiento del suelo con el angulo
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aparente de incidencia.

A partir de la relacién entre las amplitudes horizontal y vertical
de las llegadas observadas en nuestros sismogramas, podemos obtener, para
una determinada fase, el valor del angule de incidencia aparente y un
rango de valores para el angulo de incidencia real, el cual sélo
podriamos determinar exactamente si conociéramos el valor de la relacién
de Poisson en superficie. Ahora bien, en la figura 5.7a podemos observar
cémo {(para ondas P) la curva del angulo de incidencia aparente
practicamente coincide hasta 45° con la de ¢ = 0.30 y cémo para valores
de o comprendidos entre 0.2 y 0.3 el angulo de incidencia real difiere
como mucho en 6° del aparente. Por todo ello y tenlendo en cuenta 1la
precision de nuestras medidas, podemos considerar que hasta 35° el angulo
de inclidencia aparente de una fase P determinada coincide con el angulo

de incidencia real de dicha fase.

En el caso de ondas incidentes SV, vemos en la figura 5.7b que, para
angulos de incidencia mayores que 45°, la relacién entre las amplitudes
horizontal y vertical del movimiento del suelo es pequefia y précticamente

ne varia con el valor de la relacién de Poisson, o.

Por otra parte, la utilizacién conjunta de las curvas de las figuras
5.7a y 5.7b es de enorme utilidad, puesto que posibilita la obtencién de
informacién sobre la constancia o variabilidad de la relacién de Poisson,
¢, con la profundidad. Sabemos que, cuande ¢ es constante con la
profundidad y el medio lateralmente homogénec, el angulo de incidencia de
una fase P determinada es el mismo que el de la correspondiente fase S a
esa misma distancia, siendo ademdés el angulo de incidencia independiente
del wvalor de 1la relacién de Polisson; de manera que en un medio
estratificado horizontalmente podremos deducir variaciones de la relacién
de Poisson con la profundidad a partir de la discrepancia entre los
valores del angulo de incidencia de una fase P y su correspondiente fase
S, verificandose que el angulo de incidencia de la fase S es mayor gque el
de la P cuando la relacion de Poisson, o, aumenta en profundidad y a la

inversa.
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5.5 CONCLUSIONES PARA LA INTERPRETACION DE AMPLITUDES

De la discusién realizada en los apartados anteriores podemos
extraer algunas conclusiones sobre las fuentes de error mas importantes

en la determinacién de las amplitudes de las ondas internas P y S.

Hemos visto cémo puede influir para ondas S el patrdén de irradiacioén
de la fuente, mientras que para ondas P permanece aproximadamente valida
la suposicién de una irradiacién independiente del angulo. Asi, por
ejemplo, una radiacién de ondas S fuertemente dependiente del 4angulo
podria explicar las débiles amplitudes observadas de las ondas S de la
corteza superior en algunos de nuestros perfiles, las cuales habrian sido
irradiadas con angulos préximos a la horizontal, en contraste con las
fases S de mucha energia procedentes de la corteza inferior irradiadas

por la fuente en un range angular diferente,

En ausencia de informacién cuantitativa sobre la directividad de la
radiacion en la fuente, supondremos una radiacién uniforme y usaremos,
fundamentalmente, la informacién de las amplitudes, para un control
cualitativo: Por ejemplo, localizacidn de puntos criticos y relacldén de

amplitud relativa entre fases distintas.

Se ha mostrado cémo la funcidn de transferencia del geéfono se puede
suponer que ho altera la amplitud de la sefial sismica, debido a las bajas
frecuencias de la sefial; pero el no conocer exactamente las
caracteristicas de todos los instrumentcos utilizados en el experimento y
la amplificacién exacta de todas las trazas, limita la posibilidad de

comparar las curvas tedricas de amplitud-distancia con las observadas.

Otro factor, no analizado en este capituleo, de influencia sobre la
amplitud de las ondas sismicas, que debe ser tenido en cuenta como fuente
de error, es la atenuacién, ya gue no se conocen valores precisos de Q,
especialmente en el caso de ondas de cizalla, para rocas de la corteza en
condiciones realistas de presién y temperatura (Newman y Worthington,

1982).

128



Hemos visto cémo las amplitudes se ven fuertemente influidas por la
capa mas superior de sedimentos; como en estas capas la atenuacidn
depende del tamafic del grano, contenide en agua, firmeza de la matriz,
etc., (White, 1965; Sch®én, 1983) y estos factores pueden ser muy
diferentes en emplazamientos distintos, puede ocurrir que esta fuente de

error varie mucho en magnitud de una estacién a otra.

Podemos, por tanto, agrupar las fuentes de error discutidas en dos
categorias diferentes:

1. Errores sistematicos de fases determinadas, como las causadas por
el patrén de radiacién de la fuente, es decir, por la dependencia angular
de la radiacién o como los provocados por los distintos valores de la
atenuacién en diferentes capas de la corteza.

2. Errores locales, diferentes para cada sismograma, debidos a
factores tales como respuestas instrumentales distintas o diferentes

caracteristicas geoldgicas o petrolégicas del lugar de registro.

Los errores de este Ultime grupo podemos no tenerlos en cuenta si
limitamos nuestra interpretacidén de amplitudes al estudio de la relacién

de amplitudes entre las distintas fases de un mismo sismograma.

En cualquier caso, podemos reducir las fuentes de error y obtener
una informacién importante si utilizamos en la interpretacién todas las

componentes de los sismogramas.
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CAPITULO B

METODOLOGIA Y TECNICAS DE INTERPRETACION

6.1 INTRODUCCION

En este capitulo expondremos el método de interpretacién seguido en
este trabajo, describiende las diferentes etapas seguidas y las técnicas

utilizadas en cada fase de la interpretacidn.

Es bien sabido que el procedimiento utlilizado para interpretar los
datos obtenidos en campafias de perfiles sismicos de refraccién, ha
experimentado importantes modiflicaciones en las dos ultimas décadas segun

han ido evoluciocnandeo los métodos de calculo.

Nuestro objetivo no es describir detalladamente los fundamentos
fisico-matematicos en los que se basan los diferentes métodos de
interpretacién, ya que la bibliografia referente a estas cuestiones es
muy extensa, sino describir brevemente las posibilidades, ventajas vy
limitaciones de las técnicas de interpretacién utilizadas en este

traba jo.

6.2 CORRELACION DE FASES

La primera etapa de la interpretacién en refraccién sismica consiste
en la correlacién en los ensamblajes de las diferentes fases sismicas.
Esta etapa es fundamental ya que los modelos de velocidad finales se

basan directamente en las correlaciones establecidas, siendo generalmente
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mucho mencores las incertidumbres cuantificables en el proceso -de
obtencién del modelo (como por ejemplo, los desajustes entre los tiempos
de recorrido observados y calculados) que las incertidumbres introducidas
en la etapa de correlacién de fases {Ansorge et al., 1982; Mooney y
Prodehl, 1984).

A veces las fases no son claramente visibles, de manera gque
intérpretes diferentes pueden establecer correlaciones distintas y, por
tanto, desarreollar para el mismo ensamblaje modelos diferentes. Para
esclarecer las llegadas en los ensamblajes y facilitar la separacién e
identificacién de las diferentes llegadas P, S y convertidas presentes en
nuesiros datos, utilizamos los resultados del analisis especiral y de
pelarizacién planteados, respectivamente, en los Capitulos 3 y 4 de este
trabajo. Asi, antes de proceder a la correlacién definitiva de las fases
analizamos detalladamente los ensamblajes filtrados, tanteo para las ondas

P como para las ondas S.

Para correlacionar con seguridad las fases S ha sido necesario, en
general, utllizar los ensamblajes de las tres componentes, mientras que
para las ondas P, normalmente, s6lo ha sido necesaria la componente

vertical.
Para la interpretacién consideramos Unicamente las correlaciones que
satisfacen los criterios establecldes por Giese (1976), referentes a la

amplitud, velocidad aparente y longitud de las fases sismicas.

Una vez que las fases han sido fijadas en el ensamblaje comienza el

proces. de elaboracién del modelo estructural.

6.3 METODOS DE INTERPRETACION UNIDIMENSIONALES

En una primera etapa, interpretamos cada perfil utilizando un método
unidimensicnal, es decir, asumiendo que la velocidad varia so6lo con la

profundidad y que los limites de las capas son horizontales.
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Con el programa TRAVTIME (Mueller, 1970; Stangl, 1987) calculamos
los tiempos de recorrido y las distancias eplicentrales de los rayos que
atraviesan un medic laminade horizontalmente. El1 modelo velocidad-
profundidad unidimensional se obtiene interactivamente a partir de los
datos observados en los ensamblajes. Se trata de un método indirecto: a
partir de una estructura velocidad-profundidad, supuesta inicialmente, se
calculan los correspondientes tiempos de recorrido; estos tiempos de
recorrido derivados del modelo se comparan con los observados y se
modifica el modelo hasta obtener un buen ajuste entre los tiempos de

recorrido observados y calculados.

A continuacién incorporamos la informacién referente a la amplitud y
frecuencia de los datos, con el fin de ajustar los gradientes de
velocidad y los saltos de velocidad en las discontinuidades del modelo,
mediante el calculo de sismogramas sintéticos aplicando el método de

reflectividad (Fuchs, 1968; Fuchs y Miiller, 1971).

El calculo de los sismogramas sintéticos se ha realizado en la
Universidad de Karlsruhe, con el programa PSVSH (Sandmeier, 1984),
utilizando un ordenador IBM 3090 y en la Universidad Complutense de
Madrid, donde se ha implementado dicho programa al ordenador IBM 4381

modelo 22 del Centro de Proceso de Datos.

6.3.1 Método de Reflectividad

El método de reflectividad, que permite obtener la solucidén total
del campo de ondas para un modelo dado, es uno de los métodos principales
para el calculo de sismogramas sintéticos. El1 método, basado en el
formalisme matricial de Thomson-Haskell para la propagacién de ondas
planas en medios horizontales laminados, en esencia consiste en una
integracién numérica de la reflectividad sobre un rango limitado de
parametros reales del rayo, seguida de wuna transformada inversa de

Fourier sobre la frecuencia para obtener los sismogramas sintéticos.

Desde el trabajo pionero de Fuchs y Miiller (1971) el método de
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reflectividad ha sufridec numercsas ampliaciones y modificaciones, siendo
muy extensa la literatura referente al desarrollo teérice del método.
Mencionamos a continuacién sélo algunas de las contribuciones mas
relevantes: Kennett (1975a) y Kind (1985) modifican el método para poder
considerar estructuras diferentes en la fuente y en el receptor; Stephen
(1977) y Kind (1978) sittan la fuente en la zona reflectante e incluyen
los efectos secundarios de la superficie libre; Kennett (1975b) incorpora
los efectos de la atenuacién; O'Neill y Hill ({1579) consideran la
absorcidn; Kerry (1981) y Kennett y Clarke (1983) incluyen en el proceso
las ondas superficiales; Fryer (1980) modifica el método de integracién
convencional; Franssens (1983) modifica el algoritmo matricial de Haskell
para reducir las pérdidas numéricas de precisién y mas recientemente
Schmidt y Tange (1986) han introducido una forma estable de aproximacién
matricial muy eficaz para el caso de receptores maltiples a profundidades

diferentes.

El método de reflectividad, con sus ampliaciones y modificaciones,
ha encontrado en los ultimos afios una extensa aplicacidén en el estudio de
terremotos, en el campe de la prospeccién sismica (por ejemplo, Fertig y
Miiller, 1978; Temme v Miiller, 1982) y como ayuda para la interpretacién
en sismica de refraccidén. De heche, el desarrollo y uso efective del
método de reflectividad ha proporcionade un conocimiento mayor ¥y un mejor
entendimiento de la estructura de la corteza tanto continental como
ocednica. Ver, por ejemplo, los trabajos de Braile y Smith (1975) y de
Spudich y Orcutt (1980a) que constituyen guias efectivas para la

interpretacion de datos sismicos con el método de reflectividad.

Sin embargo, la aplicacién del método de reflectividad tiene dos
limitaciones importantes:
1. La tierra siempre se considera homogénea lateralmente.
2. Los modelos complicados con muchas capas, grandes distancias entre la
fuente y el receptor y sefiales fuente de alta frecuencia necesitan

mucho tiempo de calculo.

Respecto a este segundo punto, podemos indicar que a pesar de que el

método de reflectividad requiere siempre mucho tiempo de calculo, pueden
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existir grandes varlaciones en la velocidad y precisién del método
dependiendo de cémo se ejecute y del nivel tecnolégico informatico
(Sandmeier y Wenzel, 1986). De hecho, los cdlculos para obtener los
sismogramas sintéticos con el método de reflectividad pueden hacerse mas
rapidos, sencillos y eficaces si se eligen adecuadamente los parametros
necesarios. Una descripcién detallada de los pardmetros que intervienen
en el proceso asi como consejos practicos para su seleccién, puede
encontrarse, por ejemplo, en los trabajos de Fuchs (1980), Miller (1985)
y Hajnal et al. (1988).

Sin embargo, la primera limitacién indicada es inherente al métoedo
de refiectividad. Es decir, el método de reflectividad sdélo es aplicable
si las wvariaciones laterales en la estructura de la corteza son

despreciables.

Puesto que los perfiles cruzan unidades geoldgicas diferentes es
probable que existan variaciones laterales en la distribucion velocidad-
profundidad de la corteza. Para tener en cuenta en la interpretacién las
variaciones estructurales laterales, es necesario trabajar con un método

de interpretacion bidimensional.

6.4 METODOS DE INTERPRETACION BIDIMENSIONALES

Aungue para algunos calculos hemos utilizade el programa RAYAMFP
(Spence et al., 1984), basado en el método de trazado de rayos propuesto
por Whittall y Clowes (1979), por lo sencille de su uso para especificar
y modificar el medelo, en general, para modelar las variaciones
estructurales laterales hemos trabajado con el método de rayos de
Eerven&, ya que por una parte, el algoritmo de Spence et al. (1984),
debido a la naturaleza de la especificacidén del modelo, no permite
incorporar facilmente cambios graduales laterales en el gradiente de la

velocidad y, por otra parte, no incluye el célculc de ondas convertidas.
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6.4.1 Método de rayos de Cerveny

Los principios basicos del método pueden encontrarse , por ejemplo,
en Cerveny et al., (1974); Cerveny et al., (1977); Cerveny, (1979);
éerven§, (1985), donde se analizan no sélo las bases tedricas del método
sino también problemas practicos relacionados con el céalcule de rayos,
tiempos de recorrido, amplitudes de rayos y calcule de sismogramas

tedricos.

Para los célculos se ha utilizado en este trabajo el paguete de
programas SEIS 85, una versién modificada y ampliada {Gajewski, 1989) del
programa SEIS 83 (Cerveny y Psencik, 1984).

El programa esta disefiado para calcular los rayos gque llegan a un
sistema de receptlores, distiribuidos regular o irregularmente, a lo largo
de la superficie de la tierra. El modelo bidimensional de velocidad se
define por medioc de capas individuvales de profundidad, espesor vy
extension lateral wvariable. Se trata de modelos 2-D, inhomogéneos
lateralmente y con superficies de discontinuidad curvadas. Cada
discontinuidad cruza lateralmente todo el modelo. Las discontinuidades
pueden tener puntos de cruce y ser ficticias en alguna zona. Varias
discontinuidades pueden también coincidir parcialmente. Por tanto, el
programa permite construir modelos con capas que desaparecen, con
estructuras de bloques, fracturas y cuerpos aislados. Dentro de cada capa
individual, la velocidad puede variar tanto vertical como
horizontalmente. El método también permite incluir la informacién de la
amplitud y calcular los sismogramas teédricos. Siendo posible trabajar

tanto con ondas P como con ondas S.

Este procedimiento de trazado de rayos es un método interactivo; el
modelo final 2-D se obtiene a partir de un modelo inicial, lanzando rayos
a través del modelo y calculando los tiempos de recorride y amplitudes
resultantes. Como modelo de partida se puede utilizar la distribucién
velocidad-profundidad obtenida anteriormente suponiendo una laminacién
horizontal. Si los cambios laterales no son demasiado fuertes y si se

realizdé cuidadosamente la aproximacién unidimensional, se puede obtener
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con pocas iteraciones un modelo bidimensional que ajuste

satisfactoriamente las observaciones.

El método de rayos, por tanto, permite estudiar estructuras con
variaciones laterales y consume mucho menos tiempo de célculo que el
método de reflectividad. Sin embargo, para el calculo de sismogramas
sintéticos, el método de reflectividad es mas exacte, puesto que el
método de rayos representa una aproximacidén en altas frecuencias de la

ecuacién de ondas {Cerveny y Zahradnik, 1972; Cerveny et al., 1977).

Ambos métodos han sido ampliamente discutidos conjuntamente en la
literatura (para una revisién ver, por ejemplo, Chapman, 1978 y Spudich y
Orcutt, 1980b) y comparadas sus respuestas, incluso para problemas

practicos concretos (ver, por ejemplo, Banda et al., 1982).

De dichos trabajos y de nuestra propia experiencia concluimos que,
en general, la concordancia entre ambos métodos es buena y que, en
particular, para los objetivos propuestos en este trabajo, el método de

rayos constituye una aproximacién suficientemente precisa.

Puesto que las amplitudes observadas nc sdlo estan influenciadas por
la estructura de la corteza, sino también por factores tales como la
estructura préxima a la superficie o las caracteristicas instrumentales
propias de cada estacidén de registro, factores nermalmente no conocidos
(como vimos en el Capitule 5), no pretendemos hacer un analisis
cuantitativo exacto de las amplitudes observadas sino comparar, entre los
sismogramas sintéticos y los observados, las relaciones de amplitud de
las diferentes fases presentes en una traza. Es decir, nuestro objetivo

es expllicar cualitativamente los datos observados.

En el capituloc siguiente veremos cémo la comparacién entre los
ensamblajes observados y los sintéticos, calculados con los métodos
anteriormente expuestos, muestra que los modelos propuestos explican

razonablemente bien los datos observados.
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6.5 INTERPRETACION DE ONDAS S

Para representar los ensamblajes de ondas S utilizamos una velocidad
de reduccién de 6/V 3 = 3.46 km/s y un eje de tiempos comprimide por un
factor de v' 3 respecto de la escala de tiempos reducidos utilizada en
los ensamblajes de ondas P. Este formato permite una comparacién facil de
los ensamblajes de ondas P y S: si la relacidén de Poisson, a través de la
corteza y del manto superior, tuviera un valor de ¢ = 0.25, al superponer
los ensamblajes de ondas P y de ondas § con sus lineas de tiempo reducido
cero coincidentes, las curvas de tiempo de recorrido calculadas a partir
del modele de ondas P deberian colncidir perfectamente con las
correspondientes llegadas S. Cualquier desviacién detectada, entre estas
curvas previstas y las curvas de tiempo de recorride S observadas, indica
desviaciones del wvalor (.25 de la relacién de Poisson y, por tanto,
proporciona wuna primera estimacién cualitativa de la funcidén velocidad-

profundidad para las ondas S.

Como modelo de partida para la interpretacién de las ondas S
utilizaremos el modelo obtenido a partir de la interpretacién de las
ondas P, asignando a cada capa un valor constante de la relacién de
Poisson (es decir, un valor de Vu/ Vs constante). En principio,
syupondremos que las discontinuidades en el modelc de velocidad S son las
mismas que en el modelo de velocidad P. A continuacién iremos modificando
la velocidad de las ondas S dentro de cada capa, hasta obtener un ajuste
satisfactorio de los tiempos de recorrido observados. Como ya indicamos
antericormente, es necesario, en general, utilizar los ensamblajes de
todas las componentes disponibles para correlacionar de forma realista

las fases S.

l.as relaciones de amplitud entre las diferentes fases se utilizan,
comoc en el caso de las ondas P, para obtener un modelo final que
proporcione una buena concordancia cualitativa entre las observaciones y

los sismogramas tedricos.

Para los calculos se usan los programas descritos en los apartados

anteriores. Como funcidén fuente se utiliza una fuente puntual que genera
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uniformemente ondas P y S, debido a la falta de informacién sobre la

directividad de la radiacién de ondas S.

Como resultado obtendremos un modelo de velocidades de ondas S cuyas
variaciones dentro de cada capa, tanto en profundidad como lateralmente,
pueden ser independientes de las variaciones en las velocidades de las
ondas P. Y, por tanto, obtendremos un modelo estructural para la corteza

en el que, en general, la relacién de Poisson variara tanto lateral como

verticalmente.
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CAPITULO 7

INTERPRETACION DE LAS ONDAS COMPRESIONALES Y DE CIZALLA.
RELACION DE POISSON.

