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Capitulo 1

Introduccion

There are no whole truths: all truths are half-truths
AN, Whitehead (1861-1947)

1.1  MODELIZACION SISMICA.

E! conocimiento de la distribucién y magnitud de las propiedades eldsticas vy
densidad del interior de la Tierra es fundamental para numerosos estudios
geofisicos, geoquimicos y astrondmicos. Desde hace mas de 50 anos, se vienen
utilizando modelos esféricamente simétricos (1D} cada vez mds perfeccionados
(Jeffreys v Bullen, 1940; Herrin, 1968; Gilbert y Dziewonski, 1975; Zielhuis,
1992; Spakman et a/, 1993}, En la actualidad, ya no es suficiente el
conocimiento de modelos 1D, despertandose el interés por modelos sismicos
tridimensionales.

Denominamos modelo sismico a la imagen de la estructura sismica de, at menocs,
una parte de la Tierra; entendiendo por estructura, la informacién acerca de la
influencia que tiene el material de una regidén en las ondas elasticas que la
atraviesan, es decir, variaciones en la velocidad de propagacion o atenuacién de
su amplitud.

Los modelos sismices no son ni guimicos, ni dindmicos, a pesar de que las
variaciones de las propiedades gquimicas, o los campos de conveccidn, tienen
influencia directa en las propiedades sismicas de la zona en las que se producen.
Los modeios sismicos constituyen la representacion estatica de los parametros

sismicos, sin tener que explicar cuales son las causas quimicas o geoldgicas que
los producen.
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Podemos dividir los modelos sismicos en dos categorias:

1.- eldsticos: en los que la energia no se pierde al pasar una onda
sismica, sélo hay influencia en la velocidad de propagacion.

2.- aneldsticos: dan informacién de cémo se produce la atenuacion
sismica, infiuyendo en la amplitud de las ondas.

Dado el tipo de datos que vamos a utilizar en este trabajo de investigacian,
vamos a estudiar Unicamente modelos eldsticos. Una segunda subdivisidn dentro
de los modelos eldsticos seria en:

1a) isotropos: modelos en los que el valor de los pardmetros en un
punto del espacio es independiente de la direcciéon en 1a que el
rayo sismico o atraviesa.

2a) -anisétropos: en loes que en cada punto se ha de tener en cuenta
la direccionalidad.

En este trabajo nos centramos en el estudio de modelos isotropes, dado que, con
la tomografia lineal con residuos, se define precisamente el valor de un pardmetro
en un punto, tomando valores medios entre los distintos valores proporcionados
para cada punto, por todos los rayos que lo atraviesan.
Existe todavia una subdivision mas dentro del apartado {1a}:

1a1ll  modelos con simetria esférica {1D).

1a2) madelos sin simetria esférica (asféricos).
Por tanto, aunque en este trabajo estemos hablando de modelizacidn de la
velocidad de ia onda P, en realidad estamos dentro de un grupo muy concreto de

meodelos: los elasticos, isétropos vy asféricos.

En cuanto a los datos utilizados en modelizacion sismica, también se pueden
dividir en tres clases:

1.- ondas internas {instante de Yegada, amplitud, espectrol.
2.- ondas superficiales (amplitud, frecuencia).
3.- modos normales {amplitud, frecuencial.

€l tipo de datos al que nos vamos a restringir pertenecen a la primera clase, y
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dentro de ésta, unicamente al instante de llegada de una onda en concreto, la
onda P.

La pregunta a la que vamos a intentar dar respuesta con este trabajo de
investigacion que presentamos es si se pueden obtener imdgenes de alta
resolucion de 1a estructura asférica del manto bajo la peninsula ibérica, utilizando
el método de tomografia sismica linea! con residuos temporales.

1.2 PLANTEAMIENTO Y ORGANIZACION DEL TRABAJO.

Los estudios que hasta ahora se han realizado de la estructura de |a peninsula
Ibérica han proporcionado informacién sobre la corteza y el sistema litosfera-
astenosfera {Payo, 1970, 1972; Banda et a/., 1980, 1981, 1983, Panza et a/.
1980; Marillier y Mueller, 1985; Snieder, 1988, Surifach y Vegas, 1988; Badal
et al., 1990; Barranco et a/., 1990; ILIHA, 1993; Paulssen y Visser, 1993);
algunos estudios de tomografia han permitido adquirir alguna informacion sobre
la estructura del manto mas profundo {Spakman, 1986, 1990, 1991; Spakman
et al., 1993; Granet y Trampert, 1989; Nolet, 1990), pero al aparecer en todos
elles la peninsula lbérica en el borde del modelo, y tener una mds amplia
cobertura geogrifica, la resolucién obtenida para el drea peninsular no es
suficiente,

El objetive fundamental de este trabajo, ante la resolucién de la litosfera
proporcionada en la peninsula {bérica por otras téenicas geofisicas (por esemplo,
mediante los estudios de perfiles sismicos), es la obtencion de informacién lo méas
detallada posible mediante tomografia con residuos temporales de la estructura
del manto bajo la peninsula en su conjunto. Aunque a pricri esperamos obtener
mayor informacién del manto superior, utilizande como datos los residuos
temporales proporcionados por el 1SC {/nternational Selsmological Centre,
Newbury, Reino Unido) para el drea de estudio.

Dado el interés sismolégico y geodinadmico que tiene el sur peninsular, en especial
la zona de las Béticas y Mar de Albordn dentro del contexto del contacto entre
las placas euroasiatica y africana, y puesto que hasta ahora las investigaciones
que se habian realizado mediante tomografia, presentaban esta zgna de interés
en un extremo del modelo (con los consiguientes problemas de resolucion en la
zona por los probiemas de borde}, y las anomalias que obtenian podrian tener un
importante interés para comprender la evolucidn del contacto entre estas dos
placas, decidimos estudiar la estructura de la peninsula tbérica situando ésta en
el centro del drea de investigacidn, para asi evitar con toda certeza los problemas
de resolucidn asociados a los limites del modelo, utilizando como fuente de
datos, ei banco mds potente existente en la actualidad, que son los boletines
publicados porel ISC International Seismological Centre, Newbury, Reino Unido),
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extrayendo de ellos los residuos de onda P asociados a sismos con hipocentro
dentro del drea de estudio (tanto en estaciones sobre el modelo, como fuera del
mismo), o los residuos obtenidos en estaciones en el drea de estudio para
terremotas fuera del volumen a estudiar, con distancia epicentral inferior a 90,

La redaccién de esta tesis ha sido estructurada en siete capitulos, comenzando
por el desarrollo matemdtico, siguiendo su aplicacion practica y compraobacion,
terminando con la interpretaciéon de las anomalias obtenidas y proponiendo
futuras lineas de investigacidn.

En el Capitulo primero hemos resumido los distintos tipos de modelos que se
pueden obtener en Sismglogia.

En el Capitulo segundo abordames cdémo se introduce la tomografia en la
Sismologia, y su evolucidn histdrica, explicando los principios fisicos en que se
fundamenta la tomografia sismica lineal con residuos vy las aproximaciones
necesarias en su planteamiento.

El Capitulo tercero es un compendio de la formulacidn matematica utilizada en
esta investigacian (Spakman, 1988]. Detinimas en primer lugar las magnitudes
fisicas necesarias y su discretizacién, llegando mediante el principio de Fermat
a la linealizacién de la relacién existente entre los residuos temporales vy la
inversa de la velocidad de la onda sismica (sfowness), desglosando los residuos
en los diferentes sumandos que los compaonen.