7.1 PERFIL RIBADEO-LA GUARDIA

Este perfil es el dnico, de los estudiados en este trabajo, en el
que se dispone de datos obtenidos con tiroes en los dos extremos de 1la
linea. El perfil fue registradeo, con tiros en mar, a lo largo de una
linea de direccién SO-NE de 260 km de longitud (ver Figura 2.5 y Tabla
2.1}. El perfil arranca en el S0 (La Guardia) en el Dominic Esquistoso de
Galicia-Tras-os-Montes, cruza en su parte central la zona Centro-Ibérica,
atraviesa el Manto de Mondofiedo, cortande casi perpendicularmente la
falla de Viverc y la formacidén porfiroide de Ollo de Sapo y termina en el

NE (Ribadeo) en la zona Astur-Occidental-Leonesa (ver Figuras 2.3 y 2.4).

7.1.1 Interpretacién de ondas P

En la figura 7.1.1 se muestran los ensamblajes para ondas P del
perfil directo e inverso {(Fig. 7.1.1a, La Guardia-Ribadeo; Fig. 7.1.1b,
Ribadeo-La Guardia). El1 SO geografico se encuentra a la izquierda en los
dos ensamblajes. Estos muestran la componente vertical de la velocidad
del suelo y han side representados con una velocidad de reduccién de

6km/s, sin filtrar y con una escala de amplitud normalizada.
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En la figura 7.1.1 se muestran, asi mismo, las curvas de tiempo de
recorride de las fases correlacionadas. Para la interpretacién
consideramos uUnicamente las fases que pueden ser correlacionadas con
seguridad a 1lo largo del ensamblaje. Para ello utilizamos las tres
componentes de los sismogramas, los ensamblajes filtrados segin los
resultados obtenidos en el Capitulo 3 y los resultados del andlisis de

polarizacion.

La wutilidad e importancia del analisis de polarizacién quedan
reflejados en la figura 7.1.2 en la que se muestran los ensamblajes
resuitantes del producto de las componentes vertical y radial de los
sismogramas del perfil La Guardia-Ribadeo (Fig. 7.1.2a) y Ribadeo-La
Guardia (Fig. 7.1.2b). Ademas de corroborar de manera concluyente la
existencia de las fases de mas facil identificacién (fases Pg, P2P y PwP)
el producto de componentes pone de manifiesto algunas caracteristicas de
los ensamblajes que no se presentan tan evidentes al analizar
independientemente las diferentes componentes de los sismogramas. Asi es
de destacar 1la existencia de una segunda llegada, claramente
correlacionable en los primeros 60 km de ambos perfiles, identificada en
los ensamblajes como P;, la cual, si bien fue observada por Coérdoba
(1986) en el segmento Ribadeo-La Guardia, no ha sido considerada en

interpretaciones previas.

En una primera aproximacién a los datos se observa que las fases
individuales correlacionadas en los dos ensamblajes (Figs. 7.1.1 y 7.1.2)
son similares:

~ Unas primeras llegadas claras el el rango de distancias entre
aproximadamente S5 y 120 km de 1los respectivos puntos de tiro,
identificadas en los ensamblajes como fase Pg; estas primeras llegadas
corresponden a ondas P que se propagan enh la corteza superior cristalina
y muestran en ambos sentidos de registro un aumento de la velocidad
aparente con la distancia.

- Una segunda fasge, P;, entre 15 y 60 km del punto de tiro,
retrasada unos 0.6 s respecto de la fase Pg y con amplitudes similares a
las de ésta.

- A partir de aproximadamente 70 km y hasta el final de la linea se
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reconoce con facilidad, en los dos sentidos de registro, otra fase,
designada como P2P, que constituye la respuesta sismica de la corteza
inferior.

- La fase identificada como PMP es la mas prominente en los dos
ensamblajes, y puede correlacicnarse con claridad entre aproximadamente
70 y 140 km del punto de tiro.

- En ambos ensamblajes puede correlaclionarse una fase, Pn, como
primera llegada a distancias epicentrales superiores a los 120 km,
correspondiente a la onda refractada en la parte superior del manto.

- Otra fase puede ser correlacionada en ambos ensamblajes, aunque
con mas claridad y recorrido en La Guardia-Ribadeo que en sentido

inverso, la denotada como PMPPKP.

Esta similitud en las fases individuales correlacionadas en los dos
sentidos, directo e inverso, de la linea, sugiere una cierta homogeneidad
lateral en la corteza, por lo que una primera interpretacién usando un
método unidimensional, es decir, asumiendo que la estructura cortical
varia sélo como una funcién de la profundidad, estd Jjustificada.
Aplicando el método de reflectividad (Fuchs y Miiller, 1971) es posible
obtener un modelo velocidad-profundidad que ajusta satisfactoriamente
tanto los tiempos de recorride como las amplitudes de las observaciones
(Téllez et al., 1993).

Ahora bien, ©puesto que el perfil «cruza diferentes unidades
geoldgicas, es probable que existan variaciones laterales en la
distribucién velocidad-profundidad de la corteza, especialmente en 1la
estructura préxima a la superficie y, de hecho, asi lo indican los
tiempos reducidos y las velocidades aparentes de la fase Pg que son

diferentes en los dos extremos de la linea.

Para tener en cuenta tales varlaciones laterales es necesario
aplicar un método de interpretacién bidimensional, para lo cual es
preciso disponer de observaciones invertidas que se crucen.

Un modelo bidimensional de velocidad F para este perfil fué obtenido

por Coérdoba (1986}, basandose sdlo en la interpretacién de los tiempos de
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recorrido.

Como la base para el desarrollo del modelc de ondas S y para la
investigacidén de ondas convertidas es el modelo de ondas P, éste debe ser

controlado cuidadosamente antes de proceder a su utilizaciénm.

Para restringir el conjunto de modelos que ajustan los tiempos de
recorrido utilizaremos como Informacién la amplitud de las ondas mediante

el célculo de sismogramas sintéticos.

Como modelo de partida utilizaremos el modelo bidimensional de
velocidad de ondas P descrito por Cérdoba (1986) para el segmento La
Guardia-Ribadeo. Calcularemos los sismogramas sintéticos para dicho
modelo y compararemos con las relaciones de amplitud de los sismogramas
observados. Si la coincidencia entre las amplitudes calculadas a partir
del modelo y los datos no es buena se procedera a la modificacién del
modelo hasta que el ajuste entre sismogramas sintéticos y observados sea

satisfactorio.

En la figura 7.1.3a se muestran los sismogramas sintéticos obtenidos
para dicho modelo; éste puede observarse en la figura 7.1.3b junto con el

trazado de rayos correspondiente,

Al comparar las amplitudes teédricas obtenidas con las registradas
(Fig. 7.1.1a) observamos algunas discrepancias importantes:

- En los sismogramas sintéticos (Fig. 7.1.3a) aparecen unas
amplitudes muy grandes, delante de la fase P2P, en el rango de distancias
entre 170 y 260 km, procedentes de la reflexién en el Moho, fase PWMP, que
no estan presentes en los sismogramas observados (Fig. 7.1.1a).

- La fase Pn, claramente obhservable en los datos como primera
llegada a partir de 120 km de distancia, no es perceptible en los
sintéticos debido a wuna incorrecta estimaciéon en el gradiente de

velocidad del mantc superior.

Ambas cuestiones seran tenidas en cuenta al establecer el modelo de

velocidad para las ondas P, con el que también se intentara explicar las
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fases P; y P¥PPH¥P no interpretadas anteriormente.
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7.1.1.1 ESTRUCTURA SUPERFICIAL

Dada la gran longitud de la linea, interpretamos la estructura

superficial de forma ilndependiente para cada unc de los puntos de tiro.
a) La Guardia-Ribadeo

En el segmento La Guardia-Ribadec el aumento progresivo de la
velocidad aparente de la fase Pg con la distancia, ha sido modelado
mediante un sistema de dos capas en las que el gradiente de velocidad
disminuye a medida gque aumenta la profundidad {(ver figura 7.1.6). La
velocidad estimada en la superficie, en las proximidades del punto de
tiro, es de 4 km/s y aumenta hasta 4.75 km/s a 1.5 km de profundidad. A
partir de esta profundidad el gradiente de velocidad disminuye pero la
velocidad sigue aumentando progresivamente desde 5.8 hasta 6.1 km/s a una
profundidad de 6 km. El aumento de la velocidad aparente con la distancia
es debido al aumento gradual de la velocidad con la profundidad en el
basamento cristalino y al adelgazamiento de la capa superficial hacia el
NE.

Para interpretar la fase P;, se investigaron en este extremo del
perfil diferentes modelos para la estructura de la corteza superior,
considerando una capa de baja velocidad y sin tenerla en cuenta. Las
fuertes amplitudes de la fase P;, comparables a las de la fase Pyg,
podrian proceder de una reflexién en la base de una capa de baja
velocidad, 3.5 km/s, situada entre 6 y 9 km de profundidad; sin embargo,
y como puede observarse en la figura 7.1.4a la curva de tiempos de
recorride procedente de esta reflexién no se ajusta a la observada ya que
no se mantiene paralela a la de la fase Pg. Una curva de tiempos de
recorridc adecuada se obtiene al suponer que la fase P; es una maltiple
de la Pg, es decir, la Pg reflejada una vez en la superficie libre; en
este caso, sln embargo, el ajuste de amplitudes no es bueno, ya que la
amplitud de la P; es muy pequefia en relacién a la de la fase Pg (Fig.
7.1.4b). El ajuste mas satisfactorio, tanto en tiempos de recorride como
en amplitudes, se consigue mediante reverberaciones al considerar la capa

de agua existente sobre el punto de tiro. Los sismogramas sintéticos,
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mostrados en la figura 7.1.4c, se han obtenido introduciendo una cufia de
agua de 100 m de espesor y longitud 15 km en el extremo SO de la linea,

lo que supone una reconstruccién realista del punto de tiro.

2 3
9 3
3 E
) o | 3 (a)
) 3
> ° E
Q E
T 0 _
F o zo a0 =0 8o 1co 120 140
e
DISTANCIA (M)
N A
o
N 2 -r—t——"—~“‘lgj—"—
n g
~ 4 g W W, e, -, > -
1 ] lk
o] Pg"‘“"’"’" {0 0 e e B T 3 i e e T3
i o |
g |
8]
[ SSSC YN VU U 08 VN U0 S AU U O U S O
l'_ o 20 a9 &S0 a0 300 120 140
DISTANTCIA (™)
E — | — ——— —— ] — po—r— — — —p—
1]
- R |
1 ’Ii Cal j = .
o e 0 S ST o e T e S e B (¢)
) 1
: T
: 2
i - _L-—L_..I._J_f._ _-I_..l...i_. R QRS S Y U S T — L
F o 20 40 sc s “nm iz 140

DISTANCTIA (M)
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superficie libre, {c) P; obtenida mediante reverberaciones al considerar

la capa de agua existente scobre el punto de tiro.



b} Ribadeo-La Guardia

En la figura 7.1.5a mostramos un detalle de las primeras llegadas,

entre 0 y 120 km del punto de tiro, del segmento Ribadeo-La Guardia.

Los tiempos reducidos de recorrido son inferiores a los registrados
en el perfil inverso pero, hasta aproximadamente S5 km la fase Pg muestra
un aumento gradual de la velocidad aparente con la distancia similar al
obgservado en el segmento La Guardia-Ribadeo. las primeras llegadas
muestran una velocidad aparente muy alta {(de aproximadamentie 6.6 km/s),
en el rango de distancias entre 55 y aproximadamente B85 km del punto de
tiro (coincidiendo con la zona de transicién entre el Manto de Mondofiedo
v el Domo de Lugo)}. A partir de los 100 km todavia pueden correlacionarse

unas primeras llegadas con una velocidad aparente de unos 6.0 km/s.

Para modelar los cambios laterales en la estructura superficial de
este lado del perfil, sugeridos por la brusca variacién de la velocidad
aparente de la fase Pg con la distancia, hemos utilizado el programa
RAYAMP, técnica bidimensional de trazado de rayos basada en la teoria
asintética de rayos (Spence et al., 1984), que permite intreoducir de

manera sencilla cambios laterales de velocidad en el modelo.

Un buen ajuste de los tiempos de recorrido observados (ver figura
7.1.5b) se obtiene con el modelo mostrado en la figura 7.1.5c. La
velocidad cerca de la superficie (4.6 km/s) es mayor que cerca del punto
de tiro de lLa Guardia (4.0 km/s), lo que produce un adelanto de las
llegadas en este lado del perfil. A partir de aproximadamente 1 km de
profundidad la veleocidad aumenta, analogamente al otro extremo del
perfil, desde 5.8 km/s hasta 6.1 km/s a una profundidad de 6 km. El
ligero retraso de los tiempos de recorrido de las llegadas observadas en
el ensamblaje entre 100 y 120 km de distancia puede ser explicado por un

engrosamiento de la capa sedimentaria.
La alta velocidad observada en las primeras llegadas, entre

aproximadamente 55 y 85 km de distancia del punto de tiro, puede

explicarse mediante una cufia de velocidad 6.6 km/s situada entre 2 y 3.5
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km de profundidad, pero modificandc la inclinacidén y el gradiente de
velocidad en dicha zona se pueden obtener modelos alternativos que
ajustan satisfactoriamente los tiempos de recorrido observados (Cérdoba y
Banda, 1988). Sélo con los datos de este lado del perfil noc podemos
obtener un modelo concluyente en esta fase de la interpretacién ya que,
dada la longitud de la linea, no se dispone en esta zona de datos
inversos que se solapen. Mas adelante utilizaremos la informacién del
perfil Vivero-Viana del Bollo que cruza la linea a una distancia de unos

60 km para reducir en lo posible esta ambigliedad.

7.1.1.2 ESTRUCTURA PROFUNDA

Tomando como modelo de partida el modelo bidimensional de velocidad
de ondas P descrito por Cérdoba (1986), se ha incorporado la informacidn
procedente de la amplitud y frecuencia de los datos para obtener el

modelo final 2-D mostrado en la figura 7.1.6.

Como ya sugeria la similitud de las fases individuales
correlacionadas en los dos sentidos de la linea, directo e inverso, la
estructura certical debajo del basamento cristalino es bastante homogénea
lateralmente. Por otra parte, el modelo es sencille en cuanto a la
geometria de las discontinuidades. La densidad de estaciones,
aproximadamente una cada 5 km, y el hecho adverso de que los vértices de
los rayos procedentes de los dos extremos de la linea, que alcanzan los
correspondientes rangos de preofundidad, ne cubran la misma Aarea
geografica debido a la larga distancia entre los dos puntos de tiro, no

permiten la obtencién de un meodelo realista mas complejo.

La fase P2P correlacionada en los ensamblajes (Fig. 7.1.1) se
interpreta como la reflexién procedente de una discontinuidad situada a
22 km de profundidad que constituye el borde superior de la corteza
inferior. Para ajustar la pequefia diferencia de los tiempos de recorrido
observados en los dos sentidos de la fase P2P se ha introducide un ligero
cambio lateral de la velocidad entre 6 y 22 km de profundidad, siende la

velocidad promedio ligeramente superior (6.2 km/s) en 1la zona
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suroccidental, zona de Galicia-Tras-os-Montes, que en la zona

Asturoccidental-Leonesa (6.1 km/s).
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la distribucién V(z), en la que se ha simplificado la corteza superior al

eliminar la zona de alta velocidad.
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La diferente relacién de amplitudes entre las fases P2P Y PWP en los
dos sentidos de registro indica que el salto de velocidad por debajo de
la discontinuidad a 22 km de profundidad debe ser superior en el suroeste
{(punto de tiro La Guardia) que en el noreste (punto de tiro Ribadeo). La
velocidad disminuye gradualmente de S0 a NE en la parte superior de la

corteza inferior desde 6.55 km/s a 6.4 kmn/s (Fig. 7.1.6).

La fase PP ha sido atribulda a la reflexién en la discontinuidad de
Mohorovi¢ié, situada a una profundidad de 30.5 km. Para explicar sus
tiempos y distancias de recorrido se ha introducido un fuerte gradiente
de velocidad, (0.06-0.08) s—l, en la corteza inferior, de manera que en
esta zona la velocidad aumenta rapida y progresivamente hasta alcanzar un

valor de 7.1 km/s a una profundidad de 30.5 km.

LLa fase PMPPMP ha sido interpretada como una reflexién maltiple en
la Moho, es decir, como una reflexién procedente de la Mcho que se
refleja en la superficie 1libre y de nuevo en la discontinuidad

corteza—-manto.

La fase Pn ha sido interpretada como una refraccién en la parte
superior del manto de velocidad 8.35 km/s. Para ajustar esta fase, en los
dos sentidos, se ha introducido un gradiente de velocidad ligeramente
distinto en los dos extremos de la linea, superior en el SO (0.01 s'l)
gque en el NE (0.005 s1).

En las figuras 7.1.7 y 7.1.8 se muestran los ensamblajes observados
Junto con los tiempos de recorride y sismogramas sintéticos calculados a
partir del modelo de la figura 7.1.6, para La Guardia-Ribadeo y

Ribadeo~-La guardia, respectivamente.

Para facilitar 1la comparacién representamos los sismogramas
sintéticos con la misma velocidad de reduccidén, normalizacién de la
amplitud y escalas de los ejes que en Jos sismogramas observados.
Asimismo utilizamos una frecuencia de calculo de 5 Hz, puesto que esta es

la frecuencia dominante de los datos (Capitulo 3).
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Comparando los sismogramas observados con los sintéticos calculados
con el modelo final 2-D de la figura 7.1.6 y las curvas de tiempo de
recorride recalculadas y superpuestas a los datos, podemos concluir que
se obtiene una concordancia global satisfactoria: las amplitudes
dominantes de la fase Pg hasta aproximadamente 60 km; las reflexiones
PzP, procedentes de la corteza inferior, débiles pero visibles hasta unos
100 km vy dominantes y comparables a las de la PWPPWP a grandes
distancias; la fase prominente PwP que interfiere con la Pa2P a
aproximadamente 140 km y el aumento de energia con la distancia de la

fase Pn.

7.1.2 Interpretacidon de ondas S

Trataremos a continuacién de obtener un modelo estructural de
velocidad para las ondas S con el que se satisfagan bien tanto los

tiempos de recorrido como las amplitudes de las llegadas S observables en

los datos.

Partimos de la suposicién de que la geometria estructural (forma y
profundidad de las discontinuidades) es la misma en el modelo de ondas S

que en €l modelo obtenido a partir de la interpretacién de las ondas P.

Si representamos nuestros ensamblajes de ondas S con una velocidad
de reduccién de 6/¥3 = 3.46 km/s y una escala de tiempos reducidos
comprimida respecto de la escala de los ensamblajes de ondas P por un
factor de v3 , obtenemos un formato que permite una facil comparacién
entre los ensamblajes de ondas P y los de ondas 5: Para una relacién de
Poisson, a través de la corteza y el manto superior, de o = 0.25 (es
decir Vp/Vs = ¥3 ) obtendriamos unas curvas de tiempos de recorrido para
las llegadas S que se corresponderian exactamente a las de las llegadas P

si superpusiéramos ambos ensamblajes con sugs lineas de tlempo reducido

cero coincidentes.
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Las desviaciones entre estas curvas previstas de tiempo .de
recorride y las observadas indicaran desviaciones de la relacién de
Poisson del valor 0.25 y, por tanto, de las velocidades S en la corteza y

manto superior del valor Vp/v3 .

Por tanto, para obtener una primera estimacién de la velocidad de
las ondas S, calculamos los tiempos de recorride para un modelo
estructural inicial de velocidad § obtenido a partir del modelo calculado
de la interpretacién de ondas P (Fig. 7.1.6), asignando a cada capa del

modelo una relacién de Poisson, o, de 0.25.

En la figura 7.1.9 mostramos los ensamblajes para ondas S del perfil
directo e inverso (Fig. 7.1.9a, La Guardia-Ribadeo; Fig. 7.1.9b,
Ribadeo-lLa Guardia) con las curvas de tiempos de recorrido calculadas a
partir del modelo de ondas P de la figura 7.1.6, suponiendo una relacién
de Poisson de 0.25 a través de la corteza y manto superor. (La

nomenclatura de las fases S es equivalente a la empleada con las ondas
P).

En la figura 7.1.9 pueden observarse tres rasgos fundamentales:

- Los tiempos de recorrido de la fase Sg calculada concuerdan
bastante bien con las llegadas observadas.

- La fase 8525, procedente de la reflexién en la discontinuidad
situada a 22 km de profundidad, aparece retrasada, aproximadamente 1.0 s,
respecto de unas llegadas claramente correlacionables (marcadas con
lineas de puntos en la figura).

- La fuerte refraccién en el manto superior (fase Sn) predicha con

el modelo no parece observable en los datos.

El comportamiento de la fase Sg indica que la relacién de Poisson,
¢, en la corteza superior debe ser aproximadamente 0.25, mientras que el
retraso de la fase S2S calculada, respecto a la observada, implica que,
entre 6 y 22 km de profundidad, la velocidad de las ondas S debe ser
mayor que el valor supuesto para una relacién Vs = Vp/¥3 , o lo que es lo
mismo, la relacién de Poisson, ¢, debe ser menor que 0.25 en esta zona de

la corteza.
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En la figura 7.1.10 mostramos las curvas de tiempo de recorrido de
las fases S correlacionadas para el perfil Ribadeo-La Guardia. Aunque
mostramos la componente radial de los sismogramas (Fig. 7.1.10a), las
correlaciones trazadas son fruto del andlisis de las ires componentes de
los sismogramas, que en este lado del perfil presentan un aspecto global
similar. El resultado del producto de las componentes radial y vertical
(Fig. 7.1.10b) corrobora la existencia de una fase intercortical (SzS)

por delante de la prominente y mds claramente correlacionable SHS.

En el perfil inverso, La Guardia-Ribadeo, pueden apreciarse, por el
contrario, diferencias importantes entre las componentes. Asi, por
ejemplo, las llegadas de la corteza superiocr, fase Sg, sélo presentan
amplitudes observables en la componente transversal de los sismogramas
{Comparar la componente transversal mostrada en la figura 7.1.%a con la

componente vertical representada en la figura 7.1.11a).

Normalmente se considera gque en la componente transversal se
registran ondas SH y en la componente radial ondas SV. En principio las
ondas de cizalla deberian presentar una relacién sefial-ruide menor en la
componente transversal (perpendicular a la direccidén del perfil) que en
la componente radial (en la direccién del perfil), es decir las
amplitudes SV deberian ser mayores que las SH, puesio que todas las ondas
de cizalla generadas por conversién de ondas P, en la proximidad de la
fuente o en la superficie libre, son, en un medio bidimensional, ondas

SV, como vimos en el Capitulo 5.

En otros experimentos de refraccién sismica se han observado
similares amplitudes fuertes de las ondas de cizalla en la componente
tranvsversal de los sismogramas {ver por ejemplo: Holbrook et al., 1988;
Aichroth et al., 1992) explicables como energia SH producida en la
explosion, En nuestro caso, teniendo en cuenta que la explosién es en el
mar y que en la componente transversal se observa también con claridad la
fase Pg (una fase puramente compresional) la explicacién mas probable es
que exista una complejidad tridimensional cerca de la fuente o de 1la

superficie que haga invalida la distincién entre SV y SH.
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En el perfil La Guardia-Ribadeo, a pesar del filtrado de frecuencias
(figura 7.1.11a) y de polarizacién (figura 7.1.11b}, la correlacién de
las fases S es dificil, de manera que las curvas de tiempo de recorride
correlacionadas son curvas promedio de la informacién obtenida tras el

analisis espectral y de polarizacion de las tres componentes.

Asumiendo que las discontinuidades en el modelo son las mismas que
las del modelo P (Fig. 7.1.6) se han ido variando las velocidades de las
ondas S hasta obtener un ajuste satisfactorio de los tiempos de recorrido
y de las relaciones de amplitud entre 1las diferentes fases
Eorrelacionadas. El modelo final 2-D obtenido se muestra en la figura
7.1.12. Dada la calidad y naturaleza de las observaciones S el modelo

obtenido es mas sencillo que el de velocidades P.

SO NE
2.30 2,65
O i’ r—
3.35
s 3.49
3.65
- 10
=
EE. 15
%_go 3.65
3.80
ax _
0 25
4.0 KN/S
-30
4.6 7
-35
_40(!lf[lfl[l[lfl'!ll!lll[[l
O S0 100 150 200 250

DISTANCIA (KM)

Figura 7.1.12. Modelo bidimensional de velocidad de ondas S para el

perfil invertido La Guardia-Ribadeo.
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El aumento de la velocidad aparente con la distancia de la fase Sg
ha sido modelado mediante un aumento gradual de la velocidad desde 1la
superficie (2.30 km/s en el extremo SO de la linea, 2.74 km/s en el
extremo NE) hasta una profundidad de 6 km, donde la velocidad promedio es
de 3.49 km/s. Para modelar la fase 525, resultante de la reflexién en la
discontinuidad situada a 22 km de profundidad, se han considerado
fundamentalmente las llegadas del perfil Ribadeo-La Guardia, mucho mas
claras que las registradas en sentido contrario, obteniéndose una
velocidad constante de 3.65 km/s en la capa situada entre 6 y 22 km de
profundidad. Para explicar los tiempos y distancias de recorrido de la
fase SMS se ha introducide un gradiente de velocidad (inferior al de P)
en la corteza inferior: la velocidad aumenta desde 3.8 km/s a 22 km de
profundidad, hasta 4 km/s a 30.5 km de profundidad.

En la figura 7.1.13 (a y b) mostramos la componente VR de los
sismogramas sintéticos obtenidos con el modelo para el perfil Ribadeo- La

Guardia y La Guardia-Ribadeo (respectivamente).

Al comparar estos ensamblajes tedricos con los datos (Fig. 7.1.10a
para La Guardia-Ribadeo, Fig. 7.1.11la para Ribadeo-La Guardia) se observa
que los tiempos de recorrido quedan bien explicados con el modelo. Sin
embargo, las amplitudes de los sismogramas sintéticos muestran algunas
discrepancias con los datos observados, en cuanto a la relacién de
amplitudes de las fases 525 y SMS en torno al punto central de la linea.
Sugerimos dos posibles explicaciones para la discrepancia anterior:

1. Puesto que el espesor de los sedimentos y de la capa superior en el
centro de la linea se obtiene por extrapolacién de los valores
determinados en los extremos, puede ocurrir gque el espesor de los
sedimentos en nuestro modelo sea diferente del real. Las amplitudes de
las ondas se ven mas afectadas por la heterogeneidad de 1la capa
superior que por la "estructura" de las discontinuidades. Por tanto,
la discrepancia entre las amplitudes tedricas y las observadas, puede
ser mejorada introduciendo en el modelo una capa sedimentaria de
caracteristicas diferentes.

2. No se puede excluir la posibilidad de una heterogeneidad lateral en la

corteza inferior o en la transicién corteza-manto a pesar de que estos
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detalles en la estructura no pueden resoclverse de manera realista con

los datos.

7.1.3 Relacidn de Poisson

Combinandc e] modelo de velocidad de ondas S (Fig. 7.1.12) con el
modelo de velocidad de ondas P (Fig. 7.1.6) podemos obtener el modelo

para la relacion de Poisson, ¢, a partir de la relacién:

cep [

2 !g J

El modelo asi obtenido se muestra en la figura 7.1.14 donde podemos

cbservar cémo en la corteza superior el valor de la relacién de Poisson

La Guardia Ribadeo
o 0. 25

0.25 ol.25 f-j
s 0leg olos 3
0.23 0.22
—-—10 .
2 7
Y -15 -
. =20 0.23 0.22
I 0.25 0.23 7
0 —-2s I -
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0o 0.27 0.27
—30 =
]
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]
-
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Figura 7.1.14. Modelo de la relacidén de Poisson, o, para el perfil

invertido Ribadeco-La Guardia.
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es 0.25, produciéndose un ligero aumento en la parte inferior del
basamento cristalino (¢ = 0.26). En la corteza media, entre 6 y 22 km de
profundidad, la relacién de Poisson es baja (o < 0.25), como era
esperable a partir del adelanto de las llegadas S25 observadas respecto
de las curvas de tiempo de recorrido previstas para una velocidad
Ve=Vp/1.73, y presenta una ligera disminucién lateral de SO (0.23} a NE
(0.22). En la corteza inferior la relacién de Poisson varia lateralmente
y aumenta con la profundidad hasta alcanzar un valor elevado de 0.27 en

la base de la corteza.

La relacién de Poisson varia tanto lateral como verticalmente debido
a que en el modelo obtenido a partir de la interpretacién de las ondas S
las velocidades (Vs) variaban en cada capa independientemente de la

variacién de las velocidades P (Vp).
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7.2 PERFIL VIVERO-VIANA DEL BOLLO

Este perfil, no invertido, se registré a lo largo de una linea de
direccién NNO-SSE de 200 km de longitud. Se registraron tres explosicnes
en mar, {tiros Fi, F2 y F20), situadas en el extremo norte de la linea
(ver Figura 2.5 y Tabla 2.1). El perfil transcurre integramente sobre la
zona Astur—-Occidental-leonesa, a través del Manto de Mondofiedo (ver
Figuras 2.3 y 2.4).

7.2.1 Intergretacién de ondas P

En la figura 7.2.1 se presentan los ensamblajes para ondas P del
perfil Vivero-Viana del Bollo. Mostramos los ensamblajes obtenidos para
las tres componentes de los sismogramas: componente radial, 1i.e.
componente horizontal paralela al perfil (Fig. 7.2.1a); componente
transversal, 1.e. componente horizontal perpendicular a la linea del
perfil (Fig. 7.2.1b) y componente vertical (Fig. 7.2.1c). Los sismogramas
de las tres componentes han sido representados con una velocidad de
reduccién de 6km/s, sin filtrar y con sus amplitudes normalizadas, es
decir, la amplitud maxima de cada traza ha sido escalada a un mismo valor

constante.

Como se puede observar, ia densidad de registros en las tres
componentes es grande, aproximadamente un sismograma cada 3.4 km. En los
40 primeros kilémetros de la linea la distancia entre sismogramas es, en

promedio, 2.3 km.

El analisis conjuntc de las tres componentes de los sismogramas
permite establecer con seguridad la correlacién de varias fases sismicas
a lo largo del perfil. En la figura 7.2.1c mostramos las curvas de tiempo
de recorrido de las fases correlacionadas:

- Desde el principio de la linea y hasta aproximadamente 60 km,
observamos unas claras primeras llegadas, identificadas en los
ensambla jes como fase Pg. Estas llegadas corresponden a ondas refractadas
en la corteza superior cristalina. La velocidad aparente de la fase Pg

aumenta progresivamente con la distancia.
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En el area de cruce de este perfil con el correspondiente a la linea
Ribadeo-La Guardia, a unos 60 km del punto de tiro (ver figura 7.2.3), la
Pg muestra una velocldad aparente muy alta, de aproximadamente 6.5 km/s.

- Desde aproximadamente 60 km y hasta el final de la linea, hemos
correlacionado unas segundas llegadas, identificadas como fase P2P, que
constituyen la respuesta sismica de la corteza inferior.

- Las llegadas mas prominentes en el ensamblaje forman, entre 70 y
14C km del punto de tiro, la fase PP, identificada como la reflexién
procedente de la discontinuidad corteza-manto.

- A partir de 120 km se observan unas primeras 1llegadas, con
amplitud pequefia, correspondientes a las ondas refractadas en el manto
superior, fase Pn.

- Entre las primeras llegadas Pg y las correspondientes a la fase
P2P, puede observarse, en alguna componente de unos pocos sismogramas,
alguna llegada de energia, que podria indicar una cierta diferenciacién
en la corteza media, sin embarge, ni aan filtrando los ensamblajes es

posible establecer una correlacién para estas llegadas,

Si comparamos la figura 7.2.1 con la figura 7.1.1 {ensamblajes
correspondientes al! perfil la Guardia-Ribadec), podemos observar la

similitud de las fases correlacionadas en ambos perfiles.

Como vya ocurrié en el perfil lLa Guardia-Ribadeo, es necesario
obtener un nuevo modelo estructural de velocidad para las ondas P, ya que
el modelo previoc de 1986 no ajusta correctamente las observaciones. Si
comparamos los sismogramas sintéticos obtenidos a partir de dicho modelo,
mostrados en la figura 7.2.2, con los observados de la figura 7.2.1,
observamos importantes discrepancias. Asi, por ejemplo:

- En los sismogramas sintéticoes (Fig. 7.2.2)}, entre 140 y 200 knm,
aparecen unas amplitudes muy fuertes, delante de la fase P2P, que
corresponden a reflexiones procedentes de la Moho y que no estan
presentes en los sismogramas observados.

- Entre 80 y 110 km las amplitudes teéricas maximas corresponden a
la fase Pz2P mientras que, en este rango de distancias, los datos
observados presentan una clara amplitud dominante para las llegadas de la
fase PnP.

- Entre 40 y 60 km la amplitud relativa tedrica de la fase Pg (Fig.
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7.2.2) es excesivamente pequefia en comparacién con las relaciones de

amplitud observadas (Fig. 7.2.1).
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Figura 7.2.2. Sismogramas sintéticos generados para el perfil Vivero-

Viana del Bollo a partir del modelo preliminar de 1986 {ver texto).

Insistimos en la importancia de establecer un modelo correctoc para
las ondas P, ya gque al ser las llegadas P mads fiables y féacilmente
correlacionables que las de las ondas S, proporcicnaran el modelo base de
la corteza para el desarrcllo ulterior del modelo de ondas S; siendo por
otra parte, el modelo de ondas P, fundamental para la investigacidén de

ondas convertidas y para la obtencién de los valores de la relacion de

Poisson.

7.2.2.1 ESTRUCTURA SUPERFICIAL

En la figura 7.2.3a mostramos un detalle de las primeras llegadas
del perfil Vivero-~Viana del Bollo, entre O y 120 km del punto de tiro.
Entre 0 y 60 km de distancia la velocidad aparente de la fase Py

aumenta progresivamente con la distancia, presentando tres segmentos de
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velocidades 5.1, 5.6 y 5.95 kn/s.

Desde 60 km, distancia a la cual este perfil se cruza con la linea
Ribadeo-La Guardia, y hasta aproximadamente 100 km del punto de tiro, las
primeras llegadas muestran una velocidad aparente muy alta,
aproximadamente 6.55 km/s. A partir de los 100 km todavia pueden
correlacionarse unas primeras llegadas con una velocidad aparente de

6 km/s.

Estas llegadas y los correspondientes cambios de velocidad aparente
son observables en el ensamblaje resultante del producto de las
componentes radial y vertical de los sismogramas, mostrado en la figura

7.2.3b.

El ajuste de los tiempos de recorrido observados (ver figura 7.2.3c)
se ha obtenido con el modeloc mostrado en la figura 7.2.3d. lLas primeras
llegadas cerca del punto de tiro corresponden a ondas propagadas con una
velocidad de 5 km/s en la superficie. Por debajo de esta capa
superficial, de menos de 1 km de profundidad y con un fuerte gradiente de
velocidad (0.25_1). introducimos otras dos capas con velocidades de 5.6
km/s (gradiente 0.08s ') y 5.95 km/s (gradiente 0.01s—1), para explicar

las llegadas observadas hasta 60 km de distancia.

A partir de esta distancia, la alta velocidad de las primeras
llegadas puede ser explicada por rayos que penetran y se propagan en una
capa de velocidad 6.55 km/s. La extensién y profundidad de esta zona de
alta velocidad quedan bien delimitadas en el modelo: para cortar las
primeras llegadas con velocidad alta a partir de aproximadamente 100 km
de distancia del punto de tiro, la capa de velocidad 6.55 km/s no puede
extenderse mas alla de, aproximadamente, 85 km; esto, unido al hecho de
que a partir de los 100 km volvemos a observar primeras llegadas con una
velocidad aparente de 6.0 km/s, no permite extender esta zona de alta

velocidad por debajo de los 4 km de profundidad.

La posicién de la zona de alta velocidad, discutida en este modelo,
concuerda, por tanto, con la que obtuvimos al intentar explicar la alta
velocidad de la Pg observada en el perfil Ribadeo-La Guardia (ver

apartado 7.1.1.1b). De la combinacién de logs modelos obtenidos en ambos
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perfiles, se obtiene una estructura geolégica con wuna disposicién
paralela a la direccidén general de la virgacidén hercinica. Los estudios
estratigraficos y estructurales de Martinez Cataldn (1981) en el Manto de
Mondofiedo, caracterizan esta zona por una gran deformacién, donde las
estructuras se encuentran dobladas por pliegues de gran longitud de onda
en uha disposiclén subparalela a la virgacién hercinica. Por tanto,
nuestro modelo concuerda con estos resultados y podria estar relacionado
con uno de estos pliegues. Por otra parte, esta zona de velocida andmala
puede estar relacionada con la anomalia magnética regional definida por

Aller (1986) para este &rea.

7.2.1.2 ESTRUCTURA PROFUNDA

En principio, puesto que el perfil Vivero-Viana del Bollo no ha sido
invertido, sélo podremos deducir un modelo estructural velocidad-
profundidad unidimensional. En una primera etapa obtuvimos un modelo
unidimensional para el perfil interpretando y ajustandc tunicamente los
tiempos de recorrido. Posteriormente, incorporamos la informacién de la
frecuencia y amplitud y calculamos con el método de reflectividad los
sismogramas sintéticos, hasta que ajustamos los detalles de la funcién
velocidad-profundidad. Finalmente, incorporamos al modelo las variaciones
laterales encontradas en la corteza superior (figura 7.2.3d) para obtener

el modelo final mostrado en la figura 7.2.4.

Como vemos, la geometria global del modelo es muy sencilla, capas
planas paralelas; pero como ya hemos indicado, el hecho de que el perfil
no esté invertido, no permite establecer de manera realista una
topografia complicada para las discontinuidades. El modelc, sin embargo,
estd contrastade con el obtenido en el apartadeo anterior para el perfil
Ribadeo-La Guardia, con el cual se c¢ruza la linea, existiendo una
concordancia global tanto en la posicién de las discontinuidades como en

los valores de velocidad encontrados,

Como vya indicamos al describir los dates, la ausencia de
correlaciones entre las fases Pg y Pz2P proporciona una corteza media
gruesa entre 6 y 22 km de profundidad, con una velocidad constante de

6.15 km/s.
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A 22 km de profundidad, la velocidad salta de 6.15 km/s a 6.5 km/s.
Este reflector constituye el limite superior de la corteza inferior y da

lugar a la fase P2P correlacionada en los ensamblajes (figura 7.2.1).

En la figura 7.2.5a mostramos un detalle del segmento central de la
linea, con las curvas de tlempo de recorrido de lag fases correlaclionadas
PzP y PwP. Podemos observar, como ya indicamos al realizar el andlisis
espectral de 1los datos en el Capitulo 3, que las llegadas PuP van
precedidas por unos trenes de ondas reverberantes de frecuencia mas alta.
La primera de estas llegadas es la que hemos correlacionado como fase
PzP. Como vemos en la figura 7.2.5, estas llegadas son dependientes de la
frecuencia: son dificilmente visibles en el ensamblaje tratado con un
filtro paso-baja de S Hz (figura 7.2.5b) y se resaltan en el ensamblaje
filtrado paso-alta (figura 7.2.5c). Como ya analizamos en el Capitulo 3
no se trata de un efecto debido a las condiciones en el lugar de
registro, ni tampoco atribuible a un efecto de la fuente, ya que en este
campo de distancias, entre 70 y 120 km del punto de tiro, hay registros
de los tres tiros utilizados. Por tanto, debe ser la estructura en la
corteza inferior la que se comporta selectivamente con las frecuencias de

las sefiales sismicas que proceden de ella.

Este fendmeno ha sido observado en datos de refraccidén sismica de
otras zonas del Hercinico en Europa (Deichmann y Ansorge, 1983; Gajewski
y Prodehl, 1987; Liischen et al., 1987; Wenzel et al., 1987; Gajewski,
1989b; Zeis et al., 1990) y perfectamente modelado introduciendo una
laminacién (alternancia de capas de alta y baja velocidad) en la corteza

inferior.

Ahora bien, debemos tener presente que la respuesta de la tierra
siempre depende del contenido de frecuencias de las ondas sismicas, de
manera que una estructura compleja, como por ejemplo una zona laminada,
s6lo podré ser correctamente detectada a partir de datos con frecuencias
suficientemente altas. Liischen et al, (1987, 1989) han demostrado que para
resolver la laminacién de la corteza inferior con datos de refraccidén, es
necesario tener frecuencias dominantes mayores de 15-20 Hz. En nuestros
datos, como reflejan los resultados del Capitulo 3, las frecuencias

dominantes son bajas, siempre inferiores a 12 Hz y, en general, en torno
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a los 5 Hz. Su interpretacién, por tanto, no puede revelar en detalle la
comple jidad de la corteza, sino que representa sélamente un promedio para

la longitud de onda dominante (aproximadamente 1200-1400 m).

Para explicar los tiempos y alcance de recorridc de la fase PP
procedente de la reflexién en la discontinuidad de Mohorovicié, ha sido
necesario introducir un fuerte gradiente de velocidad {(0.08 s_1] en la
corteza inferior, de tal forma que la velocidad aumenta progresivamente
hasta alcanzar un valor de 7.15 km/s a una profundidad de 30 km (figura

7.2.4).
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(a) Ensamblaje de 1la componente vertical, filtrade (1-20) Hz. (b)
Ensambla je producto de las componentes radial y vertical de los

sismogramas.
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La fase Pn, cuya amplitud y coherencia entre componentes depende de
las condiciones locales, como muestra la figura 7.2.6, ha sido
interpretada como 1la onda refractada a través del manto superior,
obteniéndose una velocidad de 8.2 km/s inmediatamente debajo de la
discontinuidad corteza-mante. Las pequefias amplitudes de esta fase se han
ajustado introduciendo un ligero gradiente de velocidad (0.005 s!) entre
30 y 40 km de profundidad.