A partir del sistema de ecuaciones de observacion, realizamos una exposicion de
los métodos mas usuales para resolver el sistema de ecuaciones mediante
minimos cuadrados, justificando la eleccidn de una varante del Gradiente
Ceonjugado, denominada .SQOR {Paige y Saunders, 1982},

En el Capitulo cuarto describimos los diferentes tipos de tomagrafia con residuos
que se pueden realizar, seglin que los epicentros o estaciones utilizados estén
dentro del volumen a estudiar y/o fuera del misma. También se lleva a cabo la
caracterizacion estadistica de los residuos temporales proporcionados por el ISC
en el proceso de localizacion hipocentral,

Puesto que la tomografia que varnos a aplicar linealiza las ecuaciones a partir de
una distribucidn unidimensional asumida a priori (Nolet, 1386), estudiamos el
efecto que sobre la solucidn tomografica final tiene la eleccidn de esta
distribucién, v cémo se han de corregir los datos por la variacion del modelo
utilizadoe en la localizacion hipocentral por el 1SC, y el empleado en la
linealizacidn,

El Capitulo quinto resume la aplicacion de la tomegrafia con residuos a la
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peninsula |bérica, estableciendo en primer lugar, el modelo de capas, y el tamaio
de celdas del modelo inicial y cdmo se lleva a cabo el trazado de rayos con la
precision adecuada a la resolucion mdxima que se puede esperar, que serd la de
una celda del modelo.

Una vez definido el modelo inicial, vy seleccionados los datos, realizamos la
primera inversion, explicando cdmo ponderamos los diferentes sumandos que
contribuyen al valor del residuo, describiendo ia manera de llevar a cabo el
calculo de las correcciones de estacion, v relocalizacién hipocentral.

Tras obtener la solucion con el conjunto total de datos, denominada 1P1, hemos
de comprobar la capacidad de resolucion del conjunto de datos utilizado, para lo
que se disefian dos tipos de tests de resolucion: uno para estructuras del tamano
de una celda del modelo (110 Km. aprcximadamente), denominado de celda-
spike, y otro para estructuras de mayor tamano , denominado test de bloques,
para comprobar el poder de resolucion de la iluminacién proporcionada, a
estructuras de un tamafio del orden de 220 Km.

La interpretacién preliminar de las anomalias obtenidas con el conjunto de datos
IP1, se realiza a la vista de los resultados por capas de los tests disefados y del
muestreo (o iluminacién) del modelo, ya gue existe una gran influencia de las
direcciones privilegiadas de iluminacion sobre la solucién sobre el valor y forma
de las anomalias que se obtengan por inversion.

El Capitulo sexto comienza con la comprobacidn, mediante el test denominada
de permutacién de datos, de la relacién existente entre el muestreo det modelo
v el valor de los residuos.

Dada la baja resolucién mastrada en el capitulo anterior por el test de celda-spike
v bloques para ia solucidn IP1, subdividimas el conjunto total de datos en dos
subconjuntos disjuntos en cuanto a los datos incluidos en cada uno de ellos, v
los voliimenes muestreados:

- IP2: rayos con distancias epicentrales entre 48¢ y 90°,

- IP3: incluye distancias epicentrales entre 0° y 30°.
con el objetivo de comprobar qué anomalias de las obtenidas con IP1 son
estables en las tres soluciones, permitiéndonos asegurar su existencia vy
veracidad.
Puesto que en las tres scluciones obtenidas (IP1, IP2 e IP3) aparece de manera

muy estable una anomalia positiva en el SE peninsular, imagen de una posible
capa de subduccidn coronada por una capa de baja velocidad, disefamos
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diversos tests que hemos denominado de capa sintética, en los que resolvemoes
el problema directo del célculo de los residuos a lo largo de los mismos rayos
utilizades en el problema de inversidn real, incluyendo una anomalia que simule
la obtenida por inversidn en contraste y posicion, permitiendo comprobar el poder
de resolucidn de una estructura semejante a la obtenida por inversién (SYNO,
SYN1, SYN2, SYN4, SYNS v SYNB}.

Como final del Capitulo 6, contrastamos las estructuras obtenidas en este estudio
tomogréfico con la informacién suministrada por la sismicidad de foco profundo
{z ~ 630 Km.} existente en el sur peninsular, y 1as correcciones de estacion
calculadas en el proceso de inversidn, v realizamos la interpretacion de dichas
anomalias.

Pese a que la modelizacidn propuesta es Gnicamente sismica, de las anomalias
significativas obtenidas en esta investigacién, llevamos a cabo en el Capitulo 6,
alaluz de los modelos geodindmicos mas aceptados en ta actualidad, una posible
explicacién de su origen y datacitn geoldgica de dichas estructuras dentro del
marco geodindmico de las Béticas vy del Mediterrdneo.

En el Capitulo séptimo se resumen las conclusiones principales obtenidas en esta
tesis, proponiendo nuevas lineas de investigacidn que continuando el camino
emprendido, permitan obtener informacidn mis detallada del volumen estudiado,
tanto de las anomalias obtenidas en este trabajo, como del resto de las
estructuras cuya existencia no puede ser asegurada en este trabajo por la baja
resolucion obtenida, citando las investigaciones que con esta metodofogia se
estan realizando actualmente en Espana.
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Capitulo 2

Fundamento fisico

La sabiduria edifict su casa,

ralld yuy siete columnas;

Inmold sus victimas, compuso su vino

v preparc su mesa.

Envio sus criadas, resonando su invitacion
sobre lay aliuras culminantes de la ciudad
"iQuién sea simple, véngase a mil”
Proverbios, 9, 1-4

E! conocimiento de la evolucién histérica, v de los principios fisicos en los que se
fundamenta cualquier metodologia, ayuda ala interpretacidn de los resultados de
su aplicacion, permitiendo valorar el grado de validez de las aproximaciones
realizadas.

2.1  SIGNIFICADO E HISTORIA DE LA TOMOGRAFIA.

El término Tomografia estd compuesto de dos partes, ambas con raiz griega: la
primera "tomos” significa corte, y la segunda "graphé” implica representacién,
dibujo. Por tanto "Tomografia” quiere decir "técnica para la obtencién de la
imagen de una seccién plana de un objeto tridimensional”. Aunque primeramente
se utilizd esta denaminacién en el campo de la Medicina para designar a la
metodologia que permite la visualizacién de drganocs internos en 3 dimensiones
(resolucidn de 1 mm.) utilizando un conjunto de emisores-receptores de rayos-X
v un ordenador (de ahi el nombre de Tomografia Axial Computerizada con el que
hahitualmente se designa, TAC), el procedimiento se desarrolld simultdneamente
en Sismologia para estudiar el interior de la Tierra, sin utilizar el vocablo
tomografia hasta que se incorporaron los métodos iteratives con matrices.
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Esta técnica de inversion fue apiicada por primera vez en Sismologia en 1976 por
Aki, Christofferson v Husebye {Aki et af., 1977}, utilizando como datos los
telesismos registrados por el array NORSAR en Noruega. Posteriormente, Akiy
Lee (19786} incrementaron caonsiderablemente la resolucion del método incluyendo
los datos de sismos locales, usando como datos iniciales los sismos registrados
por ¢l array del U.S.G.S. instalado en California. Los primeros resultados
utitizando métodos iterativos fueron presentados por Clayten y Comer (1984).

En 1984, Clayton definid "tomografia sismica” de la siguiente forma:

"La tomografia puede ser definida como la reconstruccién de un campo
de distribucién de una magnitud fisica cualquiera mediante el
conocimiento de integrales de linea a su través. En Sismologia, el anélisis
de variaciones laterales de la velocidad se ajusta a esta definicidn si
perturbamos la ecuacién de tiempo de recorride alrededor de un modelo
de velocidad de referencia. El campo, en este ¢aso, es la perturbacion de
la lentitud {slowness), y las abservaciones son las desviaciones del
tiempo cbservado respecto al calculado en el medela.”

En Sismologia se utilizan diferentes tipos de tomografia (Aki, 1993}, dependiendo
de la clase de datos y de la escala del estudio. La tomografia que se va a
desarrollar en este trabajo de investigacion es la que utiliza como datos los
residuos temporailes, pero existen otras basadas en la velocidad de fase o grupo
de ondas superficiales, o formas de onda. También se aplica la tomografia a
estudios de estructura entre pozos, sismica de reflexidén y refraccidn.