En la figura 7.2.7b se muestran los sismogramas sintéticos
calculados a partir del modeloc de la figura 7.2.4. Para facllitar su
comparacién con los datos, mostramos en la figura 7.2.7a los sismogramas
observados, representados a la misma escala; sobre estos hemos dibujado

las curvas de tiempo de recorrido obtenidas a partir del modelo.

La comparacidén de los sismogramas sintéticos y los observados
muestra que el modelo obtenido explica satisfactoriamente los datos, no
solo en cuanto a tiempos de recorrido sino tambien en cuanto a las

reiacicnes de amplitud de las fases chbservadas.- - --

7.2.2. Interpretacién de ondas 5

En la figura 7.2.8 se muestran los ensamblajes para ondas S de las
tres componentes de los sismogramas del perfil Vivero-Viana del Bollo,
agi como los ensamblajes resultantegs del producto de las componentes
vertical y radial. Los ensamblajes han sido dibujados con una velocidad
de reduccién de 6/1.73 = 3.46 km/s y una escala de tiempos reducidos

igual a la de los ensamblajes de ondas P dividida por 1.73.

Para la identificacién y correlacién de las llegadas de ondas 5,
hemos analizado conjuntamente las tres componentes de los sismogramas,
estudiando el comportamiento espectral y la polarizacién de las fases,
siguiendo el planteamiento formulade en los Capitules 3 y 4 de este

trabajo.

Como se puede ver en la figura 7.2.8, se han identificado las mismas

fases que se correlacionaron para las ondas P. La principal diferencia
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estriba en que la fase Sn no se puede identificar con certeza. Utilizando
un par de llegadas mas fiables en los sismogramas situados
aproximadamente 147 y 173 km de distancia y considerando la distancia
critica de la fase SMS a 80 km, hemos marcado, con una linea de puntos en

la figura, el rango de distancias donde deberia aparecer la fase Sn.

En las tres componenetes de los sismogramas, puede observarse una
clara fase Sg hasta, aproximadamente, 60 km de distancia. La velocidad
aparente de esta fase aumenta con la distancia. Entre 80 y 120 km se
observan unas llegadas (mas claramente en los ensamblajes filtrados) con
mayor velocidad aparente y amplitudes mads debiles que permiten prolongar
la fase Sg en este rango de distancias y que representan la respuesta de
las ondas S a la zona de alta velocidad previamente detectada con las

ondas P.

Desde aproximadamente 80 km y hasta el final de la linea, pueden
correlacionarse unas llegadas, con diferente claridad segin el sismograma

y la componente, identificadas como fase Sz25.

Entre 80 y 160 km, la fase SMS es claramente reconocible en las tres

componentes de los sismogramas.

Siguiendo el método descrito anteriormente, utilizaremos como modelo
de partida para la interpretacidn de las ondas S el modelo de velocidad
de ondas P, dividiendo los valores de las velocidades por 1.73 vy

manteniendo la posicién de las discontinuidades.

Asi, para obtener una primera estimacién cualitativa de las
velocidades de las ondas 5 o, lo que es lo mismo, de las desviaciones de
la relacién de Poisson del valor 0.25, compararemos los ensamblajes de
ondas P y £ haciendo coincidir las lineas de tiempo reducidc cero. Al
hacer esto observamos que:

- Las ondas de cizalla procedentes de la corteza superior cristalina
(fases Sg) 1llegan, generalmente, a los tiempos de recorrido esperados
para una relacién de Poisson de 0.25,

- El gradiente de velocidad de las ondas S en la corteza superior es

similar al de las ondas P, produciéndose, a partir de aproximadamente 60
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km, un adelanto en las llegadas, es decir, un aumento en la velocidad

aparente de la fase Sg similar al observado para las ondas P.

Figura 7.2.9(a).
perfil Vivero-Viana del Bollo.
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- Las reflexiones de las ondas de cizalla procedentes de la base de
la corteza media (fase S25) llegan antes de lo eSperado para una relacién
de Poisson de 0.25 en la corteza media. Para distancias de recorrido
mayores de 130 km, el adelanto es mayor de 1 segundo.

- Las ondas de cizalla procedentes de la reflexién en la Moho (fase
SMS), que constituyen la fase dominante entre 75 y unos 125 km de
distancia, llegan aproximadamente a los tlempos de recorrido esperados

para una relacién de Poisson de 0.25 para toda la corteza.

Teniendo presente estas consideraciones, modificamos nuestro modelo
de partida hasta obtener el modelo final de ondas S mostrade en la figura
7.2.9. Para ajustar los tiempos de recorrido y las amplitudes de los
datos observados, hemos utilizado el método de trazado de rayos y de
calculo de sismogramas sintéticos de Cerveny para medios inhomogéneos

lateralmente.

En la corteza superior, como podemos ver en la figura 7.2.9, la
velocidad de las ondas S aumenta progresivamente con la profundidad desde
un valor de aproximadamente 3 km/s en la superficie hasta 3.49 km/s a la
profundidad de 6 km. Para modelar el aumento progresivo de la velocidad
aparente de la fase Sg con la distancia, se han mantenideo las capas
superficiales del modelo de ondas P. En estas capas, el gradiente de
velocidad de las ondas S disminuye a medida que aumenta la profundidad,
para reproducir las llegadas Sg de amplitud pequefia observadas a grandes
distancias. La alta velocidad aparente de la fase Sg observada a partir
de 60 km procede de los rayos que atraviesan el bloque de alta velocidad

(3.78 km/s) descrito en el apartado 7.2.1.1.

Una corteza media, entre 6 y 22 km de profundidad, con una velocidad
constante de 3.65 km/s explica los tiempos de recorride de la fase S2aS,
resultante de la reflexidén en la discontinuidad situada a 22 km de
profundidad. Esta velocidad de 3.65 km/s es sensiblemente superior a la

esperada para una relacién de Poisson de 0.25.

Para explicar las variaciones laterales observadas en las amplitudes
relativas de 1las llegadas S25 y ajustar la fase SKS, es necesario

introducir una variacién lateral en la wvelocidad de las ondas S§ en la
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corteza inferior. Como vemos en la figura 7.2.9b, el salto de velocidad
en la discontinuidad situada a 22 km de profundidad, es mayor en el NO de

la linea (3.65-3.85 km/s) y disminuye hacia el SE (3.65-3.75 km/s).

En la corteza inferior la velocidad aumenta con la profundidad hasta
alcanzar un valor de 3.95 km/s a 30 km de profundidad. En esta
discontinuidad corteza-manto se produce un aumneto brusco de velocidad.
Basandonos en la velocidad aparente de la fase Sn, tentativamente
correlacionada, y en las amplitudes relativas de la fase SS, encontramos

una velocidad de 4.56 km/s en la parte superior del manto.

En la figura 7.2.10 {a y b) se muestran los tiempos de recorrido y
los sismogramas sintéticos obtenidos con el modele de la figura 7.2.9.
Como podemos ver, la concordancia entre los datos observados y los

tedricos es suficientemente satisfactoria.

7.2.3 Relacién de Poisson

Combinando el modelo de velocidad obtenido para las ondas P (figura
7.2.4) con el obtenido a partir de la interpretacién de las ondas S
(figura 7.2.9), obtenemos el modelo para la relacién de Poisson, o,

mostrado en la figura 7.2.11

En la corteza superior, entre 2 y 6 kilémetros de profundidad, el
valor de ¢ es de 0.25, como podiamos esperar de la similitud entre las

fases Pg y Sg, observada al superponer los ensamblajes de ondas P y S.

En la corteza media, entre & y 22 kildmetros de profundidad, la
relacién de Poisson es baja, menor que 0.25, como era previsible a partir
del adelanto de las llegadas S$25 observadas respecto de las previstas
para una velocidad Vs = Vp/1.73. Los valores constantes de las
velocidades P y S proporcionan un valor constante de ¢ = 0.23 para esta

zona de la corteza.

En la corteza inferior, 1la distinta e independiente wvariacién

lateral de las velocidades para las ondas P y S dan 1lugar a {fuertes
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variaciones laterales en los valores de la relacién de Poisson. El valor
de o aumenta con la profundidad hasta alcanzar un valor elevado de

¢ = 0.28 en la base de la corteza.

En el manto superior el valor de o estimado, a partir de la relacién

entre las veloclidades aparentes de las fases Pn Y Sn, es también alto,

o = 0.27.

NN SSE
© —r —
o o2 7 0. ~
P .24
—a0 E 0.2
§ -8
-0 [
L AKX 0.3 0.24 0.25 0.
o -a8 -
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Figura 7.2.11. Modelo de la relacién de Poisson, ¢, para el perfil

Vivero-Viana del Bollo.
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7.3 PERFIL FINISTERRE-SARRIA

En este perfil de 140 kilémetros de longitud de registro y direccion
ONO-ESE, se registraron dos explosiones en mar realizadas en Finisterre
{tiros C1 y C2) y una explosién en tierra (tiro H3) realizada en el
centro de la linea (en Touro)}. Este tiro permite invertir la linea de

registro entre Finisterre y Tourc {ver Figura 2.5 y Tabla 2.1).

De oeste a este, el perfil transcurre sobre la zona Centro-Ibérica,
atraviesa la Unidad Malpica-Tuy (o fosa blastomilonitica), cruza en su
parte central el Macizo de Ordenes y atraviesa en su extremo oriental 1la

formacién porfiroide de Ollo de Sapo (ver Figuras 2.3 y 2.4).

7.3.1 Interpretacién de ondas P

Puesto que el perfil cruza unidades geoldgicas bien diferenciadas,
es posible que existan importantes varjaciones laterales en la
distribucién velocidad-profundidad, especialmente en 1la estructura
proxima a la superficie. Como ya indicamos anteriormente, para poder
tener en cuenta tales variaciones laterales es necesarioc disponer de, al
menos, dos puntos de tiro que generen ohbservaciones invertidas que se

solapen, para poder aplicar un método de interpretacién bidimensional.

Afortunadamente, en esta linea la distancia entre los puntos de tiro
invertidos, en Finisterre y en Touro, 80 km, es suficiente para que los
rayos que atraviesen en los dos sentidos los correspondientes rangos de

prefundidad, cubran la misma zona.

Iniciamos, por tanto, la interpretaciéon de este perfil ajustando en

primer lugar los datos que dan informacién de la parte superficial.

7.3.1.1 ESTRUCTURA SUPERFICIAL

El detalle de 1las primeras llegadas obtenidas a partir de los
registros de los tiros en mar, mostradeo en la figura 7.3.1a, refleja la

comple jidad de la estructura superficial. Comc podemos observar la fase
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Pg, observable hasta una distancia de 110 km, presenta una sucesién de
velocidades aparentes altas y bajas que se corresponde con las

caracteristicas geoldgicas observadas en superficie.

El tiro realizado en el centro de la linea (en Touro}, nos permite
invertir el perfil hacia el oeste (Finisterre) y nos proporciona
informacién de la parte superficial hasta el final de la linea (Sarria).
En la figura 7.3.1b mostrames el ensambla je de ondas P correspondiente al
tiro H3. En esta figura podemos observar, al este del punto de tiro,
ligeramente detrids de la fase Pg, unas llegadas posteriores de gran
‘amplitud que pueden correlacionarse sobre un cierto rango de distancias.
Estas llegadas claramente observables en el ensamblaje detallado de 1la
figura 7.3.2, no fueron consideradas en la interpretacién previa de este
perfil (Cérdoba y Banda, 1988). Mediante el andlisis de polarizacién de

los datos se comprobd que dichas llegadas son fases P y como tales son

interpretadas.
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Figura 7.3.2 Ensamblaje de ondas P del perfil Finisterre-Sarria,
correspondiente al tramo Touro-Sarria registrado con el tiro H3. Las
lineas trazadas indican las curvas de tiempo de recorrido de las fases

correlacionadas.

* En el tramo Touro-Sarria (figura 7.3.2), las primeras llegadas,

correspondientes a la fase Pg, presentan tres segmentos diferentes en
cuanto a su velocidad aparente: Hasta 15 km de distancia la velocidad es
de 5.7 km/s, entre 15 y 35 km las llegadas presentan una velocidad

aparente de 6.0 km/s, a partir de esta distancia, la velocidad disminuye
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bruscamente a 5.4 km/s hasta el final del ensamblaje.

Entre aproximadamente 15 y 35 km, puede correlacionarse con claridad
una segunda llegada, que se caracteriza por sus amplitudes dominantes en
ese intervalo de distancias. Detrds de esta fase, entre 25 y 35 km, aun

pueden observarse otras llegadas de menor amplitud. Para ajustar tanto
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Figura 7.3.3 Perfil Finisterre-Sarria. (c) Modelo estructural de
velocidad de ondas P para la corteza superior correspondiente al tramo
Touro-Sarria. (a) Comparacién de los tiempos de recorrido observados
(cuadrados) y los calculados (lineas) a partir del modelo. (b)
Sismogramas sintéticos generados a partir del modelo (comparar con figura
7.3.2).
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los tiempos de recorrido (figura 7.3.3a) como las amplitudes (figura
7.3.3b} de las llegadas observadas, se ha obtenido, para la parte
oriental del perfil, el modelo estructural mostrado en la figura 7.3.3c.
Las variaciones observadas de la velocidad aparente de la fase Pg, son
producidas por cambios laterales en la estructura superficial. Una
estrecha capa de velocidad 5.7 km/s explica las primeras llegadas
observadas hasta 15 km de distancia; a partir de esta distancia las
llegadas observadas proceden de los rayos que se propagan a través de una
capa de 6.0 km/s de velocidad. El limite inferior de esta capa, a 4 km de
profundidad, wviene determinadoc por los tiempos de recorride de las
segundas llegadas observadas entre 10 y 35 km de distancia. Para explicar
los tiempos de recorride y la baja velocidad aparente de las primeras
llegadas observadas entre 35 km y el final del registro, es necesario
intreducir, a partir de 35 km, una capa de espesor 2 km y velocidad 5.4
km/s. Las dltimas llegadas, observadas a partir de 25 km de distancia, se
explican, tanto en tiempos como en amplitudes, como procedentes de la
reflexién en una discontinuidad a2 8 km de profundidad, que separa dos

capas de 6.15 km/s y 6.25 knw/s.

# En la figura 7.3.4a mostramos un detalle del ensamblaje obtenido

entre Touro - Finisterre a partir de los registros del tiro H3. Podemocs

observar cémo hasta 18 km de distancia la fase Pg se propaga con una
velocidad de 6.0 km/s. A partir de esta distancia la fase Pg aparece
ligeramente retrasada y propagandose con una velocidad aparente algo
menor, 5.9 km/s. La escasez y calidad de los registros, no permite
prolongar, de manera segura, la fase Pg a distancias mayores de 40 km.
Como en el tramo Touro-5arria, analizado anteriormente, es posible
distinguir en un corto rango de distancias, unas segundas llegadas, de

gran amplitud, inmediatamente detras de la fase Pg.

El modelo obtenido para este tramo del perfil Finisterre-Sarria se
muestra en la figura 7.4.3c. Realmente la zona definida a partir de los
registros correspondientes al tiro H3 (mostrados en la figura 7.3.4a)
s6lc alcanza hasta 40 km de distancia del punto de tiro, habiéndose
incorporado, en la parte izquierda de la figura, la informacién obtenida
a partir de los registros de los tiros Cl y C2 que discutiremos a

continuacidn.
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Las llegadas observadas en los 20 primeros kilémetros de distancia
del punto de tiro H3 (figuras 7.3.4a y b) proceden de los rayos que se
propagan por una capa de 6.0 km/s, situada debajo de otra de 5.1 km/s y
500 metros de espesor, necesaria para obtener el tiempo de interseccidn
en la primera llegada. Un pequefio bloque de velocldad baja, 5.2 km/s,
produce el retraso observado en las llegadas de la fase Pg a partir de 20
kildémetros. Estas llegadas corresponden a los rayos que se propagan por
la capa de 5.9 km/s mostrada en la figura 7.3.4c. De nuevo, las segundas
llegadas observadas inmediatamente detrds de la fase Py, proceden de una
reflexién en una discontinuidad a 4 kilémetros de profundidad. El salto
de velocidad en esta discontinuidad ha sido determinado ajustando,
simultdneamente, los datos del tiro H3 y los correspondientes a los tiros

en Finisterre, los cuales discutimos a continuacién.

#* Como ya indicamos al principio de este capitulo, las primeras

llegadas del perfil Finisterre-Sarria obtenidas a partir de los registros

de los tiros en mar, presentan cambios bruscos en su velocidad aparente
en cortos intervalos de distancias, reflejando la complejidad de 1la
estructura superficial de la zona atravesada por dicho perfil. Asi, en la
figura 7.3.5a podemos observar cémo la fase Pg, observable hasta una
distancia de 110 km, presenta una sucesidén de velocidades aparentes altas
y bajas. La fase Pg empieza propagandose con una velocidad aparente muy
alta entre 8 y 14 km; entre 14 y 18 km la velocidad decrece a 4.6 km/s; a
continuacidén, vuelve a aumentar a unos 6.1 km/s hasta una distancia de
aproximadamente 45 km; a partir de aqui la velocidad aparente disminuye a
un valor de 5.9 km/s, hasta los 65 km, distancia a partir de la cual, la
velocidad aparente vuelve a ser de 6.1 km/s, hasta 80 km del punto de
tiro; a partir de 80 km la fase Pg termina propagandose con una velocidad

aparente muy elevada de, aproximadamente, 6.5 km/s.

El ajuste de las velocidades aparentes y tiempos de recorrido de
estas llegadas (figura 7.3.5b), procede del modelo estructural mostrado
en la figura 7.3.5c. A partir de 45 kilémetros de distancia el modelo es
el resultante de la unién de los dos modelos previamente obtenidos, a
partir de la informacidén proporcionada por el tiro H3 realizado en el
centro de la linea (figuras 7.3.3c y 7.3.4c). Como vemos en la figura

7.3.5c, los rayos que atraviesan esta zona proporcicnan el ajuste de los
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tiempos de recorrido de las llegadas observadas a distancias mayores de

45 kilémetros (figura 7.3.5b).

Los fuertes cambios de velocidad aparente de la fase Pg entre 0 y 40
km de distancia, han sido interpretados, también, mediante una serie de
heterogeneidades laterales en superficie. El segmento de alta velocidad,
entre 8 v 14 km, se ha interpretado como la refraccién critica en una
capa de 5.7 km/s que buza, desde 2 km de profundidad hasta la superficie,
en los 15 primeros kilémetros de la linea. A partir de esta distancia la
velocidad en superficie debe ser inferior, 4.5 km/s, para explicar la
-baja velocidad aparente de las llegadas observadas entre 14 y 18
kildémetros. Las llegadas observadas entre 18 y 45 kilémetros corresponden
a las ondas que atraviesan esta zona y penetran en un blogue de 5 km de
profundidad y velocidad 6.0 km/s. Este bloque termina a 45 km, distancia

a partir de la cual encontramos la estructura anteriormente descrita.

Si observamos las figuras 7.3.3c, 7.3.4c y 7.3.5¢c vemos cémo gran
parte de la linea estd cubierta por rayos gque cruzan la zona, en sentido
directo e Inverso, cubriendo los mismos rangos de profundidad. Esto nos
permite obtener un modelo bien definido para la estructura superficial

del perfil Finisterre-Sarria. Dicho modelo se muestra en la figura 7.3.6.
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Figura 7.3.6 Modelo estructural de velocidad de ondas P para la corteza

superior del perfil Finisterre-Sarria.
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Come vemos, cerca de la superficie, la estructura es lateralménte
heterogénea, presentando fuertes variaciones laterales en la distribucién
velocidad-profundidad. A partir de, aproximadamente, 1 kilémetro de
profundidad, la estructura bajo el Macizo de Ordenes, es globalmente
homogénea: Una zona de velocidad en torno a los 6 km/s, con un limite
inferior de profundidad bien definido a 4 kilémetros. Por debajo de 5 km
de profundidad, en la parte oeste de la linea, y de 4 km, en el este,
encontramos una capa a lo largo de todo el perfil, la cual basindonos en
el reflector encontrado en el tramo Touro-Sarria (figura 7.3.3c) puede

extenderse hasta 8 kildémetros de profundidad.
7.3.1.2 ESTRUCTURA PROFUNDA

En la figura 7.3.7a se presenta el ensamblaje completo para ondas P
del perfil Finisterre-Sarria; se muestra la componente vertical de los
sismogramas, sin filtrar, con las curvas de tiempo de recorrido de las

fases sismicas correlacionadas.

Detras de las primeras llegadas, identificadas como fase Pg, se
observan en el ensamblaje, claramente entre 50 kildémetros y el final de
la linea, unas llegadas de gran amplitud, fase PwP, identificadas como la

reflexidén procedente en la discontinuidad corteza-manto.

Entre las primeras llegadas Pg y las correspondientes a la fase PwP,
se observan en el ensamblaje unas llegadas, de claridad diferente segun
el sismograma y la componente, las cuales han sido correlacionadas, entre
aproximadamente S0 y 120 km, después de analizar las..ires compcnentes de
los sismogramas, filtradas y sin filtrar, y el productoe de las
componentes resultante del andlisis de polarizacién de los datos (figura

7.3.7b), dando lugar a la fase identificada en el ensamblaje como PzP.