Aungue la aplicacion de esta técnica es muy reciente, su fundamento matematico
data de 1917, cuando el matematico austriaco Johan Radon postuld el teorema
denominado "de la capa interna” (Radon, 1217). En este teorema se expone la
posibilidad de reconstruir funciones bidimensionales, a partir de integrales
lineales. En 1963, Allen Cormack (1963) postulaba la idea por la que merecid el
premio Nobel, Esta es muy sencilia: si podemos resalver el problema en dos
dimensiones por conacimiente de las integrales de linea (Radon, 1917), de la
misma manera podremos recanstruir la funcién tridimensional a partir de las
soluciones bidimensionales.

2.2  TEOREMA DE LA CAPA INTERNA

Fste es el fundamento de cualquier tipo de tamaografia, bien sea médica, s{smica,
oceanografica, etc {Lee v Pereyra, 1933).

Si gqueremos obtener la funcién de distribucion de un pardmetro en ¢l interior de
un cuerpo hir). donde r es el vector de posicion de un punto cualguiera de su
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interior respecto a un sistema cartesiano arbitrario definido por los vectores base
ortonarmales {u,, 1}, siguiendo el esquema de la Figura (2.1}, haremos incidir un
haz de rayos paralelos de una energia cuya intensidad varie segun el valor del
pardmetro a estudiar en cada punto del interior del cuerpo hir), y colocamos,
simétricamente respecto al objeto, un conjunto de receptores para medir la
energia después de haber atravesado el cuerpo a analizar.

1
+
O\
v P
1
\H
Ya
1
1
-—— Sensores
Figura 2.1 Reconstruccion de un objeto mediante el muestreo con una radiacion de

una energia |, conocida, midiendo la energfa | después de atravesar dicho cuerpo
(Swindell v Barrett, 1977}
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Definimos otro sistema de coordenadas mediante sus vectores base ortonormales
{u.. u,), siendo vy’ paralelo a la radiacién incidente, obtenido girando el sistema
cartesiano {u,, u,) un dngulo @ en el caso de Ia Figura (2.1). Las coordenadas del
punto ¢un vector de posicién r en ef primer sistema de referencia son {x, y}, v en
el segundo (x’, y'}.

r=xu, = vyu, = x' u. + vy u,
Representamos la funcidon de proyeccion fx'y = -In{l/l)), que relaciona Ia
intensidad incidente inicial |, vy 1a registrada | a lo largo del eje x’ (perpendicular
a la direccidn de incidencial, con r vy hirl mediante la expresidn

W

£, (x) = Jf hirydy’ (2.1

[

Calculando la transformada de Fourier unidimensional de {2.1), siendo € el
numero de onda correspondiente al gje x', obtenemocs

;:

Filf,(x)] = J'fQ(x’]e""”"""dx’ {2.2)

£

sustituyendo (2.1} en (2.2) y reagrupando los términos, obtenemos

Filf,(x"}) = J' dx’J dy'hl r} e2nex {2.3)

que puede escribirse como

FLF XYY < 1defj dy’ hiryemier ety o F )

o

w0

siendo F, la transformada de Fourier bidimensional, siendo ¢’ el ndmero de onda
correspondiente al eje y', evaluada para x4’ = 0 . Si variamos el dngulo de
proyeccion ¢ en el intervale (G, 180°), conoceremos F, en todas las direcciones
permitiéndonos, por inversian, conocer hirl en todo punto r del interior del objeto.

Aunque el principio tedrico de toda clase de tomografia es el mismo, conviene
sefalar que su formulacién matemdtica difiere entre los distintos tipos por la
diversidad de condiciones. Las diferencias entre la tomagrafia radiolégica v la
sismica (Lee y Pereyra, 1993} se muestran en la Tabla {2.1}.
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RADIOLOGIA SISMOLOGIA
ECUACION ’ f_.= [ .gisids T=Juid
s elemento de L | elem. diferencial de I
f, = funcidn absorciéon | T tiempo de recorrido
INCOGNITA r gls) = coef. absorcién | ull} = lentitud
TRAYECTORIA L linea recta I" no suele ser recta
FUENTES posiciones conocidas desconocidas e

incontrolables

RECEPTORES NUMerosos y posicionamiento no
contralables éptimo y escasos
Tabla 2.1 Diferencias entre la tomografia radioldgica y la sfsmina

2.3  CONCEPTO DE TOMOGRAFIA SISMICA CON RESIDUOS

Cuando se produce un terremoto o una explosion, se generan diversos tipos de
ondas que se propagan (en primera aproximacion) como rayos en todas las
direccicnes, atravesando la Tierra hasta llegar a la estacidon sismica que los
registra. La trayectoria que sigan, y el tiempo transcurrido desde su generacion
a su reqgistro, dependera de la estructura del medio atravesado. Por tanto, el
registro de un terremoto [sismograma) contiene informacién de ias propiedades
fisicas del interior de la Tierra muestreada a lo largo de la trayectoria del rayo
desde la fuente hasta el receptor, permitiendo mediante su estudio, analizar la
estructura atravesada.

La magnitud fisica del interior de la Tierra a estudiar en este trabajo, es la
velocidad de propagacion de ias ondas P que se puede calcular a partir de los
tiempos de recorrido de estas ondas desde la fuente hasta el receptor, evaluable
si conocemos la pasicidn del hipocentro, el tiempo origen, y el instante en el que
la onda compresional llega a la estacion.

El método de la Tomografia sismica con residuos {diferencia entre el tiempo de
recorrido observado vy el calculado asumiendo un modelo de distribucién de
velocidades sismicas en 1a Tierra y un hipocentro calculado en tal modelo) se
basa en la hipdtesis de que los residuos temporales pueden interpretarse en
términcs de estructuras anémalas de velocidad con respecto al modelo de Tierra
supuesto. Por facilidad de célculo, se suelen presuponer modelos de distribucion
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radial (Jeffreys-Bullen, PREM,...) (Jeffreys y Bullen, 1840; Dziewcnski y
Anderson, 1981, respectivamente). Si el tiempo de recorride observado en una
estacion en particular difiere del tiempo calculado en cualquiera de estos
modelos, la Tierra real diferira de la supuesta con simetria radial.

: Ie

5 e’xphcar las'dnferencuas entre los ttempos de recorndo observadc

; ..teéncos, me;orando el modelo de d:stnbucnon de- velocudades B
“asumido a priori. .

Para determinar la dimensién y emplazamiento de las regiones con velocidad
sismica andmala, necesitamos muestrear éstas con rayos en todas las
direcciones. Cuanto mds homogéneo sea el muestreo del interior del volumen de
Tierra a estudiar por diferentes tipos de ondas, y mds preciso la determinacion
de los tiempos de llegada v amplitudes ("picado™) de tas fases en los
sismogramas, mejor serd el conocimiento que podamos tener de la naturaleza
fisica de las estructuras andmalas (situacién, forma, volumen, propiedades
sismicas).

La fuente de datos mas potente en Sismologia global es la base de datos
constituida por las lecturas de los instantes de llegada de las distintas fases de
un evento sismico realizadas por los operaderes de las redes sismicas locales, y
que son enviadas rutinariamente al /nternational Seismological Centre {ISC
Newbury, Reino Unido). Estos datos se almacenan en cinta magnética junto con
la localizacian de tal evento calculada utilizando todas las lecturas disponibles,
mediante procesos iteratives de minimos cuadrados.

En el primer trabajo realizado con este banco de datos (Dziewonski et al., 1977),
se calcularon los primeros coeficientes del desarrplio en armonicos esféricos de
las perturbacicnes en velocidad en ef manto terrestre de cardcter global,
mediante un proceso de minimos cuadrados.

Simultdneamente se mejoro el método de inversién {Akiy Lee, 1976; Aki et a/.,
1977} al dividir el volumen de tierra a estudiar en celdas individuales en las que
se asume velocidad constante. Esta aproxamacidn conduce a un sistema matricial
que, si el numero de celdas es elevado, es singular e inestable. Para problemas
de dimensiones no muy elevadas, podemos solventar estas dificultades utilizando
técnicas algebraicas como la denominada Descomposicion de Vatores Singulares
("Singular Value Decompasition”, SVD). En tomografia se llega facilmente a
sistemas con matrices del orden de 10 ° elementos, no almacenables ni
manejables actualmente de manera eficiente par los ordenadores, y el problema
se soluciona por métodos iterativos. La prumera investigacian utilizando estos
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métodos fue la de Clayton y Comer (1384). Es a partir de la aplicacién de los
métodos iterativos cuando se empieza a comprobar la gran potencialidad de
andlisis de la tomografia aplicada a la Sismologia.

2.4 PRINCIPIO DE FERMAT

El principio filosdfico de minimo, de gran aplicacién en la explicacidn de los
fendmenos de la naturateza (p.e. minima accion de Maupertius en la mecénica,
minima energla en los equilibrios, etc), fue aplicado con éxito por Fermat a la
propagacién de los rayos de luz en Optica. Aplicaremos este principio a la
propagacion de rayos sismicos, va que es la justificacidn del uso en tomaogratia
del trazado de rayos en el madelo de distribucion de velocidades de referencia
{Nolet, 1987).

E! enunciado original es: "la geometria del rayo es tal, que el tiempo de recorrido
entre dos puntos es estacionario, es decir, minimo o maximo". Dicho de otra
manera (Figura 2.2): si el rayo va realmente de un punto A a otro B por una
trayectoria, €sta es tal que el camino 6ptico es minimo comparado con otras
trayectorias geomeétricas muy préximas a ella que, pasando por A y B, no sean
el camino real del rayo.

Figura 2.2 Dos posibles trayectorias de un rayo sismico entre los puntos A y B.

Si tomamos dl tangente a lo largo del rayo, y un elemento a lo largo de éste ds,
con longitud suficientemente peguefia como para gue v permanezca constante
{Figura 2.3), se define la velocidad sismica escalar como
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v = 191 (2.4)
dt

ds

——
s

di

Figura 2.3 Elementos diferenciales en un rayo sismice.

Si ahora perturbamos la travectoria del rayc sismico, de forma que dl pase a ser
d{l + &1), éste atravesaria una zona con una velocidad distinta, en general serd
(v + év)

dt + gde = 1 U2 dol | (2.5)

v o+ Qv

desarrollando en serie de Taylor, y despreciando los términos de orden superior
al segundo, obtenemos

dt + Sdt = |t o dst | 1L w8l (2.6)
v v

que segun la Figura (2.3)
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U dlcdsl | =n A dl+ ddl ) siendo  n = gg {2.7)

resufta en primera aproximacion

st = L. dst v Sl vn.di (2.8)
vV v

La perturbacion total del tiempo de recorrido entre dos puntos fijos A v B sera

4

&
5T - 1 sty n.dr +’[ Y ndst con 1 - s (2.9)
v v
sustituyendo | = l{s}, obtenemos
& B
6T=J6( l)n.d’(s)d5+Jln.d5”s)ds i2.10)
3 v ds LoV ds
ya que
st L1 =av(l (2.11)
v Vv

sustituyendo en {2.10}, e integrando por partes, resulta:

B a8
6T = J;a: (s).V i vds « (761 (5] - 151 (1.9 () s (2.12)
v v A s v

siendo el segundo sumando nulo porque la perturbacidn de la trayectoria del
rayo, al ser puntas fijos A y B se anularg en ellos v quedard

8

ar:laf{V(l)_£<£)]ds (2.13)
v das v

para dt arbitrario serd T nulo si la cantidad entre corchetes 1o es, debiéndose
cumplir par tanto:
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vl dm 12.14)

Aplicando el principio de Fermat, hemos llegado a la ecuacién general def rayo
sismico.

2.5 APROXIMACION DE RAYO SIiSMICO

Toda tomeografia con residuos asume que, tedricamente, el tiempo de recarrido
se obtiene mediante la integracion a lo {argo del rayo L de la velocidad sismica
correspandiente, en un espacio tridimensional:

T = Ji’f{ (2.15)
] v

siendo dl el elemento diferencial a [o largo del rayo sismico.

Hemos de darnos cuenta de la aproximacién lineal del rayo sismico que estamos
aceptando, que Gnicamente serd cierta si [a longitud de onda A tiende a cero
{Nolet, 1987); es decir, si ta longitud de onda 4 es pequefia comparada con el
intervalo de distancia en el que varia la velocidad v.

Hay tres principios en Optica que se basan en esta aproximacién: Fermat,
Huygens y Fresnel. El primero de ellos ya ha sido enunciado, veamos los otros
dos:

1) PRINCIPIO DE HUYGENS:

Un frente de ondas S progresa como si cada uno de sus puntos emitiera
ondas esféricas elementales, siendo la posicion del frente de ondas al
cabo de un tiempo &t, 1a envolvente de dichas ondas elementales,

2) PRINCIPIO DE FRESNEL:

© Ui movimientd TaAdutatorio en cuaiquier punto extenor a su frente de
ondas S, puede representarse como el resultado de {a superposicién de
ondas secundarias coherentes eritidas por fuentes virtuales con
distribucidn centinua sobre S.
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Si aplicamos este principio al caso de la Figura (2.4), donde:
FAR = rayo de F (fuente) a R {receptor) con tiempo minimo,

FB = rayo de F ala fuente virtual B, con tiempo minimo; analegamente
se define BR.

Siempre que FBR - FAR = A/4 los rayos interfieren constructivamente (en
Sismologia esto implica que la estructura muestreada en B influye en la
observacion en R).

e | B

Figura 2.4 Superticie S normal al rayo FAR.

Definimos como tubo sismico, una figura imaginaria que tendria por eje el rayo
sismico aproximade, y un radio tal que el tubo incluyera en su interior toda las
estructuras que afectarian al rayol.

Asi, por ejemplo, para una longitud de onda A de 10 Km, la anchura maxima del
"tubo sismico® variara entre:

36 Km., para una longitud total def rayo de 1000 Km.
112 Km., sila longitud es de 10000 Km.

Aunque la aproximacion de rayo sismico, implica que la solucidén que se obtenga
no es totalmente correcta, puede aplicarse suavizando las anomaiias de la
velocidad entre celdas adyacentes mediante una funcidn de suavizado adecuada,
de forma que no existan grandes discontinuidades.
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La aproximacidn de rayo sismico es de total aplicacidn en este trabajo, dado el
tamafno de las anomalias que vamas a intentar resolver {como veremos en el
Capitulo 5, al definir la unidad de resolucian utilizada en este caso particular),
independientemente de que apliguemos a la solucién el suavizado
correspondiente}.

Evidentemente, en las investigaciones en las que el grado de resolucion deseado
sea mias alto, interpretdndose anamalias de menor tamano, se deberd examinar
el grado de validez de esta aproximacion.



Fundamento fisico 23

REFERENCIAS

Aki, K., WHK. Lee, 1976. Determination of the three-dimensional velocity
anomalies under a seismic array using first P arrival times from locat
earthquakes, Part. 1. A homogeneous initial model. J. Geophys. Res., 81,
4381-4399.

Aki, K., A. Christofferson, E.S. Husebye, 1977. Determination of the three-
dimensional seismic structure of the lithosphere. J. Geophys.Res., 82,
277-296.

Alki, K., 1993, Overview. En "Seismic Tomography. Theory and practice™. kd: H.
M. Iyer, K. Hirahara. Chapman & Hall.

Clayton, R.W., R.P. Comer, 1984. A tomographic analysis of mantle
heterogeneities. Terra Cognita, 4, 282-283.

Cormack, A.M., 1963. Representation of a function by its line integrals, with
some radiological applications. J. Appl. Phys., 34, 2722-2727.

Dziewonski, A .M., B.H. Hager, R.J, O'Connell, 1977. Large-scale heterogeneities
in the lower mantle. J. Geophys. Res., 82, 239-255,

Dziewonski, A.M., D.L. Anderson, 1981, Preliminary reference Earth model.
Phys. Earth Planet. Inter., 25, 267-356.