Esta fase P2P se interpreta como la reflexién procedente de una
discontinuidad situada a 22 km de profundidad, que constituye el limite
superior de la corteza inferior. Partiendo de la velocidad de 6.25 km/s
encontrada al interpretar el tramo Touro-Sarria, debajo de Ila
discontinuidad situada a 8 km de profundidad (figura 7.3.3c), es

necesario para ajustar estas llegadas PzP introducir un gradiente de
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velocidad entre 8 y 22 km de profundidad. Asi, en esta 2zona, y como
podemos ver en el modeio de la figura 7.3.8, la velocidad aumenta desde
6.25 km/s hasta 6.40 km/s. Del salto de velocidad que tiene lugar a 22 km
de profundidad (6.40-6.55 km/s)} procede la reflexién que da lugar a la

fase PaP.

Para explicar los tlempos de recorrido de la fase PP, procedente de
la reflexién en la discontinuidad de Mohorovic¢ié, ha sido necesario
introducir un fuerte gradiente de velocidad (aproximadamente 0.065 sH)

en la corteza inferior y un ligero buzamiento hacia el este en dicha

'discontinuidad, cuya profundidad aumenta desde 28 hasta 30 km (fig.

7.3.8).

A partir de las débiles primeras llegadas observadas en el
ensambla je entre 130-140 km, las amplitudes de la fase PMP y su distancia
critica a 80 km, se ha obtenido una velocidad de 8.2 km/s para la parte

superior del manto (figura 7.3.8).

o
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Figura 7.3.8. Modelo de velocidad de ondas P para el perfil Finisterre-

Sarria. Para los detalles de la estructura superficial, hasta 4 km de

profundidad, ver la figura 7.3.6.
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En la figura 7.3.8 mostramos el modelo estructural de velocidad de
ondas P obtenido para el perfil Finisterre-Sarria. En dicho modelo la
estructura superficial, hasta 4 kildémetros de profundidad, descrita en el
apartado anterior, aparece simplificada. El modelo global se obtuvo con
el programa Rayamp (ver Capitulo 6}, teniendo en cuenta las variaciones
laterales de velocidad encontradas en la superficie (figura 7.3.6),
posteriormente se simplificéd la estructura superficial hasta encontrar un
modelo que, sin alterar los tiempos de recorridoc de las segundas
llegadas, fases P2P y PwP, nl las relaciones de amplitud entre las
llegadas, fuera susceptible de ser tratado sin errores con el método de

Cerveny (Capitulo 6) para el andlisis posterior conjunto de ondas P y S.

En la figura 7.3.9p mostramos los sismogramas sintéticos calculados
a partir del modelo de la figura 7.3.8. Para facilitar su comparacién con
los datos observados, y mostrar el buen ajuste obtenido tanto en tiempos
de recorride como en amplitudes, representamos en la figura 7.3.%a, a la
misma escala, el ensamblaje de ondas P con las curvas de tiempo de
recorrido calculados a partir del modelo. Podemos observar, cémo en este
ensambliaje filtrado, segin los resultados del analisis espectral del
Capitulo 3, con un filtro paso-banda de (1-23) Hz, es mas facil la
identificacién de las segundas llegadas, en comparacién con el ensamblaje

sin filtrar de la figura 7.3.7a.

7.3.2 Interpretacion de ondas S

7.3.2.1 ESTRUCTURA SUPERFICIAL

En la figura 7.3.10a mostramos el ensamblaje de ondas S del perfil
Finisterre-Sarria correspondiente a los registros de las explosiones Cl y
C2, realizadas en el mar. El ensamblaje de las ondas S de la figura
7.3.10b, corresponde al tiro H3 realizado en el centro de la linea (en
Touro). En ambas figuras se ha representado la componente vertical de los
sismogramas, sin filtrar, con una velocidad de reduccién de 6/1.73 = 3.46
km/s y una escala de tiempos reducidos igual a la de los ensamblajes de

las ondas P (figuras 7.3.7 y 7.3.1b, respectivamente) dividida por 1.73.
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Como vemos, en la figura 7.3.10a, cambios notables en la amplitud y
frecuencia de las sefiales, permiten identificar y correlacicnar unas
primeras llegadas S, fase Sg, hasta una distancia de aproximadamente 70
km. Sin embargo, en la 7.3..0b, el alto nivel de ruido de los registros
no hace posible la identificacién de las primeras llegadas 5. Al filtrar
estos datos, con un filtro paso-banda de (1-10) Hz, obtenemos el
ensamblaje de la figura 7.3.11a, en el cual es posible identificar la
fase Sg; con méds claridad en el tramo Touro-Finisterre y con mayor

incertidumbre y mencs distancia de recorrido en el tramo Touro-Sarria.

Sin embargo, ni en esta figura (7.3.11a) ni en el detalle de las
primeras llegadas 5 correspondientes a los tiros en mar Cl1 y C2, mostrada
en la figura 7.3.11b, es posible reconocer cambios en la velocidad
aparente de la fase Sg, similares a los encontrados en las llegadas P,

que reflejen la complejidad de la estrucutra superficial.

Por tanto, el modelc de velocidad de ondas S5 para la estructura
superficial del perfil Finisterre-Sarria, sera homogéneo lateralmente vy,
por tanto, mucho mas sencilloc que el encontrado a partir de la

interpretacién de las primeras llegadas P.

Lo que si observamos al superponer los correspondientes ensamblajes
de ondas P y S {figuras 7.3.7a con 7.3.10a y 7.3.1b con 7.3.11a) con sus
lineas de tiempo recorrido cero coincidentes, es que las llegadas S,
sobre todo las identificadas en el tramo Touro-Finisterre (Fig.7.3.11a)
estan retrasadas respecto de las correspondientes P; es decir, llegan
después de los tiempos que esperariamos para una relacién de Poisson
promedio de 0.25 para la corteza superior. Por tanto, debemos esperar
para la corteza superficial unas velocidades de propagacién para las
ondas S inferiores a (Vp/1.73)} km/s. Aunque la densidad y calidad de los
registros no permiten obtener un modelo complicado realista, es posible
gue en el extremo SE de la linea, la velocidad en superficie de las ondas
S sea menor que en la zona NO, como parece indicarlo el retraso de las

llegadas Sg observadas en el tramo Tourc-Sarria.

El ajuste global de las velocidades aperentes, tiempos de

interseccién y tiempos de recorrido de las llegadas que componen la fase
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Sg, observados en los registros de los dos puntos de tiro, se ha obtenido
con un modelo sencillo de dos capas planas. Este modelo de velcocidad de
ondas 5, para la corteza superior del perfil Finisterre-Sarria, puede
observarse en la figura 7.3.13, en la que se representa el modelo

completo estructural de velocidad de ondas S encontrado para este perfil.

La velecidad en la superficie es de 2.5 km/s y aumenta gradualmente
hasta 2.7 km/s a 1.5 km de profundidad. Entre 1.5 y 8 km de profundidad
se extiende una segunda capa en la que la velocidad de nueve aumenta,
desde 3.40 a 3.60 km/s, con un gradiente de aproximadamente 0.03 s-l. La
velocidad de la capa mas superficlal concuerda, en gran medida, con la
distribucién de velocidad encontrada por Sarrate et al. (1993) a partir

de la interpretacién de las ondas Rayleigh generadas por el tiro H3,

claramente cbservables en la figura 7.3.11a.

7.3.2.2 ESTRUCTURA PROFUNDA

En las figuras 7.3.12a y b mostramos los ensamblajes de ondas S de
las dos componentes horizontales, radial y transversal, respectivamente,
filtradas (1-10) Hz, del perfil Finisterre-Sarria. En la figura 7.3.12a
hemos dibujado las curvas de tiempo de recorrido de las fases S
calculadas a partir del modelo estructural de velocidad de las ondas P de
la figura 7.3.8 suponiendo una relacién de Poisson de valor 0.25
constante para toda la corteza. En la figura 7.3.12b se han {razado las
curvas de tiempo de recorrido de las fases S que hemos correlacionado,
después de analizar las dos componentes, filtradas y sin filtrar, de los
sismogramas y el ensamblaje resultante del producto de las componentes
radial y vertical, mostrado en la figura 7.3.12c. Como podemos observar

la calidad de las ondas S es excelente.

Detras de la fase Sg observable hasta aproximadamente 80 km del
puntc de tiro y ya descrita anteriormente se observan claramente en los
ensambla jes unas llegadas, correlacionables desde unos 30 km de distancia
hasta el final de la linea. Dichas llegadas, con amplitudes claramente
dominantes a partir aproximadamente 75 km de distnacia, constituyen la
fase identificada como SMS en los ensamblajes. En los ultimes kildmetros

de la linea delante de la fase SM5, cambics de frecuencia en algunas
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sefiales indican la existencia de una fase intermedia entre la Sg y la
SNS. Dicha fase, de amplitud relativa pequefia, es la indicada como S25 en
los ensambla jes.

Al comparar las curvas de tiempo de recorrido de la figura 7.3.12a,
con las correspondientes de las figuras 7.3.12b y ¢, vemos cémo, mientras
que la fase Sg observada se encuentra retrasada respecto de la esperada
para una relacién de Poisson de 0.25, la fase S25 observada (figuras
7.3.12b y c¢) aparece ligeramente adelantada respecto de la curva de
tiempos de recorrido prevista para un valor de o=0.25 (figura 7.3.12a).
La fase SMS llega aproximadamente a los tiempos de recorrido esperado

para una relacion de Poisson promedio de valor 0.25 para toda la corteza.

Para la interpretacién de las ondas S, tomamos como modelo de
partida el modelo de velocidades de ondas P mostrado en la figura 7.3.8.
Inicialmente consideramos como valores de velocidad para las ondas S las
obtenidas a partir de la relacién: Vp/1l.73=Vs km/s; posteriormente
modificamos dichas velocidades, teniendo presentes las anteriores
observaciones, hasta obtener un modelo con el gque se ajusten tanto los
tiempos de recorrido como las relaciones de amplitud de las fases 5

observadas.

El modelo final encontrade se muestra en la figura 7.3.13. Como
podemos observar las cuatro capas mas superficales del modelo P, hasta 8
km de profundidad (figura 7.3.8), gquedan reducidas a dos en el modelo de
ondas S. las ondas que se propagan por estas dos capas dan lugar a la

fase Sg, como ya explicamos en el apartado anterior.

En la corteza media, entre 8 y 22 km de profundidad, la velocidad es
mayor que la prevista a partir de la relacién Vp/1.73; en esta capa la
velocidad aumenta desde 3.70 kms/s a 3.75 km/s. La reflexién procedente de
la discontinuidad situada a 22 km de profundidad, en la base de la

corteza media, da lugar a la fase S25.

Para explicar los tiempos de recorrido de la fase SWS, procedente de
la reflexion en la Mcho, discontinuidad que, como en el modelo de P, buza
ligeramente hacia el este, es necesario introducir en la corteza inferior

un pequefic gradiente de velocidad (0.007 s '), muy inferior al
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Figura 7.3.13 Modelo bidimensional de velocidad de ondas S para el perfil

Finisterre-Sarria.

equivalente para ondas P.

La velocidad en el manto superior debe ser del orden de 4.5-4.6 km/s

para poder explicar las amplitudes observadas de la fase SHS.

En la figura 7.3.14b mostramos la componente vertical se los
sismogramas sintétices calculados para el modelo de la figura 7.3.13. En
la figura 7.3.14a se representan scbre el ensamblaje de la componente
vertical de los datos observados, filtrade (1-15 Hz), las curvas de

tiempos de recorrido obtenidas a partir de dicho modelo.
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7.3.3 Relacién de Poisson

En la figura 7.3.15 mostramos el modelo de la relacién de Poisson o,
obtenido para el perfil Finisterre-Sarria, a partir de la combinacién de
los modelos de ondas P y S representados

figuras 7.3.8 y 7.3.13.

, respectivamente, en las

Para obtener los valores de ¢ en la corteza superficial, calculamos
los valores de velocidad de ondas S en las discontinuidades definidas con
el modelo de ondas P. En la superficie el valeor de la relacién de Poisson
encontrado es alteo, 0.27, y se hace ain mayor en la capa situada entre
0.8 vy 1.5 Km de profundidad, donde es del orden de 0,35. Estos altos
valores de ¢ en la estructura proxima a la superficie se corresponden con
el retrasc observado en la fase Sg, en relacién con la curva de tiempos
de recorrido calculada para un valor de ¢=0.25. Entre 1.5 y 8 Km de

profundidad el valor promedio para la relacién de Poisson es de 0.25.

En la corteza media, entre 8 y 22 Km de profundidad, la relacién de
Poisson es baja (0<0.25), como se podia deducir del adelanto de las
llegadas S2S5 observadas respecto de las previstas para el modelo inicial

en el que se consideraba un valor de o=0.25.
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Figura 7.3.15 Modelo de la relacidén de Poisson, ¢, para el perfil

Finisterre-Sarria.
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En la corteza Iinferior, analogamente a los otros dos perfiles
estudiados, el valor de ¢ es elevado (¢>0.25) y aumenta con la
profundidad hasta alcanzar un valor de 0.28 en la base de la corteza. El

valor de ¢ estimado en el manto superior es de 0.27-0.28.
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7.4 PERFIL LA CORUNA-LA CANIZA

En este perfil de 135 kilometros de longitud de registro y direccioén
NNO-SSE, se registraron dos explosiones en mar realizadas en el extremo
norte de la linea (tiros D1 y D2) y una explosién en tierra (tiro H2)

realizada en la parte central de la linea (ver Figura 2.5 y Tabla 2.1).

El perfil que transcurre integramente sobre la zona de Galicia-Tras-
os-Montes, cruza en su mitad norte el Macizo de Ordenes (ver Figuras 2.3

y 2.4).

7.4.1 Interpretacién de ondas P

En la figura 7.4.la se presenta el ensamblaje de ondas P del perfil
La Corufa-La Cafilza. Se muestran 1los sismogramas de la componente
vertical correspondientes al punto de tiroe D, sin filtrar y con sus

amplitudes normalizadas.

Como se puede observar la densidad de registros en los 30 primeros
kildometros de la linea es baja, en promedio un sismograma cada 5 km.
Entre 30 y 130 km la densidad de registros aumenta a un sismograma cada
3 km, disminuyendo de nuevo en el segmento final del perfil, donde son

muy pocas las estaciones que ofrecen informacion.

En la figura 7.4.1a se muestran, asimismo, las curvas de tiempo de
recorrido de las fases correlacionadas:

- Desde el principio de la linea y hasta aproximadamente 75 km
pueden correlacionarse unas primeras llegadas cuya velocidad aparente
aumenta rapida y continuamente con la distancia desde 4.85 hasta 6.2
km/s. A partir de unos 75 km la amplitud de las ]llegadas se atenua
bruscamente, no siendo posible prolongar la fase Pg a distancias mayores.

- En el range de distancias entre 55 y 105 km puede observarse una
llegada coherente pero débil, retrasada unos 0.6 segundos respecto de la
Pg. Es la identificada en el ensamblaje como fase Pi1P. Para una visidn

mas detallada de estas dos fases, ver figuras 7.4.1b vy c.
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- Desde aproximadamente 60 km y el final de la linea pueden
correlacionarse unas segundas llegadas, identificadas en el ensamblaje
como fase PzP.

- Las llegadas mas prominentes en el ensamblaje forman, entre 40 y
135 km, la fase PwP, identificada como la reflexién procedente de la

discontinuidad corteza-manto.

En la figura 7.4.2a mostramos el ensamblaje de ondas F
correspondiente al tiro HZ2, con las curvas de tiempo de recorrido de las
fases correlacionadas. La informacién que ofrece el ensamblaje es escasa
debido al corto rango de distancias de observacidn, el ruido y la mala
calidad de los registros. Ni el filtrado en frecuencias ni el analisis de
polarizacién de los datos permiten obtener mas informacién que la
refle jada en las curvas de tiempo de recorrido indicadas en la figura:

- Se observan unas primeras llegadas, fase Pg, que se propagan hacia
el norte y hacia el sur con una velocidad aparente de 6 km/s (figura
7.4.2a y b). El tiempo de interseccién de estas primeras 1legadas,
inferior al correspondiente al puntoe de tiro D, podria indicar la
ausencia de sedimentos en la zona préoxima al punto de tiro H. Sin
embargo, las fuertes anomalias, atribuibles a errores experimentales, en
los tiempos de recorrido de las primeras llegadas en un entorno de 10 km
de la fuente , no permiten elaborar un modelc independiente para la
estructura superficial de esta zona del perfil

- Al sur del punto de tiro, en el tramo Touro-La Cafiiza, se pueden
correlacionar unas segundas llegadas las cuales, por su velocidad
aparente y tiempos de recorrido comparables a los de los registros
obtenidos a partir de los tiros D ( figura 7.4.1a ), pueden proceder de
la reflexién en la discontinuidad de Mohorovic¢ié y constituir la fase

PKP.

Por tanto, a pesar de la poca informacidén que contiene, se puede
considerar que este ensamblaje confirma globalmente las correlaciones vy,
por tanto, la estructura deducida a partir de la interpretacién de los
registros correspondientes a los tiros en mar, que discutiremos a

continuacion.
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El ajuste de los tiempos de recorrido y amplitudes de las fases
sismicas correlacionadas en la figura 7.4.1a se ha obtenido con el modelo

estructural de velocidad de ondas P mostrado en la figura 7.4.3.

El aumentc progresivo de la velocidad aparente de la fase Pg con la
distancia ha sido modelado mediante un sistema de tres capas en las que
el gradiente de velocidad disminuye a medida que aumenta la profundidad
{figura 7.4.3b). La velocldad estimada en la superficie, en las
proximidades del punto de tiro, es de 4.5 km/s y aumenta hasta 5.50 km/s
a 0.9 km de profundidad. A partir de esta profundidad, el gradlente de
velocidad sigue aumentando hasta 5.60 km/s a una profundidad de 2.4 km.
Las ondas que se propagan por esta zona dan lugar a la rama de la fase Pg
observada entre 5 y 27 km de distancia del punto de tirn. La fase Pg
obsevada entre 27 y 75 km de distancia, corresponde a las ondas que se
propagan por una capa situada entre 2.4 y 5 km de profundidad, en la cual

la velocidad aumenta progresjvamente desde 6.15 km/s a 6.20 km/s.

Para explicar los tiempos de recorride y amplitudes de la fase P1P
se calcularon numeroscs modelos: unos considerando una discontinuidad
positiva de velocidad y otros considerando una inversién en la veloclidad,
es decir, una zona de baja velocidad. Con un salto de velocidad positivo,
debajo de la =zona de gradiente de 1la <corteza superior descrita
anteriormente, no se puede explicar simultaneamente el retraso de esta
fase PiP (situada 0.6 s detras de la Pg) y las amplitudes observadas. Por
tanto, es necesario introducir en el modele una inversién en la
velocidad. El mejor ajuste se consigue con una capa de baja velocidad
situada entre 5 y 10 km de profundidad, en la que la velocidad aumenta

desde 5.7 a 5.9 km/s.

Debajo de esta capa encontramos otra con un pequefioc gradiente de
velocidad de 0.016 s-l, que se extinde hasta una profundidad de 22 km.
Agui se produce un salte de velocidad, de 6.40 a 6.50 km/s. Este
reflector constituye el limite superior de la corteza inferior y da lugar

a la fase P2P correlacionada en el ensamblaje (figura 7.4.1).

Para explicar los tiempos de recorride y las fuertes amplitudes

subcriticas de la reflexidén PwP, es necesario introducir un fuerte
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gradiente de velocidad en la corteza inferior, un ligero buzamiento de la
Moho el sur y modelar la discontinuidad corteza-manto como wuna
discontinuidad de primer orden. Asi, como vemos en la figura 7.4.3, en la
corteza inferior la velocidad aumenta desde 6.50 a2 7.10 km/s y el Moho
buza hacia el sur desde 28 km hasta 30 km de profundidad. La velocidad en

el manto superior es de 8.20 km/s.

En el detalle del segmento central de la linea, mostradoe en la
figura 7.4.4, podemos observar, como ya indicamos al realizar el analisis
espectral de de los datos en el capitulo 3, que las llegadas PMP son
-precedidas por unos trenes de ondas reverberantes de frecuencia mas alta.
En los dltimos 40 km de la linea este fenémeno se hace mas evidente (ver
figura 7.4.1a). El inicic de este tren de ondas es lo que hemos
correlacionade como fase P2P. Un andlisis similar al desarrollado y
discutido en el apartade 7.2 para el perfil Vivero-Viana del Beollo, nos

lieva a concluir la existencia de una estructura laminar en la corteza

inferior.
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Figura 7.4.4 Ensamblaje detalle de las fases PzP y PHP del segmento

central del perfil La Corufia~La Caifiiza.
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La alternancia de las capas de alta y baja velocidad, que
conformarian la laminacién de la corteza inferior, no debe variar sélo en
direccidén vertical sino también lateralmente, como indica la wvariacién
lateral de la reflectividad observada entre las fases PzP y PwP {ver,

como ejemplo, la linea de puntos dibujada en la figura 7.4.4).