Jeffreys, H., K.E. Bulien, 1940. Seismolagical tables. British Association. London.

Lee, W.H.K., V. Pereyra, 1983. Mathematical introduction to seismic
tomography. En "Seismic Tomography. Theory and practice”. Ed: H. M.
Iyer, K. Hirahara. Chapman & Hall.

Nolet, G., 1987. Seismic wave propagation and seismic tomography”. En
"Seismic Tomography. With applications in Global Seismology and
Expleoration Geophysics”. Ed: Guust Nolet. Reide/ Publishing Comipany.

Radon, J., 1217, Uber die Bestimmung von Funktionen durch ihre Integralwerte
langs gewisser Mannigfaltigkeiten. Ber. Verh. Saechs, Akad. Wiss.,
Leipzig. Math. Phys. KI., 69, 262-277.

Swindell, W., H.H. Barrett, 1977. Computerized tomography: taking sectional
X-rays. Physics Today, 32-41.






Capitulo 3

Desarrollo teorico

Un profesor de matemdticas,

por grande que sea sy amor @ la materia

¥ fuerte su deseo de comunicacion,

se enfrenta permanentemenie con ana dificuliad agobiante:
;Como mantener despierios « sus alumnos?

M. Gardner

Desde que se instalaron los primeros sismoégrafos sobre la superficie terrestre a
finales del 5. XIX, se han utilizado las ondas sismicas para localizar su punto de
origen y definir la distribucién de las velocidades de las ondas sismicas en el
medio atravesado.

Mediante la aplicacién de la Tomografia sismica lineal tratamos de conocer la
distribucién tridimensional de la velocidad sismica de una fase determinada, en
particular en este estudio la onda P, utilizando como datos los residuos
temporales (delay-times) obtenidos como diferencia entre el instante de llegada
de una onda a una estacién, vy el calculado asumiendo un modelo de Tierra
determinado.

Partimos de la hipdtesis de que los residuos proporcionan informacién sobre las
anomalias de velocidad muestreadas por los rayos sismicos, respecto al modelo
de Tierra utilizado en el proceso de localizacién hipocentral.

En este capitulo vamos a analizar qué es y a qué corresponde exactamente el
valor de un residuo, asi como el procedimiento de linealizacidon de las ecuaciones
constituyentes del sistema, la parametrizaciéon tanto de las anomalias de
velocidad como de los demds sumandos constituyentes de un residuo, y los
diferentes métodos de cdalculo de la solucidén del sistema de ecuaciones en
tomografia, deteniéndonos en el utilizado en este trabajo.



26 Capitulo 3

3.1 DEFINICION DE MAGNITUDES EVALUABLES

Antes de comenzar con la formulacidn matemdatica, vamos a especificar las
magnitudes que vamos a utilizar y establecer la notacién que vamos a seguir. E

observable fisico que se utilizard va a ser {a lentitud s (sfowness), inversa de la
velocidad v.

Definiremos su anomalia en un punto del interior de Ia Tierra a partir de la lentitud
real s’ y a la que el modelo de distribucidn de velocidad utilizado como referencia,
nos da en ese mMismo punto como:

Ay v -y

En funcion de la anomalia de la velocidad

Av = v -v

resulta

As = - o= (3.0

Ve

z
E’i

Aungue todos los cdlculos se realizaran utilizando esta magnitud s que los
simplifica, en la interpretacién al ser mas intuitiva la velocidad v, hablaremos de
anomalias positivas o negativas en funcidn de la anomalia de velocidad (de signo
contrario a las de fentitud).

Puesto que tanto la velocidad v, como la longitud del rayo sismico son
magnitudes de punto,

.
s =5y} Sy sl
L=y )]

hablaremos indistintamente de siy} ¢ s{l), siendo y el vector de posicion de
cualquier punto del rayo respecto a un sistema de referencia arbitrario, v | 1a
longitud a lo large del rayo.

Siguiendo la Figura (3.1), definiremos genéricamente L como la longitud a lo targo
del rayo y T el tiempo en recorrer dicha longitud, estableciendo las siguientes
variantes:
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a} trayectoria del fayo a través de la Tierra real entre el hipocentro
verdadero vy la estacion
L =L{x,s,e} T =T{x,s, e

b} trayectaria del rayo a través del modelo de Tierra inicial, entre el
hipocentro real vy 1a estacién
L" = L {x, s e T = Ti{x, s° e}

¢) trayectoria del rayo en el medelo de Tierra inicial, entre el hipocentro
calculado vy la estacion

L° = L (%" s° e} T = T{x" s° e

d) trayectoria del rayo en otro modelo de distribucién de velocidad s'
entre el hipocentro calcuiado en el modelo s° vy la estacitn

L= L (x° s e T =T{x" s, el
__g__i__\‘\\&
\\‘
e
T =Thksel Tl
', 19 Ry
L =ik e T=Tlxse e
x5 o .
| L =Lix,s.el .
Y \ -
X ) \ g
s T I -...\h__,
AX
X T e
T="7 i el
LU=l sle
Figura 3.1 Defirucion de las diferentes trayectorias de rayos utihizados y tiempos de

recorrido asociados.
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donde:

X representalas coordenadas hipocentrales calculadas en el modelo
asumideo a priori

las coordenadas hipocentrales reales

el emplazamiento de la estacion

ta distribucidn real de la tentitud

la distribucidn de velocidad teérica, asumida en la lgcalizacién
hipocentral

s atro modelo de distribucién de velocidades.

o

v o X

De todas las cantidades anteriarmente definidas, dnicamente conocemos x°, s°,
s'. e, yportanto L°, T°, L'y T".

L es la trayectoria para la que el tiempo de recorrido T es estacionario frente a
pequerias perturbaciones en la geometria det rayo. Esto es, L y T satisfacen el
principio de Fermat {Spakman et g/, 1993) expuesto en ei Capitulo 2.

En el capitulo 5 se explicara la razdn de tener que definir un segundo modelo de
distribucién de velocidades.

3.2  ECUACION FUNDAMENTAL EN TOMOGRAFIA

La definicién de residuo dada en la introduccién del capitulo, puede ser expresada
matematicamente de la forma siguiente:

(3.2)

donde;

t** = tiempo observado de llegada de una fase determinada de un
terremoto a una estacion.

t** = tiempo de recorrido calculado desde la localizacion del hipocentro,
hasta la estacién a través del modelo de Tierra en que se ha obtenido
dicha localizacién.

Veamos los distintos sumandos gue componen un residuo:
1) el tiempo observado de llegada de la fase sismica escogida a una

estacion, se puede descomponer en los sumandos siguientes (Kissling,
1987, Spakman, 1988}
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o=y o+ T +A1 4+ ¢ (3.3

donde t, es el tiempo origen verdadero, T el tiempo de recorrido real e
At, la correccidn de estacién, que incluye todo efecto sistematico
observado en los tiempos de llegada a cada estacién en particular (p.e.
la correccion por altura, pues estamos suponiendo gue la posicion de la
estacién es la misma en el modelo de Tierra gue en la Tierra real}; vy ¢
aglutina todos los errores de observacidn.

2} De forma andloga, el tiempo calcuiado de llegada de la misma fase, sera
p =tk T (3.4}
donde t,° representa el tiempo origen calculado y T° el tiempo de

recorrido tedrico en la distribucidn de velocidades utilizada en la
localizacion hipocentral.

Sustituyendo {3.3) v (3.4) en (3.2) y agrupando términos, obtenemos

r=T(x.s.e) - T(x",s".e) + &1+ AL+ ¢ (3.5)

siendo

Ar, =1, — 1) (3.6

el error cometido en el célculo del tiempo origen del terremoto.

Para una distribucidn tridimensional de velocidades, el tiempo de recorrido es
funcién de tal distrnibucién y de la trayectoria del rayo, que a su vez depende de
dicha distribucion, v puede formularse como

T = J.mz (3.7)

En esta ecuacién {3.7) el problema inverso, en general, consiste en: teniendo
como datos de entrada los tiempos de recorride (T), tratar de conocer la
distribucion espacial de lentitudes s.