Comc discutimos anteriormente, el contenido espectral de nuestros
datos no permite una resolucién estructural detallada, por lo que no
pretendemos reconstruir exactamente cada sismograma, sino modelar los
tiempes de recorrido y la distribucidén de la energia sismica de las fases
correlacionadas. Para conseguir este ajuste se ha evaluado una gran
cantidad de modelos, aplicando tanto el método de reflectividad como el

método de rayos de Cerveny.

En 1la figura 7.4.5a se muestran los sismogramas sintéticos
calculados con el método de rayos de Cerveny (Capitulo 6}, a partir del
modelo de la figura 7.4.3. En la figura 7.4.5b representamos a la misma
escala, la componente vertical del ensamblaje de ondas P (filtrado 1-25
Hz), con las curvas de tiempo de recorrido gque se han calculado a partir

del modelo.

En la figura 7.4.5c mostramos la componente vertical de los
sismogramas sintéticos calculados con el método de reflectividad
(Capitulo 6 de este trabajo), para un modelo unidimensional de corteza,
equivalente al representado en la figura 7.4.3, en el que la Moho buzante
ha side sustituida por una discontinuidad horizontal situada a 30 km de

profundidad.

Como podemos ver, globalmente la respuesta de los dos métodos de
interpretacién utilizados, el método bidimensional de trazado de rayos de
Ceverny (figura 7.4.5a) y el métode unidimensional de reflectividad
(figura 7.4.5c), es la misma. El método de reflectividad permite
reproducir de manera mas exacta la "forma" de las sehales, pero, al
trabajar con medios homogéneos lateralmente, es menos versatil que el
método de rayos para conseguir un buen ajuste de tiempos de recorrido;
esto se refleja en los tiempos de recorrido calculados para la fase PP

{figura 7.4.5c), la cual, en el segmento central de 1la linea, aparece
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retrasada respecto de la correlacién observada {(figura 7.4.3b).

En cualquier caso, y como podemos observar en la flgura 7.4.5, el
ajuste obtenido, a partir del modelo de la figura 7.4.3, es satisfactorio
tanto para los tiempos de recorrido como para las relaciones de amplitud

de las fases sismicas.

7.4.2 Interpretacién de ondas S

En la figura 7.4.6 se muestran los ensamblajes de ondas S5 de las
tres componentes de los sismogramas del perfil La Corufia-l.a Cafiiza, asi
como el ensamblaje resultante del producto de las componentes vertical y
radial. Los ensambiajes han sido dibujados con una velocidad de reduccidn
de 6/1.73 = 3.46 kn/s y una escala de tiempos reducidos igual a la de los

ensambla jes de ondas P (figuras 7.4.1a y 7.4.5b) dividida por 1.73.

En la figura 7.4.6b hemos dibujado las curvas de tiempo de recorrido
de las fases S calculadas a partir del modelo estructural de velocidad de
ondas P de la figura 7.4.3, supcniendo una relacidén de Poisson

constante, de valor o= 0.25, para toda la corteza.

En las figuras 7.4.6c y d hemos trazado las curvas de tiempo de
recorride de las fases S que han podido ser correlacionadas, después del
analisis conjunto de las tres componentes de los sismogramas, sin filtrar
y filtradas {1-15)Hz, y después de analizar el ensamblaje resultante del
producto de las componentes radial y vertical, mostrade en la figura
7.4.6d, el cual, comc podemos observar, proporciona una informacidn
decisiva para el establecimiento de las correlacicnes, especialmente en
el caso de las fases mas superficiales, Sg y Si1S.

- En las tres componentes de los sismogramas se puede observar la
fase Sg hasta unos 60 km de distancia, es decir, con un recorrido mas
corto que la fase Pg y propagandose con una velocidad aparente que
aumenta con la distancia.

- La correlacion de la fase S5iS no es facil de establecer en los
ensamblajes sin tratar, pero el filirado de frecuencias de los

sismogramas y el analisls de polarizacién de los datos, mostrado en 1la
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figura 7.4.6d, permiten correlacionar unas llegadas de gran amplitud,
detras de la fase Sq, entre 35 y 85 km de distancia.

- La fase S25, de claridad y amplitud relativa a la de la fase SMS
muy distinta segin el sismograma y la componente, puede correlacionarse
entre, aproximadamente, 70 km y el final de la linea.

- Entre 40 y 135 km, la fase SMS es claramente reconocible y facil

de correlacionar en las tres componentes de los sismogramas.

Si superponemos la figura 7.4.6b a la 7.4.6c 6 a la figura 7.4.6d,
podemos ver cémo la fase Sg observada y correlacionada en las figuras
7.4.6c y d se encuentra algo retrasada respecto de la curva de tiempos de
recorrido prevista para un valor de o= 0.25 en la corteza superior
{figura 7.4.6b). Por el conirario, la fase Sz25 cobservada (figura 7.4.6c vy
d) aparece adelantada, aproximadamente 0.5 s, respecto de la curva de
tiempos de recorrido prevista para un modelo de corteza con o= 0.25
{figura 7.4.6b). Las fases S15 y SuS deducidas a partir del modelo de
ondas P y las observadas muestran unas curvas de tiempo de recorrido
practicamente coincidentes, indicando, para la relacién de Poisson, un

valor promedio de aproximadamente 0.25 para toda la corteza.

Teniendo presentes estas consideraciones, calculamos un modelo
estructural de velocidad de ondas S para explicar los tiempos de
recorrido y amplitudes relativas de las fases correlacicnadas. El modelo

ocbtenido se muestra en la figura 7.4.7.

Como podemos ver en la figura, en la corteza superior la velocidad
de las ondas S aumenta progresivamente con la profundidad en un sistema
de tres capas de iguales espesores que las del modeloc de ondas P, desde
un valor de 2.60 km/s en la superficie hasta 3.52 km/s a una profundidad
de 5 km. El gradiente de velocidad de las ondas S5 en la corteza
superficial difiere del equivalente en el modelo de velocldades P y causa

la desaparicidén de la fase Sg a 65 km de distancia del punto de tiro.

La fase S15 puede ser explicada como la reflexién en la
discontinuidad situada a 10 km de profundidad, encontrada en la
interpretacién de las ondas P. Para explicar, simultdneamente, los

tiempos de recorrido y amplitudes de las llegadas gque componen dicha
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fase, la capa situada entre 5 y 10 km de profundidad debe tener una
velocidad de 3.50 km/s y debe producirse en su base un salto fuerte de
velocidad: 23.50-3.75 km/s. Con el modelo asi obtenide no podemos hablar,

en sentido estricto, de una inversién o capa de baja velocidad para las

ondas de cizalla.
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Una capa entre 10 y 22 km de profundidad, de velocidad constante
(3.75 km/s) explica los tiempos de recorrido de la fase S2S, procedente

de la reflexidn en la discontinuidad situada a 22 km de profundidad.

En la corteza inferior la velocidad aumenta con la profundidad desde
3.80 km/s hasta alcanzar un valor de 3.85 km/s en la discontinuidad
corteza-manto, la cual buza de norte a sur desde 28 hasta 30 km de

profundidad.

Basandonos en la distancia critica y en las amplitudes relativas de
la fase SMS, estimamos una velocidad de 4.6 km/s en la parte mas superior

del manto.

En la figura 7.4.8 (a y b) se muestran las curvas de tiempo de
recorrido y los sismogramas sintéticos calculados a partir del modelo de

la figura 7.4.7.

Al comparar el ensamblaje tedrico (figura 7.4.8b) con los datos
(figura 7.4.8a) se observa que los tiempos de recorrido quedan bien
explicados con el modelo y que existe un ajuste global satisfactorio en
cuanto a las relaciones de amplitud de las fases interpretadas: amplitud
relativa maxima de la fase 51S entre 40 y 65 km de distancia y de la fase
S¥S a partir de 70 km.

7.4.3. Relacién de Poisson

Combinandoc el modelo de velocidad obtenido para las ondas P (figura
7.4.3) con el obtenido a partir de la interpretacién de las ondas S
{(figura 7.4.7), obienemos para el perfil La Corufia-La Cafiiza el mcdelo de

la relacidén de Poisson, ¢, mostrade en la figura 7.4.9.

En la corteza superior, entre 0 y 5 km de profundidad, la relacién
de Poisson presenta valores elevados. En la superficie, el valor
encontrade para o es de 0.30; entre 0.9 y 2.4 km de profundidad la
relacién de Poisson disminuye a un valor de ¢=0.25 y vuelve a aumentar a

un valor de, aproximadamente, 0.27 entre 2.5 y 5 km de profundidad.
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Entre 5 y 10 km de profundidad la relacién de Poisson es baja
(0r<0.25} como consecuencia de la inversién de velocidad encontrada en
esta zona para las ondas P y la ausencia de una capa de baja velocidad en

el modelo de ondas S.

Entre 10 yv 22 km de profundidad la relacién de Poisson es menor que
0.25, como era previsible a partir del adelanto de las 1llegadas S25
observadas respecto de las calculadas para un modelo en el que se suponia

que Vs=Vp/1.73.

En la corteza inferior el valor de o es elevado y aumenta con la

profundidad hasta alcanzar un valor de ¢=0.29 en la base de la corteza.

En el manteo superior, inmediatamente debajo de la discontinuidad de
Mohorovicié, el wvalor encontrado para la relacién de Poisson es de

o=0.27.
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-3
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L 0.23 y
-ie 0.21 2
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L [, 0.29 :
-30 [~ 0.27 4
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Figura 7.4.9 Modelo de la relacién de Poisson, ¢, para el perfil La

Corufia-La Cafiza.
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CAPITULO 8

ANALISIS E INTERPRETACION DE ONDAS CONVERTIDAS

8.1 INTRODUCCION

En el Capitulo anterior hemos interpretado las llegadas de las ondas
que viajan a lo largo de todo su recorrido a través de la corteza
terrestre exclusivamente como ondas P o S; pero Jjunto a estos tipos de
ondas pueden producirse en los ensamblajes llegadas de ondas convertidas,

como se ha ido sefialando desde el principio de este trabajo.

Se considera una onda como onda convertida cuandoc en su recorrido a
través de la tierra cambia de P a S o de S a P. La conversién puede
producirse por reflexién o refraccién en una discontinuidad de primer
orden o en un wmedioc fuertemente inhomogéneo, donde vya no pueden
desacoplarse las ondas P y S, como, por ejemplo, en una zona de pequefio
espesor con un fuerte incremento de la velocidad. lLa amplitud de las
fases convertidas depende sélo de la magnitud del salto de velocidad en

la discontinuidad o de la magnitud del gradiente de velocidad.

El estudio de las ondas internas convertidas es, por tanto, de gran
importancia, ya que dichas ondas permiten obtener informacién sobre la

naturaleza de las superficies de discontinuidad.

De especial interés es el estudio de las ondas convertidas
procedentes de la discontinuidad entre la corteza y el manto, dado que
desde hace algun tiempo se habla de modelos alternativos para esta

discontinuidad.
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Recogiendo las propuestas de varios autores, Davydova et al. (1972)
clasificaron las posibles transiciones corteza-manto en +tres tipos
diferentes: 1) Discontinuidades de primer orden, caracterizadas por un
salto brusco en la velocidad; 2) Zonas de transicién con velocidades gque
aumentan con la profundidad suavemente, de forma progresiva o escalonada;
y 3) Zonas de transicidon laminadas, constituldas por capas alternativas

de alta y baja velocidad.

Fuchs (1975) demostrd, con ayuda del método de reflectividad, que
las amplitudes tedricas PSS (fases convertidas de P a S en la reflexién
en la discontinuidad corteza-manto) pueden ser, a determinadas
distancias, del orden o inclusc mayores que las amplitudes teéricas PwP,

cuando se considera la Moho como una discontinuidad de primer orden.

En este Capitulo analizaremos e interpretaremos 1las fases
convertidas en la Moho presentes en nuestros datos. En la interpretacién
no se tendran en cuenta 1las posibles fases convertidas en ofras
discontinuidades pues, como ya vimos en el apartade 4.4.3 de este
trabajo, las llegadas de las ondas convertidas en las discontinuidades
intracorticales, ademas de tener mucha menor amplitud, se ven perturbadas
de manera drastica por la energia de las ondas P que llegan en la misma
ventana de tiempos, haciéndose imposible su reconocimiento e

identificacién.

8.2 CORRELACION DE ONDAS CONVERTIDAS

La clara presencia de reflexiones subcriticas PMP de gran amplitud
en dos de los perfiles estudiados, Finisterre-Sarria (figura 7.3.7a) y La
Corufia-L.a Cafiiza (figura 7.4.1a), indica que 1la Moho puede ser
considerada como una discontinuidad de primer orden y, por tanto, en

estos perfiles, podemos esperar la presencia de ondas convertidas.
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8.2.1 Perfil Finisterre-Sarria

En la figura 8.1 mostramos el ensamblaje completo de ondas P y S del
perfil Finisterre-Sarria. Para la representacién se ha elegido una
ventana de tiempos suficientemente amplia, de tal manera que en el
ensamblaje quedan incluidas las llegadas de todas las fases existentes.
Para suprimir el ruido generado por la sefial P, se han filtrado paso-baja
los ensamblajes de la componente vertical (figura 8.1a) y radial (figura

8.1b) con una frecuencia de corte de 15 Hz.

En los ensamblajes de la figura 8.1 se observan, aproximadamente
unos 4 s después de la fase PWwP, unas claras llegadas correlacionables
entre aproximadamente 30 y 75 km de distancia del punto de tiro. Esta
fase es identificada, a partir de sus tiempos de recorrido, velocidad
aparente y distancia critica, como una reflexién convertida en la Moho.
Como podemos observar la amplitud de las ondas convertidas es en algunos

sismogramas tan grande como la de las llegadas PP y SKS.

8.2.2 Perfil La Corufia-La Caifiiza

En la figura 8.2 se muestra el ensamblaje completo de ondas P y 5
correspondiente al perfil La Corufia-La Cafiiza. Se representa 1la

componente radial de los sismogramas filtrados (1-15) Hz.

Andlogamente a lo que ocurre en el perfil Finisterre-Sarria
observamos, entre las fases P y 1las fases 5, unas llegadas
correlacionables entre 45 yv 75 km de distancia, retrasadas respecto de la
fase PP unos 4 segundos, las cuales identificamos como una reflexién
convertida en la discontinuidad corteza-manto, de nuevo en funcién de sus

tiempos de recorrideo, velocidad aparente y distancia critica,
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En la figura 8.3 mostramos un detalle del segmento central del
perfil La Corufia-La Cafiiza. Podemos observar cémo la amplitud relativa de
las ondas convertidas es menor en Jla componente vertical de los
sismogramas (figura 8.3a) que en la componente radial (figura 8.3b).
Esto, como a continuacién veremos, junto con el hecho de que las ondas
convertidas presentan una pelarizacién negativa, es decir, de signo
contraric a la de las llegadas PwP (ver figura 8.3c), parece indicar gque
la fase convertida es una fase PxS, es decir, convertida por reflexidén en
la Moho de P a S.

En los ensamblajes de los otros perfiles analizados no es posible
establecer una correlacién para llegadas de ondas convertidas en 1la
discontinuidad corteza-manto. Como ejemplo, ver el ensamblaje conjunto de
ondas P y S correspondiente al perfil Vivero-Viana del Bollo, mostrado en

la figura 2.6a.

8.3 AMPLITUDES TEORICAS DE LAS FASES PuS Y SwP

Desde el trabajo tedrico pionero de Fuchs (1975) scbre ondas
convertidas, han sido muy escasas las investigaciones realizadas en este
campo, las cuales se han centrado (incluido el trabajo de Fuchs) en el
estudio de ondas convertidas de P a S. Por ello iniciamos 1la
interpretacién de las ondas convertidas observadas en nuestros datos

estudiando las amplitudes teéricas de las fases PuS y SHP.

Como ejemplo del estudio realizado mostrames a continuacién los
sismogramas sintéticos correspondientes al perfil Finisterre-Sarria,
calculados con el objetivo de conccer las curvas exactas de tiempo de
recorride de las fases PS5 y SNP y sus relaciones de amplitud con las
fases PMP y SwS. Para los calculos, realizados con el método de rayos de
Cerveny, utilizamos el modelo estructural de velocidad de ondas P
obtenido en el capitulo anterior (figura 7.3.8). Las wvelocidades S se
calculan introduciendo en el modelo las relaciones promedic Vp/Vs

obtenidas para cada capa a partir de los modelos finales de velocidad P y
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S encontrados (figuras 7.3.8 y 7.3.13). Como en el capitulo anterior
consideramos que las ondas P y S se emiten con wuna radiacion

independiente del &ngulo y con una relacién de energia 1:1.

La figura 8.4 muestra las amplitudes de las fases convertidas SWP y
P¥S en relacién con las amplitudes de las fases compresionales PWP y
de cizalla SMS obtenidas para las componentes vertical y radial de los

sismogramas.

Como podemos ver, las fases convertidas presentan en principio
amplitudes observables hasta aproximadamente 75 km de distancia del punto

de tiro.

Las amplitudes mayores de la fase SMP en la componente vertical, VR
(figura 8.4a), en comparacién con las obtenidas en la componente
horizontal, RD (figura 8.4b), y la relacién invertida observada para la
fase PWS: amplitudes mayores en la componente horizontal (figura 8.4d)
que en la vertical (figura 8.4c), se explican por la polarizacién

longitudinal o transversal del tipo de onda emergente (P o S).

De la observacién comparada de los cuatro ensamblajes mostrades en
la figura 8.4 destaca el hecho de que la fase PMS puede observarse sobre
todo en la componente horizontal, mientras que la fase SMP practicamente

desaparece en dicha componente.

En principio las amplitudes de la fase SWP en la componente vertical
(figura 8.4a) y de la fase PMS en la componente radial (figura 8.4d) son
del mismo orden de magnitud, pero mientras que la fase SwP es sliempre de
menor amplitud que la fase PwP, la fase PMS, por el contrario, presenta

en la componente radial amplitudes mayores que las de la fase P¥P hasta

60 km de distancia.
En la figura 8.4 podemos observar también que las curvas de tiempo

de recorrido de las fases PMS y SHP son coincidentes. Esto se debe a la

gran homogeneidad lateral del modelo estructural de velocidad utilizado.
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Un modelo con variaciones laterales en la velocidad, o cambios bruscos en
la profundidad de las discontinuidades, produciria curvas de tiempo de

recorrido diferentes.

En la figura 8.5 mostramos los sismogramas sintéticos obtenldos para
la componente radial (figura B8.5a) y vertical (figura8.5b) cuando, para
el mismce modelo anteriormente descrito, calculamos conjuntamente las
fases convertidas PHS y SMP. Como podemos ver, sigue siendo valida la
observacién hecha anteriormente en cuanto a que las amplitudes relativas

de las fases convertidas son mayores en la componente radial.
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deba jo de la Mcho es 0.27.
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Por tanto, sera en los ensamblajes de la componente radial de los
sismogramas donde podremos esperar una presencia mas clara o una
observacién mas facil de las ondas convertidas procedentes de la
discontinuidad corteza-manto. La amplitud de estas fases convertidas
corresponde fundamentalmente a la reflexién PxS, puesto que la relacién

de amplitudes SMP/P¥S calculada es menor que 1/3.

B.4 RELACION ENTRE EL VALOR DE 1A RELACION DE POISSON BAJO LA
DISCONTINUIDAD DE MOHOROVICIC Y LA AMPLITUD DE LAS ONDAS CONVERTIDAS

Los célculos 1llevados a cabo en el apartado anterior se han
realizado considerande un valor de o¢=0.27 para la parte superior del
manto situada inmediatamente debajo de la Moho. Este valor, obtenido
mediante la ecuacidn:

c=0.5 [1-((Vir v&) - 1))

se calculé a partir de los valores de las velocidades P(Vp) y S(Vs)
encontradas para el manto superior en el capitulo anterior. Ahora bien,
puesto gque el valor de la velocidad de las ondas de cizalla en el manto
superior no puede ser estimado con certeza debido a la falta de llegadas
Sn observables en los datos, es posible que el valor deducido para la

relacién de Poisson sea impreciso.

En este apartado estudiamos la relacién existente entre el valor de
la relacisén de Poisson bajo la discontinuidad corteza-manto y la amplitud
de las ondas convertidas. La comparacién entre los resultados obtenidos
en la investigaciédn y nuestros datos observados nos permitira estimar el

valor de ¢ en el manto superior.

Para los calculos utilizamos los modelos de velocidad de ondas P
encontrados en el capitulo anterior para los perfiles Finisterre-5arria
(figura 7.3.8) y La Corufia-la Cafiiza (figura 7.4.3). Las variaciones en
log valores del nUmero de Polsson implican cambios en los valores de

velocidad de las ondas S en el manto superior.
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Abordamos en primer lugar la influencia de un incremento de la
relacion de Poisson en las relaciones de amplitud de las fases reflejadas

en la Moho.

Partiendo del valor o¢=0.27 deducido en el capitulo anterior, hemos
ide incrementando continuamente el valor de la relacién de Peisson.
Cuando ¢=0.36, la velocidad de las ondas S por encima y por debajo de la
discontinuidad corteza-manto se hace igual. Si se sigue aumentando el
numero de Poisson, la velocidad S se hace mas pequefia en el manto
superior gque encima de la Moho, es decir, se produce una inversidén de la
velocidad $§. Cuando ¢=0.41, la diferencia entre las velocidades S por
encima y por debajo de la Moho es tan grande como en el caseo de partida,
o=0.27, pero de signo contrario; es decir, en este caso la velocidad 5 en

el manto superior es menor que en la base de la corteza inferior.

En el rango 0.27<¢<0.41, en el que la cuantia de la diferencia de
velocidades S por encima y por debajo de la Moho es menor que con o=0.27,
disminuyen las amplitudes de las ondas convertidas debido a la

disminucién del contraste de velocidades S.

Como ejemplo de los sismogramas sintéticos calculados para el caso
de un incremento de 1la relacién de Poisson en el manto superior,
mostramos en la figura 8.6 la componente radial de los sismogramas
calculados para un valor de ¢=0.3. Si comparamos las curvas
distancia-amplitud de esta figura con las correspondientes de la figura
8.5b, calculadas para un valor de ¢=0.27, podemos observar cémo las
amplitudes de las ondas convertidas se hacen mas pequefias con ¢=0.3, En
este caso, las amplitudes de las ondas convertidas son menores que las de
la fase PMP en el rango de distancias entre 50 y 65 km, lo que contradice

nuestras observaciones (ver figura 8.1b}.

Por otra parte, un aumento de la relacién de Poisson produce una
disminucién en las amplitudes 5SS subcriticas y un desplazamiento, a
distancias mayores, de la distancia critica de la fase SMS, lo que

tampoco concuerda con los datos observados.
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Figura 8.6 Figura analoga a la Fig. 8.5, pero considerando para la
relacién de Poisson por debajo de la Moho un valor de o¢=0.30. {Comparar

con figura 8.5b).

Discutimos, a continuacién, la influencia de una disminucién de la
relacién de Poisson en el manto superior, en las relaciones de amplitud

de las fases P, S5 y convertidas, procedentes de la reflexién en el Moho.

Si se disminuye el valor de la relacién de Poisson a 0.25, el salto
de la velocidad S en la discontinuidad corteza-manto aumenta de 3.85-4.56
km/s, que teniamos cuando ¢=0.27, a 3.85-4.73 km/s. Esta disminucién en
el valor de ¢, o lo que es lo mismo, este aumento en el contraste de
velocidades, provoca un aumento de las amplitudes de las ondas
convertidas y de las llegadas SMS subcriticas, lo que da lugar a una
disminucién importante de las amplitudes relativas de la fase PMP, las
cuales, a su vez, son ahora, como podemos observar en la figura 8.7,
mencres que las de las llegadas de las ondas convertidas en todo el range
de observacién. Esta contradiccidén entre las curvas distancia-amplitud
calculadas (figura 8.7) y observadas (figura 8.1b) se hace mas evidente

cuanto mas disminuimos el valor de la relacidén de Poisson ¢ debajo de la

Moho.

En la figura 8.8 mostramos 1los resultados obtenidos del estudio
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realizado para el perfil La Corufia-La Cafiiza. Se muesira 1la componente
radial de los sismogramas sintéticos obtenidos entre 30 y 100 km de
distancia, a partir de los modelos de velocidad de ondas P (figura 7.4.3)
vy S {figura 7.4.7) calculados en el capitulc anterior. Se presentan las
curvas amplitud-distancia de todas las fases compresionadas, de cizalla y
convertidas obtenidas a partir del modelo. Para el manto superior se han
considerado los tres valores de o anteriormente discutidos: ¢=0.27
(figura 8.8a), o=0.30 (figura 8.8b) y ¢=0.25 (figura 8.8c). Como vemos,
al comparar con los datos observados de la figura 8.2, el mejor ajuste se
consigue cuando la relacién de Poisson debajo de la discontinuidad

corteza-manto tiene un valor de o=0.27.

Por tanto, de los resultados obtenidos podemos concluir, para los
perfiles Finisterre-Sarria y La Corufia-la Cafiiza, un valor de ¢=0.27 para
la relacion de Poisson en el manto superior. Valores mas altos o mas
pequefics para ¢ producen desajustes entre las relaciones de amplitud

teéricas y observadas para las fases sismicas de la corteza.
Por otra parte el estudio realizado pone de manifiesto la enorme

importancia y la informacién decisiva que proporcionan el analisis e

interpretacidn conjuntos de las ondas compresionadas v de cizalla.
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Figura 8.8 Ensambla jes sintéticos de ondas P, S y convertidas, para la
componente radial del perfil La Corufia-La Cafiiza, calculados a partir de
los modelos de velocidad P yv S del apartado 7.4. El valor de la relacién

de Poisson en el manto superior es: (a) ¢=0.27; (b) o=0.30; {(c) ¢=0.25.



8.5 INTERPRETACION DE ONDAS CONVERTIDAS

Fn la figura 8.9b mostramos el ensamblaje de la componente radial de
los sismogramas sintéticos obtenidos para el perfil Finisterre-Sarria. En
la figura aparecen todas las fases sismicas compresionadas, de cizalla y
convertidas, obtenidas con el método de rayos de Cerveny, para el modelo
estructural de velocidad de ondas P y S descrito en el capitule 7.3. Para
facilitar su comparacién con los datos observados y mostrar el buen
ajuste obtenido tanto en tiempos de recorride como en amplitudes,
reproducimos en la figura 8.%a, con la misma escala de representacién, la

componente radial del ensamblaje completo observado.

Analogamente, en la figura 8,10a se muestra la componente radial,
filtrada (1-15) Hz, del ensamblaje completo de ondas P, S y convertidas
correspondiente al perfil La Corufia-La Cafiiza. El correspondiente
ensambla je sintetico puede observarse en la figura 8.10b. En este caso
se muestra la componente radial de los sismogramas sintéticos calculados
con el método de reflectivadad, para el modelo unidimensional de corteza
descrito en el capitulo 7.4. Como podemos ver al comparar con la figura
8.8a, la respuesta de los dos métodos de interpretacion utilizados para
el calculo de sismogramas sintéticos es la misma. Las relaciones de
amplitud obtenidas, entre las fases P, 5 y convertidas, es en conjunto la
misma para el método de trazado de rayos de Cerveny (figura 8.8a) y para

el método de reflectividad (figura 8.10B).

El hecho de que puedan observarse amplitudes de ondas convertidas
razonablemente grandes implica que la "zona de transicidén" del Moho debe
ser, en el Noroeste de Galicia, como maximo 1/4 de la leongitud de onda P
(Fuchs, 1975), es decir, segin nuestros datos, de menos de 0.3-0.4 km de
espesor. Por tanto, la presencia de una clara reflexién PwS en los
ensamblajes de los perfiles Finisterre-Sarria y La Corufia-La Cafiiza
indica que el Moho es una discontinuidad de primer orden en la zona

cubierta por estas lineas.

En los otros perfiles estudiados sélc pueden observarse algunas

llegadas de energia débil en el range de distancias y tiempos donde,
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segin nuestros calculos, podemos esperar la presencia de ondas
convertidas, pero de ninguna manera puede establecerse una correlacién

segura para dichas ondas.

Puesto que las condicicnes de observacién en estos perfiles es
similar a la de Finisterre-Sarria y La Corufia~La Cafiiza en cuanto al
ruido de los registros, debe ser una caracteristica estructural de estos

perfiles lo que explique en ellos la ausencia de ondas convertidas.

Posibles explicaciones para la ausencia de ondas convertidas se han
ido planteando a lo largo de este capitulo: un aumento de la relacién de
Poisson ¢ por debajo de la discontinuidad corteza-mantc puede producir,
como hemos visto, una disminucion en la amplitud de las llegadas de las
ondas convertidas. Por otra parte, la heterogeneidad lateral de los
modelos encontrades para los perfiles Ribadeo-La Guardia y Vivero-Viana,
en cuanto a la distribucién de las velocidades P (figura 7.1.6) ¢ S
(figura 7.2.9), da lugar a curvas de tiempo de recorrido ligeramente
diferentes para las fases PMS y SwP, pudiendo 1llegar a producirse una

interferencia destructiva de ambas sefiales.

Otra posible explicacidén para la ausencia de ondas convertidas se
deduce de 1los resultados de Fuchs (1975): el Moho no es wuna

discontinuidad de primer orden, sino una zona de transicioén.
Comc vemos, el estudio de las ondas convertidas y su analisis

conjunto con las ondas compresionales y de c¢izalla es fundamental en un

trabajo de refraccién sismica por la informacién estructural que aporta.
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CAPITULO S

ESTRUCTURA DE LA CORTEZA EN EL NOROCESTE DE LA PENINSULA IBERICA

9.1 INTRODUCCION

En este capitulo discutiremos 1las principales caracteristicas
estructurales y petrolégicas encontradas para la 2zona de Galicia, a
partir del analisis conjunto de 1los resultades obtenidos de la
interpretacion de las ondas P, S y convertidas, realizada para cada uno

de los perfiles en los capitulos precedentes.

A lo largo de la discuslidén nos referiremos a aquellas otras Zonas
del Hercinico europeo en las que se dispone de una informacién similar a

la obtenida en el cursc de este trabajo.

Con el fin de integrar todos los datos de sismica de refraccién del
noroeste de 1la Peninsula Ibérica, discutiremos brevemente de forma
comparativa la informacién obtenida en Galicia con la que hemos obtenido
de la interpretacién de 1los perfiles proximos a esta =zona: los

registrados en el norte de Portugal (1982} y los correspondientes del

proyecto ILIHA.

9.2 ESTRUCTURA GLOBAL DE LA CORTEZA EN GALICIA

9.2.1 Distribucién de velocidades Vp y Vs

En la figura 9.1 se muestra para cada uno de los perfiles estudiados

el modelo unidimensional Vp(z) representativo de la estructura cortical
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PROFUNDIDAD (KM)

Va (KM/S)

R FUNPS P
(a) Ribadeo-
-La Guardia
0.0 2.65
0.8 2.88
Corteza 0.8 335
superior 6.0 349
—-(-: ————————————————— -* --------- -
orieza 6.0 3.65
_.media | 20 1 - 365
Corteza 22.0 3.80
_profunda {305 | ¢ 4.00__ |
Manto 30.5 4.65
superior |_

Figura 9.2 Modelos unidimensionales V .12} para el norpes

Ve (KM/S)

() La Guardia-
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[_Z(kml_!_x.tkmm_
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7. Las tablas muestran las destnbucmnes Viz} representadas.
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te de la Peninsula Ibérica, obtenidos a partir de los resuitados dei Capitulo



encontirada a partir de la interpretacidén de las ondas P realizada en el
Capitulo 7. Las distribuciones Vp(z) representadas se recogen en las

tablas de la figura 9.1.

La buena calidad de las ondas de cizalla registradas en el
experimento de Galicia ha permitido obtener unos modelos, para la
velocidad de las ondas S, independientes y complementarios a los de las
ondas P. Estos modelos, descritos en el Capitulo 7, se recogen en la

figura 9.2.

Los modelos estructurales obtenidos para cada uno de los cinco
perfiles estudiados (figuras 9.1 y 9.2) muestran caracteristicas
similares en cuante a la estructuracién en capas y al espesor de la
corteza, y diferencias en cuanto al espesor de las capas y a la

distribucién de las velocidades de propagacién de las ondas P y S.

La corteza se estructura, segin los resultados obtenidos de la
interpretacién de todos los perfiles, en tres zonas blen diferencladas:

superior, media e inferior.

CORTEZA SUPERIOR

Las principales diferencias estructurales aparecen en 1la corteza
superior . La distribucléon velocidad-profundidad varia de un perfil a
otro, indicande una falta de homogeneidad lateral en la estructura
proxima a la superficie. Esto era de esperar ya que, como hemos ido
viendo, los perfiles transcurren  sobre zonas geoldégicas bien

diferenciadas.

En la zona Astur Occidental-leonesa {perfiles Ribadec-la Guardia vy
Vivero-Viana del Bollo) y en la zona mas meridional del area estudiada
(perfil La Guardia-Ribadeo), situado sobre la zona de
Galicla-Tras-os-Montes, la corteza superior se extiende hasta 6 km de
profundidad. En 1la parte noroccidental del area estudiada (perfiles
Finisterre-Sarria vy La Corufia-La Cafiiza) la corteza superior se hace mas

profunda, 8 y 10 km respectivamente,y mas compleja. Los valores mas altos
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de velocidad se han encontrado en el perfil La Corufia-La Cafiiza, donde
las ondas P se propagan con una velocidad de hasta 6.2 km/s a una
profundidad de 5 km en la zona del Macizo de Ordenes. Una de las
diferencias estructurales méas importantes enconiradas en la zona
correspondiente al perfil La Corufia-La Caftiza es la presencia de una capa
de baja velocidad para las ondas P entre 5 y 10 km de profundidad,
situada bajo el Macizo de Ordenes.‘Esta capa de baja velocidad podria
ectablecer un limite inferior para el Macizo de Ordenes, descartando asi
la posibilidad de wun enraizamiento del Macizo en profundidad vy

favoreciendo la hipétesis de un emplazamiento aléctono.
CORTEZA MEDIA

La interpretacién de todos los perfiles refleja la clara existencia
de un reflector situado a 22 km de profundidad. Esta discontinuidad marca
el limite inferior de la corteza media. La potencia de este reflector y
la distribucién de velocidades en la corteza media varia fundamentalmente
entre la zona noroccidental y el resto del 4drea estudiada. En los
perfiles Finisterre-Sarria y La Corufia-La Cafiiza, la wvelocidad en la
corteza media aumenta con la profundidad, alcanzandose en la interseccién
de los dos perfiles, a 22 km de profundidad, una velocidad de 6.4 kn/s
para las ondas P y de 3.75 km/s para las ondas S. En los otros perfiles
la corteza media es mas lenta y su velocidad es constante para las ondas
S: 3.65 km/s. La velocidad disminuye ligeramente para las ondas P desde
el sudoeste, 6.2 km/s en el perfil La Guardia-Ribadeo, hasta el nordeste,

6.1 km/s en el perfil Ribadec-lLa Guardia.

CORTEZA INFERIOR

La corteza inferior se extiende en la parte central de Galicia entre
22 y 30 km de profundidad. En esta capa, las velocidades P y S aumentan
progresivamente con la profundidad en toda la zona estudiada, con un
gradiente gue varia lateralmente de oeste a este, desde 0,087 s-1 (ondas
P} y 0.025 s (ondas S), en el perfil Ribadeo-La Guardia, hasta 0.56 s '

{ondas P) y 0.006 s ' (ondas S), en el perfil Finisterre Sarria.
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El espesor promedio de la corteza para todo el area estudiada es de
30 km, observandose un incremento en el espesor de 28 a 30.5 km desde la

costa atlantica en el norcoeste hasta la parte central del area estudiada.

DISCONTINUIDAD CORTEZA-MANTO

La observacion de una clara conversién P-5 por reflexidén en la Moheo
(fases PMS, SHP), en los perfiles Finisterre-Sarria y La Corufia-La
Cafiiza, indica que la discontinuidad corteza-manto es en Galicia, al
menos localmente, wuna discontinuidad de primer orden o una zona de

transicién de menos de 400 m de espesor.

MANTO SUPERIOR

La velocidad de las ondas P en el manto superior es alta para todos
los perfiles: 8.2 km/s en todas las lineas estudiadas salvo en la
direccién del perfil Ribadeo-La Guardia, donde la wvelocidad es de 8.35
km/s. Es también en esta direccidén donde la velocidad estudiada de las

ondas S es mas alta: 4.65 km/s.

Como podemos ver, el modelo estructural de velocidad de ondas P
ocbtenido para Gallicia difiere notablemente del modele obtenido
previamente (Cérdoba, 1986) a partir de la interpretacidén uUnicamente de
los tiempos de recorrido (ver Apartado 2.6 de este trabajo). La
interpretacién conjunta de los tiempos de recorrido y amplitudes de las
sefiales, unida a la Informacién obtenida del analisis espectral y de
polarizacidn de los datos, ha permitide obtener un modelo mas realista
para la corteza y un mejor control de los valores de velocidad. Las
principales mejoras respecto del modelo previo se refieren al espesor de

las capas y a la distribucién de las velocidades con la profundidad.

Por otra parte, como hemos visto, el anadlisis e interpretacion de
las ondas de cizalla y convertidas aportan una informacién complementaria
y decisiva para el cono cimiento de la estructura en el noroeste de la

Peninsula Ibérica.
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9_.2.2 Distribucién de la relacidén de Poigson

En la figura 9.3 se recopilan los modelos de distribucién de la

relacidén de Poisson con la profundidad en la zona de Galicia, obtenidos a

partir de la combinacién de los modelos Vep{z) (figura 9.1) y Vs(z)(figura

9.2).
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Figura 9.3 Modelos unidimensionales de la distribucién de la relacién de

Poisson con la prefundidad para el noroeste de la Peninsula Ibérica.
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Andlogamente a los modelos estructurales de velocidad obtenidos, los
modelos de la relacién de Poisson presentan en conjunte caracteristecas

similares a pesar de las diferencias observadas en detalle.

En la corteza superior es donde aparecen las variaciones mas fuertes
en los valores ¢ encontrados. Cerca de la superficie los valores mas
altos aparecen en los perfiles Finisterre-Sarria y La Corufia-La Cafiiza.
En la corteza superior el resto de los perfiles presenta un valor paraec
de aproximadamente 0.25. En el perfil La Corufia-l.a Cafiiza encontramos el
valor mas bajo de ¢ obtenido para toda la zona estudiada. Este valor,
o=0.20, es consecuencia de la capa de baja velocidad encontrada para las

ocndas P y la ausencia de inversién en la distribucidén de velocidades S.

Una clara disminucidén en el valor de ¢ indica en todos los perfiles
el i1imite inferior de la corteza superior. En la corteza media, entre 6 y
22 km de profundidad, la relacién de Pecisson es baja para toda la zona de
Galicia: ¢<0.25. Los valores mas bajos corresponden a la zona nororiental
del area estudiada (perfil Ribadeo-La Guardia) y los mayores a la zona
mas meridiconal {La Guardia-Ribadeo), si bien las variaciones laterales

encontradas son muy pequefias: O0.22<¢<0.235.

En la corteza inferior el valor de ¢ aumenta progresivamente con la
profundidad, desde su limite superior situado a 22 km. Ei valor de o es
alto (0>0.25) para toda la corteza inferior. En la =Zona occidental del
area estudiada, perfiles La Guardia-Ribadeo, Finisterre-Sarria,
LaCorufia-La Cafiiza y Vivero-Viana, el valor de ¢ es superior a 0.25 en la

corteza mas profunda, a partir de, aproximadamente, 25 km de profundidad.

En el manto superior, inmediatamente debajo de la discontinuidad de

Mohorovicéié, el valor de ¢ encontrado es de 0.27.

A pesar de la posible incertidumbre en la estimacion numérica del
valor de ¢, debemos resaltar el hecho de que las caracteristicas
fundamentales de los modelos de la ralacidéon de Poisson, es decir, un
valor de ¢ bajo en la corteza media y alto en la corteza inferior, y del

orden de 0.27 en el manto superior, son ineludibles a partir de las
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relaciones entre las correlaciones de las fases P y S (discutidas en el

Capitulo 7) y de la interpretacién de las ondas convertidas.

9.3 ESTRUCTURA SUPERFICIAL

La estructura mas préxima a la superficie se resuelve
fundamentalmente a partir de la interpretacién de las ondas P, las cuales
ofrecen mas informacién que las ondas S en cuantoc a los detalles de las
heterogeneidades laterales préximas a la superficie. Estas
heterogeneidades laterales fueron descritas detalladamente en el Capitulo
7 donde ya discutimos su clara correlacién con la estructura tecténica

interpretada a partir de la geologia superficial,.
A continuacién discutimos las principales anomalias detectadas en la

corteza superior, en cuanto a la distribucion de la velocidad de las

ondas internas.

9.3.1 Zonas de alta velocidad

La interpretacién de los perfiles Ribadeo-La Guardia y VIvero-Viana
del Bollo pone de manifiesto la existencia inequivoca de una zona de alta

velocidad en la corteza superior en la zona del Manto de Mondofiedo.

Como vimos en el Capitulo 7, el modelo obtenido a partir de la
interpretacién conjunta de los dos perfiles que se cruzan en esta zona,
delimita bien la posicién y extensién de la zona andémala, la cual se
sitia a wunos 4 km de profundidad. Esta profundidad es sensiblemente
inferior a la encontrada por Cérdoba (1986), quien situaba la zona de

alta velocidad a una profundidad de 8 km.