Como se puede ver, se trata de un problema claramente no lineal, pues la
incégnita, s, estd también implicita en la trayectoria del rayo L=L{x,s,8}), ya que
como se ha comentado, s =si{l).
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Sustituyendo en {3.5) los tiempos de recorrido por sus integrales
correspondientes (segun 3.7}, llegamos a:

r o= j'.wfz : Js'dl ¢ AL v Al v e (3.8)

St sumamos y restamos la cantidad siguiente {Spakman, 1988) (que aunque
carente de sentido fisico alguno, nos permita separar las diferentes
contribuciones fisicas al valor total del residuo, para poder llegar a su
linealizacion)

’[‘\--«u

obtenemos agrupando sumandos,

!
i

ro= [j_wu - dei | + [Jlmu - ' shdl )+ Ar, v Al + (3.9)

El primer corchete representa la diferencia entre el tiempo de recorrido real
{desde el hipocentro verdadero a través de la Tierra real} v el calculado en el
modelo de distribucién de velocidades asumido entre el hipocentro real v la
estacién; es por tanto el residuo verdadero. Los sumandos incluides en el
segundo corchete corrigen el residuo verdadero por el error espacial cometido en
el proceso de localizacidn hipocentral.

Si asumimos que las anomalias de la fentitud As producen perturbaciones
despreciables en las geometria de los rayos L y L y también errores no
significativos en la localizacién hipocentral Ax = x - x,, podremaos:

1) aplicar el principio de Fermat a {as integrales en L (trayectoria real),
pasandolas a L™ {trayectoria desde el hipocentro real, a través del modelo

de Tierra inicial).

2) desarrollar en serie de Tayler las integrales en L™ alrededor de L°
desprediando términos de orden superior al segundo.

resultando:
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ro= | Asdl « Ax.VI_JAsd! AV TC + A7, v Al v e (3.10)

-

donde
Vx,, = (bidx ,8/6y ., 0/67))

representa el operador gradiente respecto a las tres coordenadas hipocentraies
cartesianas calculadas.

En el segundo sumando de {3.10) aparece el producto de dos perturbaciones, por
tanto tendrd sobre r un efecto de segundo orden, que es despreciable para el
grado de aproximacion que se busca, y en todo caso, el error cometido en tal
aproximacidn es incorporable al sumando ¢, pasando a ser €.

La ecuacidn fundamental de la Tomografia con residuos es por tanto

r= JAS of + Ax Y. T° + At, + At, + €

En la ecuacion {3.11) relacionamos cada dato, o residuo (r) con:

- las anomalias de la lentitud (As) atravesadas en su trayectoria

- el error espacial cometido en la localizacion hipocentral (Ax} de ese
evento

- el error en el tiempo origen de dicho evento (At)

- la correccidn de estacion de registro (At,)

- el error de observacidn ¢'de esa fase.

Dado que en la practica el muestreo por los rayos sismicos del velumen a
estudiar es discreto, tendremos zonas que no han sido atravesadas por ningdn
rayo, no pudiendo entonces ser resueltas.

Por otro lado, que una zona esté muestreada por numerosos rayos, no implica
que las anomalias de velocidad que presente vayan a poder ser definidas con una
elevada resolucion, ya que si los rayos tienen trayectorias paralelas, no se podran
separar la anomalias de una zona de fas anteriores y posteriores segun la
trayectoria de los rayos paralelos. Por tanto, no sdlo interesa un alto muestreo,

si no también una adecuada cobertura acimutal en cualquier punto del volumen
a estudiar.
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3.3 DISCRETIZA’CI(')N Y LINEALIZACION DEL PROBLEMA EN
TOMOGRAFIA

Para plantear la salucidn analitica del sistema de ecuaciones que se nos presenta,
tendremos que conocer los distintos sumandos que componen un residua r, y
que figuran en la ecuacion (3.11),{Spakman, 1988}. Un residuo temporal se
puede considerar compuesto de tres sumandos que son totalmente
independientes, y que son:

Al riM el residuo prapiamente dicho, originado por la anomalia de la lentitud
de la Tierra real respecto ai modelo de distribucién de velocidades
asumido a priori en el volumen de Tierra objeto del estudio.

Puesto que como hemos dicho anteriormente, en la prictica el muestreo
no es cantinuo, no tendremos datos suficientes para estimar el campo de
anomalias de velocidad en su totalidad, teniendo que discretizar el
volumen de estudio en unidades con compartamiento homogéneo.

La teoria general de inversién desarrollada por Backus y Gilbert {1967),
mejorada posteriormente por Crosson {1976} fue aplicada por Aki,
Christofferson y Husebye (Aki et a/., 1977} al problema de la tomografia,
dando la forma definitiva al modelo ACH que seguimos en este estudio.

Este modelo se basa en la proyeccidon de las anomalias de la lentitud
sobre un conjunto de funciones {ortonormales) que definen las anomalias
con una forma determinada. Para ello, dividimos el volumen a estudiar en
una malla de celdas, dentro de cada una de las cuales se supone ia
anomalia constante de amplitud As a determinar; las primeras
aplicaciones utitizaban dnicamente telesismos, para evitar asi que los
rayos tuvieran su punto de inflexion dentro del volumen a estudiar.

De esta manera a cada una de las celdas le hacemos corresponder como
velocidad constante, la velocidad media adqguirida por todos los rayos que
la atraviesan. Asi resolvemos tanto {as zonas sin denso muestreo, como
las altamente muestreadas.

Puesto que no podemos calcular fa distribucidn real de la velocidad en la
zana que vayamos a estudiar con todo detalle, nos conformaremos can
obtener la parte de As censtante en unos peguenos volimenes cuyo
tamano sea funcién de la resolucién que podamos obtener. En nuestro
caso, dichos voliumenes serdn paralelepipedos adyacentes.

Para ello definimos las funciones (Nolet, 1985; Nolet, 1287) f,(y) que son
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Pesarrollo tearieo

base de cualquier subespacio del espacic de posibles modeios de Tierra
viy) {siendo y el vector de posicién de un punto respecto a un sistema de
coordenadas tridimensional arbitrario)

m,'* siy estd en la celda k (3.12)

fly) = .
0 siy estd fuera de la celda k

siendo k el contador de las celdas dei modelo, cuyo nimero total es N,
y m, el volumen de la celda K.

Como las celdas no se solapan por su propia definicidn, las funciones
f.ly) serdan ortonormales, cumpliendo,

Lf,ty] fly) &%y = 8, (3.13)

Proyectando sobre esta base la perturbacién de la lentitud, obtenemos

N
Asly) = Y As, fly) {3.14)
k-1

Por tanto, la parte de la ecuacidn {3.11) correspondiente al residuo por
las anomalias de velocidad atravesadas por el rayo, se puede expresar

N
ro= 61, = IAs,,dy - Y as, L, (3.15)
A1

siendo L, la longitud del i-ésimo rayo dentro de la celda k-ésima, donde
N es el nimero de celdas del modelo.

Ly = Imy)dy (3.16)

Nos queda una ecuacidn gue se puede expresar matemdaticamente en
notacidn con subindices como:
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i -
. ZLM As, (3.17)
o en forma matricial,
rM - L oAs (3.18)

B)

C)

Hemos reducido asi el preblema tomogréfico de distribucion continua de
{a velocidad, a uno discreto y lineal, en el que L es la matriz cuyos
elementos son las longitudes de cada rayo en cada celda del modelo,
teniendo que calcular As {la anomalia de velocidad de cada celda
respecto al modelo de distribucién de velocidad asumido a priori}.

r” que se origina por una localizacién errénea hipocentral, tanto espacial
como temporal, y corresponde en la ecuacion (3.1 1) al sumando segundo
y tercero.