La alta velocidad de propagacién de las ondas P, aproximadamente
6.35 km/s, sugiere que dicha zona corresponde a una lamina de corteza

inferior. El emplazamiento de esta lamina en la corteza superior indica
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un proceso de estiramiento de la corteza y un accortamiento posterior
mediante cabalgamientos, el cual segun Vegas y Cérdoba (1988) se
corresponde perfectamente con el modelo de colisién continental admitido
actualmente sin reservas para explicar 1la formacién de 1la cadena

hercinica de la Peninsula Ibérica.

9.3.2 Zonas de baja velocidad

En la parte noroccidental de Galicia la interpretacién de las ondas
P pone de manifiesto la existencia de una capa de baja velocidad situada
entre 5 y 10 km de profundidad bajo el perfil La Corufia-La Cafiiza. Sin
embargo, la interpretacién de las ondas S refleja que no existe una capa
equivalente de baja velocidad para las ondas de cizalla. En consecuencia
el valor de la reiacién de Poisson en esta zona es bajo, del orden de
0. 20.

La presencia de zonas de baja velocidad en la corteza se relaciona
normalmente con factores que incluyen cambios en la composicién, altas

temperaturas y fases fluidas a alta presion intersticial.

81 consideramos simultaneamente las velocidades encontradas P y 5,
debemos descartar una temperatura elevada o una alta presién intersticial
como explicaciones posibles para la capa de baja velocidad, puesto que
estos factores no sélo causarian una disminucién en la velocidad de las
ondas P, sino que también reducirian la velocidad de las ondas S (Spencer
y Nur, 1976; Christensen, 1984} vy, por tantc, no se produciria la

disminucién observada en el valor de la relacién de Poisson.

De los resultados obtenidos por Spencer y Nur (1976) en sus
experimentos sobre la determinacién de las velocidades de las rocas en
laboratorio, podemos considerar como una posible explicacidn para la zona
de baja velocidad encontrada en el noroeste de Galicia, la presencia de
fluides a bajas presiones intersticiales. Esto produciria una fuerte
disminucién en VP y sélo un ligero descenso en Vs, dando lugar a un valor

bajo de la relacidén de Poisson, como ocurre en nuestro modelo,
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Por otra parte debemos indicar que las fuertes amplitudes de las
ondas de cizalla observadas en la componenie transversal de nuestros
datos y la observacién de una clara fase Pg, fase puramente compresional,
en la componente transversal de los registros, indican una considerable

complejidad tridimensional cerca de la superficie,

La superposicién de una propagaéién bidimensional de las ondas en el
plano vertical probablemente no es valida. En realidad, deberiamos
supcner unas complicadas trayectorias tridimensionales para los rayos en
la corteza superficial, las cuales no pueden ser resueltas con los datos

y técnicas de interpretacién disponibles.

9.4 NATURALEZA DE LA CORTEZA INFERIOR

Como vimos en los Capitulos 3 y 7 la existencia de unos trenes
de onda reverberantes de alta frecuencia (fase P2P) precediende a las
llegadas de la reflexién en la Mcho (fase PMP), indica una laminacidén en
la corteza inferior. lLa diferente claridad de la fase Pz2F precursora de
la fase PMP y las variaciones laterales en las relaciones de amplitud
entre las fases P2P y PwP, indican un cambio lateral de las propiedades

elasticas de la corteza inferior en la zona estudiada.

El gradiente de velocidad con el que hemos modelado la corteza
inferior representa, por tanto, un promedic de la distribucién
velocidad-profundidad, pero, como vya comentamos, el bajo contenido
espectral de los datos no permite resolver con mas detalle de forma

realista la estructura de la corteza inferior.

Por otra parte en los ensamblajes de ondas S no se detectan las
reverberaciones de la corteza inferior visibles en los datos de las ondas
P. Una posiblie explicacién puede atribuirse a las longitudes de onda de
las ondas S, mayores en relacién a las de las ondas P. Sin embargo, esta
respuesta diferente de las ondas P y S a la crrteza inferior se ha

observado también en otros experimentos de sismica de refraccién en los
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que el contenido espectral de las ondas P y S es virtualmente idéntico
(Holbrook et al.,1988). Por tanto, a pesar de que las frecuencias mas
bajas de las ondas S puedan contribuir a este fendmeno observado, es
posible que la respuesta diferente de las ondas P y S se deba a una
diferencia real entre las distribuciones de velocidad de las ondas P y S

en la corteza inferior.

Fl modelo mas simple para explicar estas observaciones es el de una
corteza inferior constituida por 1laminas cuyas velocidades P varian
alternativamente entre valcres altos y bajos, y cuyas velocidades S

aumentan gradualmente con la profundidad sin fuertes g¢scilaciones.

Esta estructura daria lugar a una distribucién de valores
alternantes altos y bajos para la relacién de Poisson. Las capas con
valores altos ¢ corresponderian a las laminas de alta velocidad P y a la

inversa.

Basandose en la ausencia de laminacién de las ondas S, Holbrook et
al. (1988) descartan como posible explicacidén para la laminacién de la
corteza inferior la fusién parcial propuesta por Meissner (1967, 1973} y
por Hale y Thompson (1982) y la presencia de fluidos a altas presiones
intersticiales (Klemperer, 1987), puesto que ambas propuestas producirian
relaciones de Polsson elevadas el 1lags laminas de baja velocidad P

(Christensen, 1984).

9.5 INTERPRETACION PETROLOGICA

El conocimiento detalladc de las distribuciones de velocidad de las
ondas P vy S yv de la relacién de Polisson calculada a partir de ellas
permite, como ya dijimos al principio de este trabajo, modelar la
composicién petrolégica de la corteza, lo cual era uno de los cbjetivoes

fundamentales de este trabajo.

Para elloc debemos comparar nuestros valores de VP y Vs calculados a
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partir de la interpretacién sismica de nuestros datos con los resultados
de las investigaciones de rocas y minerales realizadas en laboratorio
bajo determinadas condiciones de presién y temperatura. Existen varios
métodos para determinar las propiedades elasticas de las rocas y de los
minerales en el laboratorio, pero hoy en dia las velocidades de las ondas
sismicas en muestras de roca se midep casi exclusivamente con la técnica
de transmisién de pulsos ultrasénicos (Birch, 1960, 1961; Christensen,
1965, 1966; Kern, 1978; Stesky, 1985). Estos métcdos son facilmente

adaptables a medidas a alta presién y temperatura.

La bibliografia existente sobre velocidades de ondas medidas en
laboratorio, especialmente a presiones elevadas, es extensisima., Para
establecer nuestro modelo petrolégico nos hemos basado fundamentalmente
en las tablas y en las publicaciones recogidas en la recopilacién de
Landolt-Bérnstein (1982). Los datos mane jados comprenden mas de 30 tipos
de rocas representativas de la corteza y del manto superior, abarcando en

su composicidén desde rocas silicicas a ultramdficas.

En general una velocidad alta de las ondas P y 5 significa una mayor
proporcién de olivino, piroxeno y anfiboles. Una proporcidén elevada de
cuarzo esta asociada a una disminucién de velocidad de las ondas P, sin
una disminucion simultadnea de las ondas S, lo que se traduce en una
significativa disminucion del niGmero de Poisson. Un contenido alto en
feldespatos produce una reduccién de la velocidad de las ondas S gque

lleva a un aumento del valor de la relacién de Poisson (Kern, 1982).

Por otra parte, las medidas en laboratorio muestran una clara
correlacién entre 1los valores de la relacién de Poisson, o, y la
composicién quimica de las rocas: ¢ aumenta con el aumento de la

basicidad de las rocas (Kern, 1982; Tarkov y Vavakin, 1982).

Globalmente las distribuciones de velocidades P y S de la corteza
superior y media corresponden a rocas tales como granitos y neises. Para
explicar los bajos valores de la relacion de Poisson encontrados en la
corteza media (0.22-0.23)}, es necesario considerar en esta zona un alto

contenido en cuarzo, ya que este mineral tiene una relacién de Poisson
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muy baja (Birch, 1961). En general las rocas de la corteza media tendran

una composicién quimica aclida rica en Si0z.

La zona de baja velocidad, entre 5 y 10 km de profundidad,
encontrada para las ondas P en el perfil La Corufia-La Cafiiza presenta una
relacién de Poisson muy baja (o0 = 0.20) que puede ser modelada por
cuarcitas, auque, como hemos visto en el apartado 9.3.2, la presién, la
temperatura y la presencia de fluidos pueden también contribuir a 1la

existencia de esta capa de baja velocidad para las ondas P.

El mejor ajuste de los valores de velocidad de las ondas P
{6,50-7.10 km/s) y S (3.80-4.00 km/s) encontrados en la corteza inferior
se consigue con granulitas de composicién variada, come por ejemplo:
granulitas cuarzofeldespaticas (6.5 km/s) o granulitas intermedias
(6.6-7.0 km/s). Las variaciones laterales de la relacién de Poisson de la
corteza inferior pueden ser explicadas por cambiegs laterales en el

contenido en cuarzo.

El aumento de la relaciéon de Poisson con la profundidad en la
corteza inferior indica que en la parte superior la corteza inferior es
mas acida y gque la presencia de minerales basicos va aumentando con la

profundidad.

Los altos valores de la relacién de Poisson encontrados en la base
de la ceorteza (0.28-0.29) no pueden ser explicados simplemente como el
resultado del aumento de la presién y la temperatura en la corteza
inferior. Un aumento en la presion de 1 kb a lo large de 4 km de
profundidad produciria wun aumentoe en la relacién de Polisson de
aproximadamente 0.005 (Simmons, 1964; Christensen, 1963, 1966}, Un
aumento de la temperatura de 40°C, le que representa un aumento un
aumento en la profundidad de 4 km, produciria una disminucién de la
relacién de Poisson de aproximadamente 0.001 (Birch, 1969). Por tanto, el
efecto resultante del aumento de la presién y la temperatura produciria
en las rocas de la corteza un aumento en la relacién de Poisson de
aproximadamente 0.001 km ! (El-Isa et al., 1987). Para la corteza

inferior de Galicia podriamos por tanto esperar un incremento en el valor
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de la relacién de Poisson de 0.008 en el rangoe de profundidad entre 22’y
30 km, y, por tanto, el valor de ¢ en la base de la corteza deberia ser
del orden de 0.23-0.25, es decir, muy inferior al obtenido en nuestros
cdlculos. Una posible explicacidn para estos valeores altos de la relacién
de Poisson es un alto contenido en feldespatos y un bajo contenido en
cuarzo en las rocas de la corteza inferior (Kern, 1982}.

El fuerte aumento de la velocidad en la discontinuidad corteza-manto
parece indicar que esta zona constituye también una discontinuidad
quimica. Ringwood (1975) interpreta la discontinuidad corteza-manto como
una frontera quimica entre las rocas basicas de la corteza inferior y las

rocas ultrabasicas del manto superior.

Al comparar las velocidades Vp y Vs encontradas en el manto superior
en la zona de Galicia con las obtenidas en laboratorio, deducimos que uno
de los componentes dominantes en el manto superior puede ser la eclogita,
sobre todo si tenemos en cuenta el valor de la relacién de Poisson para
este material (¢=0.27). Otros posibles componentes en cuanto al ajuste de
los valores de las velocidades P y S pueden ser el olivino y el piroxeno,
pero una proporcién alta de éstos produciria una disminucién en el valor
de la relacion de Poisson (olivino: o=0.24) que entraria en contradiccién

con el valor de ¢=0.27 estimado a partir de la interpretacién de las

ondas convertidas.

Con este modelc petrolégico no se pretende, ni se puede por la
escasez de datos geofisicos de la zona, determinar inequivocamente la
composicién de la corteza en Galicia, pero permite explicar azlguna de sus

caracteristicas petrolégicas mas significativas.

9.6 ESTRUCTURA DE LA CORTEZA EN Z0NAS ADYACENTES A GALICIA

Simultaneamente al experimentc de refraccién sismica realizado en
Galicia en 1982, al que pertenecen los datos analizados e interpretados

en este trabajo, se realizé otro experimento en el norte de Portugal
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Figura 9.4 localizacién de los puntos de tiro y de las estaciones de

registro de todos los perfiles registrados en el noroeste de la Peninsula

Ibérica, correspondientes a los experimenteos de Galicia y norte de

Portugal (1982) y al experimento ILIHA (1989).

(Victor-Mendes et al., 1988).

Con el objetivo de encontrar un modelo regional para toda la zona

noroeste de la Peninsula Ibérica, se ha realizade una interpretacién

conjunta de los datos de ambos experimentos (Téllez et al 1993). El
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objetivo béasico era comparar la estructura cortical en la zona de
Galicia-Tras-os-Montes, sobre la gque fundamentalmente titranscurren los
perfiles registrados en la zona espaficla, con la zona Centro-Ibérica,
atravesada en su parte septentrional por los perfiles registrados en
territorio portugués (figura 2.4).

Las principales diferencias en las distribuciones
velocidad-profundidad de las ondas P calculadas para ambas zonas se
refieren a la corteza media e inferior, correspondiendoc los valores mas
bajos a la parte sur, en Portugal, fuera de la zona de
Galicia-Tras-os-Montes: 6.0-6.2 km/s para la corteza media entre 7 y 19
km de profundidad; aproximadamente 6.8 km/s la velocidad encontrada para
la corteza inferior. La estructuracién de la corteza en ambas zonas es
similar en cuanto al nuimero de capas y al espesor de la corteza (para mas

detalles, ver Téllez et al., 1993).

Por otra parte, con el fin de obtener una imagen acimutal de la
corteza hercinica en el noroeste de la Peninsula Ibérica, se ha realizado
una interpretacidén conjunta de los dos perfiles del experimento ILIHA

(1989} que dan informacién de esta zona y de los perfiles de Galicia.

los tiros B del experimento ILIHA fueron realizados en una posiciodn
muy préxima a la del tiro A del perfil La Guardia-Ribadec del experimento
de Galicia (figura 9.5). El perfil correspondiente al tiro Bl cruza la
zona de Galicia-Tras-os-Montes y la zona Centro-Ibérica. El perfil
correspondiente al tiro B2 transcurre completamente a través de la zona

Centro-Ibérica siguiendo una direccién noroeste-sudeste (figura 9.4).

En la figura 9.5 podemos ver la distribucién velocidad-profundidad
de las ondas P del perfil La Guardia-Ribadeo junto con las obtenidas a

partir de la interpretaciéon de los perfiles Bl y B2 del proyecto ILIHA
(Téllez et al., 1993).

Como podemos ver, las principales diferencias en la estructura de la
corteza superior aparecen en el modelo correspondiente a la linea B2, en

el que podemos observar una fuerte inversién de la velocidad entre 5 y 10
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km de profundidad. La base de la corteza media aparece bien definida, al
igual que en todos los perfiles de Galicia, a una profundidad de 22 km.
La corteza inferior se caracteriza también en estos perfiles por un
aumento de la velocidad con la profundidad, desde 6.70 km/s hasta 7.05
km/s a una profundidad de 30 km, donde se encuentra la discontinuidad

corteza-manto.

Los tres perfiles representados en 1la figura 9.5 presentan
diferencias en cuanto a la velocidad de las ondas P en el mantc superior.
La velocidad es 8.35 km/s en el perfil La Guardia-Ribadeo, 8.20 km/s en
el perfil Bl y 8.10 km/s en el perfil B2.

Esta dependecia acimutal de las velocidades de propagacién de las
ondas P puede ser debida a variaciones Jlaterales en la distribucién
velocidad-profundidad o puede estar relacicnada con la existencia de una

anisotropia en el manto superior.

S6le un estudio mas detallado y completo, incluyendo 1la
interpretacién conjunta de las ondas P y S, de todos 1los datos
disponibles en las zonas adyacentes a Galicia permitird conocer la
litosfera hercinica de la Peninsula Ibérica y analizarla realistamente en

términos litolégicos y tecténicos.
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CAPITULO 10

CONCLUSIONES

La realizacién de este trabajo ha permitido obtener las siguientes

conclusiones:

Andlisis espectral

1. Las frecuencias principales de las ondas S (fs) son ligeramente
inferiores a las de las ondas P (fp). La relacidén fs/fp es del orden de

0. 8.

2. Los espectros de las ondas P presentan, en frecuencias mas altas

que las del maximo principal, uno o dos picos de amplitud considerable.

3. Las ondas de cizalla muestran aproximadamente el mismo
comportamiento espectral para todos los perfiles analizados: un contenido

espectral significativo para frecuencias siempre menores de 15 Hz.

4, Un filtro paso-banda (1-15) Hz permite eliminar la contribucién
en altas frecuencias de las ondas P; mejora la calidad de los ensamblajes
de las ondas de cizalla; permite, respecto de los ensamblajes sin tratar,
una mejor separacién e identificacién de los grupos de onda, y hace

posible establecer una correlacidn mas segura de las llegadas.
5. La observacién de llegadas (PWP} de baja frecuencia, precedidas

en el mismo sismograma por precursores de alta frecuencia, indica la

existencia de una corteza inferior laminada.
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Analisis y filtros de polarizacién

1. Para una corteza promedic de tipe Hercinico, isétropa, laminada,
de capas planas homogéneas:

- Todas las ondas P estan polarizadas linealmente.

~ Las llegadas de ondas S, en general, inciden en la superficie con
angulos mayores gque el critico, presentande por tante una
polarizacién eliptica, excepto las fases reflejadas en profundidad y
registradas a distancias cortas, las cuales presentan una
polarizacién lineal perpendicular a la de las ondas P.

- Todas las ondas convertidas PS presentan una polarizacién lineal
perpendicular a la de las ondas P.

- El &ngulo de incidencia critico en superficie para una onda S
disminuye cuandec la relacidén de Poisson en la capa superior de la

corteza aumenta.

2. Una transformacién de los sismogramas, desde el sistema de
coordenadas propio de la estacién de registro al sistema de coordenadas
intrinseco de los diferentes grupos de ondas, permite separar e
identificar las ondas con diferentes parametros de polarizacién y, por

tanto, separar las llegadas P, S y convertidas.

3. El1 producto de las componentes vertical y radial de los
sismogramas es un potente filtro de polarizacidn que permite detectar el
caracter P o S de una llegada: el producto seria siempre positivo para

ondas P y negativo para ondas S subcriticas.
4. E] producto de componentes resalta las seflales que son coherentes

en los dos ejes, facilitandoe enormemente la identificacién ycorrelacién

de las llegadas.

Analisis e interpretacidn de amplitudes

1. Las principales fuentes de error en la determinacién de las

amplitudes de las ondas: dependencia angular de la radiacidn, efectos de
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la superficie libre, etc., pueden reducirse si se utilizan en la

interpretacidén las tres componentes de los sismogramas.

2. La distribucién por componentes de las amplitudes de las ondas S

depende del angulo con que dichas ondas incidan en superficie.

3. Cuando la relacién de Poissén es constante con la profundidad y
la corteza lateralmente homogénea, el angulo de incidencia de una fase P
determinada es el mismo que el de la correspondiente fase S a esa misma
distancia, siendo ademas el angulo de incidencia independiente del valor

de la relacion de Poisson.

Estructura de la corteza en el noroeste de la Peninsula Ibérica

1. La corteza se divide en tres zonas bien diferenciadas: superior,

media e inferior.

2. La corteza superior presenta una gran complejidad tridimensicnal.

3. En la zona del Manto de Mondofiedec existe una lamina de alta

velocidad situada a 4 kildmetros de profundidad.
4. No hay evidencia de una zona de baja veloclidad para las ondas de
cizalla, en la corteza superior, en las zocnas donde existe una fuerte

inversién en la velocidad de las ondas P.

5. La laminacidén de la corteza inferior para las ondas P no es

observable en las ondas S.

6. El espesor promedio de la corteza es de 30 kilémetros.

7. La frontera corteza-manto es una discontinuidad de primer orden o

una zona de transicién de menos de 400 m de espesor.
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8. Existe una variacién acimutal de las ondas P en el manto superior

indicativa de anisotropia.

9. La relacién de Poisson es baja en la corteza media (¢<0.25) y

alta (¢>0.25) en la corteza inferior.

10. La corteza superior y la corteza media estan compuestas

fundamentalmente por granitos y neises.

11. [La corteza superior contiene, localmente, fluidos a bajas

presiones intersticiales.

12, La corteza media presenta un altec contenido en cuarzo.

13. La corteza inferior presenta una composicién granulitica con

variaciones laterales en el contenido en cuarzo.

Este trabajo pone de manifiesto que, para obtener, en un estudio de
refraccidén sismica, un modelo preciso y realista de la corteza terrestre,
es necesario considerar toda la informacién contenida en los datos:
contenido espectral, naturaleza y parametros de la polarizacién vy
amplitud de las seflales y demuestra también que, una interpretacién
conjunta de 1las ondas compresionales, de cizalla y convertidas es
necesaria para conocer la estructura, liteclegia y propiedades fisicas de

la corteza.
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