Podemos calcular este término para pequefias variaciones de las tres
coordenadas espaciales y tiempo origen como

4
S A SEcHr % (3.19)

e

donde el operador V, contiene las derivadas parciales respecto a las
coordenadas hipocentrales {t,, x., v,. 2.}, G;” es la componente m de este
vector gradiente, y g es la componente m del vector de correccién de
las cuatro coordenadas origen del terremoto.

r° es el término debido a las anomalias de lentitud atravesadas por el rayo
fuera det volumen de estudio. £ste término es de dificil evaluacion puesto
que no queremos analizar la Tierra fuera del volumen a estudiar.

Podemos asimilarlo 3 una correccidn de estacidn y calculario situando
una celda bajo el emplazamiento de toda estacién fuera del voiumen de
celdas.

re o= H.h, {3.20}

donde H, es la longitud del rayo i que intersecta la celda de estacion k,
con anomalia de la velacidad h,.

tUniendo las ecuaciones (3.17}, (3.19} v {3.20) constituyentes de un residuo



Tomografia de residuos. Teorfa 35

o h (3.20)

i ik ke

donde H, es ia longitud del rayo i gue intersecta la celda de estacion k,
con anomalia de la velocidad h,.

Uniendo las ecuaciones {3.17), {3.19) y (3.20} constituyentes de un residug
resulta (Pavlis y Booker, 1980; Spencer y Gubbins, 1980; Spakman, 1988)

N 4
f. = ELH‘ASI + E GTg" + Hyh, . =1,....M (3.21)
o

m 3

Hemos llegado a desglosar los tres sumandos enunciados como componentes de
un residuo temporal: el asociado a las anomalias de velocidad, el debido a los
errores en los pardmetros hipocentrales, y por dltimo y en el caso de rayos que
tengan parte de su trayectoria fuera del volumen a estudiar, la parte del residuo
griginadeo fuera de este volumen, asimildndola a una correccidn de estacion. En
el Capitulo cuarto se explicard como en fa prictica se lieva a cabo la evaluacion
de dicha correccion.

Ahora debemos analizar las caracteristicas del sistema de ecuaciones de
observacién, y la forma de predeterminar cdmo distribuir el valor total del residuo
entre estos tres sumandos mediante |as matrices de covarianza, sequn nuestro
conocimiento a priori de los valores esperados, y por dltimo, expondremos como
se resuelve el sistema de ecuaciones.

3.4 SISTEMA DE ECUACIONES

Como ya ha quedado demostrado, el problema en tomografia se reduce, una vez
discretizado, a un sistema de ecuaciones lineales de la forma

r=Ax

donde (Van der Sluis y van der Vorst, 1987):

- A es una matriz con dimensiones M x N, y cuyos elementos A, son
conocidos y representan la longitud del i-ésimo rayo en la celda j-ésima,
o la influencia sobre el valor del residuo de los errores cometidos en la
localizacién hipocentral, vy la correccidon de estacion.

- r es un vector de dimensién M, cuyos elementos son las diferencias
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entre el tiempo de recorrido observado y el calculado mds unos errores
de observacion y medida.

- x es un vector desconocido, con coordenadas que representan las
anomalias de fentitud que queremos calcular, vy las correcciones
hipocentrales y de estacién.

siendo:
* n® ecuaciones = M = n° rayos
n® de incognitas = Ny = (N + 4N, + N}, donde
N numero de celdas del modeio
N, namero de sismas utilizados en el estudio
N, ndmero de estaciones.

*

Generalmente este sistema es:

- poco denso {la mayoria de los A, son nulos), puesto gue cada rayo
muestrea un numero muy limitado de celdas.

- sobredeterminado o incompatible pues M » N

- simultdneamente estd subdeterminado o indeterminado pues siempre en
la practica seré rango{A) < N;.

- carente de una solucion exacta.

Como no existe solucidn exacta, buscamos aquelia que haga minima la diferencia
{Ax-r|,siendo |-} lanorma euclidiana.

Si el rangolA) < N; habrd infinitos vectores x que minimicen la condicidn
anterior, pero de entre todos estos vectores, habrd uno dnico con narma minima,
que serd la solucidn que busquemos.

Sin embargo, hay algunas dificultades :

- los estimadores de minimos cuadrados usuales, funcionan bien cuando
la matriz A es densa, pero consumen demasiado tiempo de célculo y
memaoria innecesariamente cuando las matrices tienen una baja densidad.

- los errores del vector ¢ tienen una gran influencia en la solucién por la
singularidad de la matriz A; tendremos que buscar un procedimiento de
solucidn que minimice este efecto perjudicial.

En tomografia que abarque extensas dreas, utilizando un elevado numero de
datos y pardmetros, nos resultardn matrices A con un numero de elermentos muy
alto, del orden de 10'°. Tendremos que utilizar métodos de solucién al sistema
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que no requieran tener en memoria la totalidad de los elementos de A, con el
consiguiente ahaorro de tiempo de CPU.

Una familia de estos métodos es la conocida como de "accion por filas” {row
action) como los denominados LSAR y SIRT, que necesitan tener en memoria
simultdneamente dnicamente los elementos de una fila, siendo por tanto métodos
iterativos, En cada iteracidn se calcula una solucién aproximada del sistema que
serd el punto de partida de la siguiente iteracion. El método SIRT es de
retroproyeccion iterativo estacionario, y el LSOR pertenece a los de gradiente
conjugado (Paige v Saunders, 1982).

Pese a la sobredeterminacian dada porque el nimero de ecuaciones es mucho
mayor gue el nimero de incognitas (M » N}, hay variables que no podran ser
resueltas por la realidad del experimento, ya que los datos estdn afectados de
errores que no son facilmente evaluables y necesitaremos redundancia de
ecuaciones.

Aungue es imposible su evaluacién exacta, estos errores tienen etfectos
deseables en nuestro problema, pues permiten imputar parte de los residuos a
otros origenes distintos de las anomalias de lentitud, proporcionando valores con
mdas sentido fisico {esto se explicara con mas detalle en el siguiente apartado,
cuando hablemos de la ponderacion en el sistema de ecuaciones).

Para lograr esta redundancia, podemeos aumentar el numero de ecuaciones, o
disminuir el de incégnitas. Puesto que lo primero es bastante dificil de levar a
cabo en la prictica, serd la segunda opcién la més viable.

Con este fin, agrupamos los sismos en conjuntos (c/usterst calculando la
relocalizacidén del grupo como un Gnico evente, por tanto por cada conjunto
tendremos sélo 4 incognitas en lugar de las cuatro incdgnitas por cada evento
sismico.

El agrupamiento se realiza formando grupos de sismos con hipocentro en el
interior de unas celdas paralelipédicas con un tamano arbitrario {menor que el de
las celdas del modelo en que queremos conocer las anomalias de ta lentitud),
siendo por tanto con esta definicién N, el nimero de grupos de hipocentros
{clusters) del problema concreto que vayamos a resolver, y no el de terremotos.

Para comprender cada uno de los sumandos de fa ecuacidén (3.21) vamos a
explicitarlos en el caso particular que se muestra en la Figura (3.2), en la que el
rayo i-ésimo atraviesa las celdas numeradas 6, 10 y 11, v es recibido en la
gstacion j-ésima.

En la ecuacién del retraso temporal correspondiente al rayo de la Figura (3.2)
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intervienen los siguientes términaos:

- L por ejemplo representa la longitud del rayo atravesando la celda 6,
cuya anomalia de la lentitud viene representada por Asg

- las derivadas parciales d representan cémo afecta al tiempo de recorrido
calculado los errores en los cuatro pardmetros de la localizacidn
hipocentral

- por Ultimo H, representa fa longitud del rayo en la celda sobre la que se
asienta la estacidn j-ésima y h lta anomalia en la lentitud en dicha celda(
absorbiendo la parte del residuo asociado la rayo i-ésimo, por las
anomalias atravesadas fuera del modelo de celdas definido).

ro= Lelasg + LB v L, B8, + ?-EAX * ?*-EAV *
ax ay
v anz 8ling v mp, (3.22)

0z ar

Estacion |

Figura 3.2 Trayectoria del rayo i-8simo a la estacidn j-ésima, y celdas muestreadas
en el modelo.
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3.5 METODO DE MINIMOS CUADRADOS

La ecuacidn {3.21) puede ser escrita en forma matricial teniendo en cuenta que
para cada rayo i, estdn determinados unfvocamente tanto |, como k. La forma

general del sistema de ecuaciones es:

As,
A0S,
1 4 gTT

‘. Lyy o by . GL . G .. H,
r, Loy o Ly oo Goy oGS H, L o
i Lt? LE Gt: G: ka 1
I,
Tar f-MT me Gf!vr; - G:ﬂ; HMk 4
Gw,
h,
hy,

que es expresable de manera mds compacta como (Spakman, 1988)

As
r={L |G |H) g
h

donde:

* L = matriz cuyos elementos son las longitudes de cada rayo en cada
celda que muestrea.

* G = matriz con los coeficientes de relocalizacién de cada evento o
grupo de eventos.

* H = matriz conteniendo los coeficientes de las correccicnes de
estacian,
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6 bien, en funcidn de los observables, la matriz de diseno y las incdgnitas:

;- Ax (3.24)

La mayoria de los elementos de la matriz L {constituida por las longitudes de cada
rayo en cada una de las celdas del modelo} serdn nulos puesto que cada rayo
s6lo muestrea un pequeno nimero del total de celdas. La matriz G tiene
danicamente 4 elementos distintos de cero por fila (las derivadas parciales del
tiempo de recorrido del rayo correspondiente, respecto a las tres coardenadas
espaciales y la temporal), v la matriz H tiene un uUnico elemente no nulo por fila
(el de la estacién de registro de ese rayol.

La solucién por minimos cuadrados del sistema (3.24) serd:
x = (ATA ) AT (3.23)

Vamos a ponderar las ecuaciones del sistema (definiendo las matrices de pesos)
de forma que la solucién a nuestro problema proporcione mds peso a ios
pardmetros cuya medida es mas precisa (estando mejor condicionado por tanto).

Para ello definimos las matrices de covarianza de los datos F vy la de los
pardmetros del modelo F,. Puesto que en la practica desconocemos la estimacion
de las indeterminaciones de los datos y de los parametros del modelo, asumimos
gque es una matriz diagonal cuya forma general se muestra en |a ecuacion (3.26)

F® 0 0
Flo £ o (3.26)
c 0 Fl

como F* = diaglf™), F,2 = diagif ®), F," = diag(f,"") donde jm representa el
parametro de relocalizacion m del evento j-ésimo.

Estos coeficientes son de dificil evaluacién, pero si podemos hacer una
suposicién en funcion de nuestro conacimiente a priori: suponemos que la
amplitud rescluble esperada de la velocidad estd en torne a 0.002 Km/s, que la
localizacién hipocentral tiene unos errores de 10 Km. (los espaciales) y de 1 s.
{el temporal), ponderaremos las ecuacicnes de nuestro sistema de forma tal que
obtengamos estos 6rdenes de magnitud. Designaremos pory., m=1,..., 4 alos
elementos de la submatriz f ¥ = ..
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Hasta ahora no hemos tenido en cuenta la correlacidn existente entre las
distintas componentes del vector solucién buscado x = { 4As, g, h), pues no
sabemos cudnta parte del residuo es atribuible. a priori, a cada uno de los tres
sumandos, v salvo que la resolucidén de un problema en concreto sea perfecta,

no lo vamos a poder separa, sino gue tendremos que poder dar mas peso a una
u otra parte.

Multiplicando de nuevo con distintas constantes los sub-vectores g y h
alcanzamos este objetivo, siendo ahora

i

AN (3.27)
7 X

ias constantes que variaremos para dar mayor ¢ mengr énfasis a cada uno de los
tres sumandos.

En la primera inversion daremos valor unidad a estos pardmetros, y vistos los
resultados iremos varidndolos. Como fo que gqueremaos es minimizar la diferencia
entre ¢l residuo obtenido vy el predicho con la estructura obtenida, a mayor valor

de uno de estos parametros, menor influencia de ese sumando en el valor total
del residuo.

Veamos la influencia de la variacion en distintas caracteristicas del modelo inicial:

A) ;Qué ocurriria si mezcldsemos en el modelo celdas con diferentes
tamafios?. Para comprenderlo veamos un caso particular (Nolet, 1987}
que clarificara la metedologia (Figura 3.3):

Supongamos gue un rayo atraviesa dos celdas de igual seccion (S), pero
con diferentes longitudes {l,, I}, La variacion total del residuo en el
recorride por ambas celdas por las anomalias de la lentitud que se
suponen en su interior serd:

or = As,f, + As,1, (3.28)

Minimizando {As,% + As,?) por el método de multiplicadores de Lagrange,
las soluciones son:

As, = & {3.29a)

N
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Expresiones que muestran que la diferente longitud de las celdas produce
un efecto no deseable en la anomalia de la lentitud atribuible a cada
celda, puesto que dividiendo ambas ecuaciones resulta

As.
5, T,
m— e e _ —_ - :._....*S . .-
: Reyo
Figura 3.3 Muestreo de dos celdas adyacentes dei modeio con distinios

tamanas, por un mismao rayo.

Nosotros queremos que las anomalias de la lentitud estén directamente
producidas por heterogeneidades de la Tierra real, y no por
particularidades del modelo escogido, para ello factorizamoes las
anomalias de lentitud de la manera siguiente:

As =y f (3.30)

siendo en este caso y, f los parametros de factorizacidn cuyo valor
vamos a definir resolviendo el sistema en y,, y,, de nuevo mediante los
muitiplicadores de Lagrange, minimizando en este ocasion (y,” + y.5,
resultando:
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As, LA (3.31)
ASZ "‘z fg
si hacemos f. = 1 evitamaos el efecto que producia la distinta longitud
de las celdas.
B) Cuando son T el nimero de rayos que cruzan una celda en particular, la

longitud del recorrido total de los rayos en esa celda sera Tl . Es de
esperar que el nimero T sea proporcicnal a la seccién S de la celda.

Por tanto, la longitud total de los rayos dentro de la celda proporcional al
volumen de la celda (m), por ello el factor de escala en el caso general serd

PRNSIE (3.32)

que constituye la base ortonormal de funciones definidas en (3.12).

Uniendo todas las influencias enumeradas anteriormente, F, tiene la forma: F ¢
= diag (m "), F,* = diag (y,u'm"), F™ = diag («'m,") donde m, es el volumen
de la celda correspondiente a [a estacion k-ésima, y m representa el valor medio
del volumen de [as celdas que constituyen el modelo de Tierra.

Con esta matriz de covarianza F,, el sistema (3.23) se expresaria ahora como

x = Fi%z
AF)%z = d

teniendo que minimizar 2'z = x' F,' x, siendo x la solucién fisica de nuestro
problema, vy z la solucién ponderada.

Resulta evidente que salvo en zonas de elevado constraste de velocidades, las
celdas adyacentes tendrdn sus anomalias correlacionadas entre si, y no son
esperables grandes constrastes. Para dar estructura matematica a esta expresion,
aplicamos un suavizado (Spakman, 1988). Para no perder la resolucién vertical,
se Heva a cabo el suavizado (nicamente en el plano horizontal. Este suavizado
puede realizarse de dos maneras:

- una vez obtenida z como ya hemos explicado, suavizarla por cualquier
procedimiento estandar, No es un procedimiento adecuado pues modifica
el sentido de los minimos cuadrados ya que lleva implicito un cambio en
la norma utilizada.
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- gbtener directamente una z ya suavizada aplicando el operador S de
suavizado lestos operadores S se construyen de manera que las filas que
los constituyen fa suman cada una de ellas 1} que nos proporcionara z,
y luego resolver el sistema por minimos cuadrados.

El sistema de ecuaciones a resolver es

x = F'? z = splucidn real

siendo

z = 8z = solucién suavizada

y por tanto el sisterna (3.23) quedaria sustituyendo estas nuevas definiciones
como

AF.*Sz=r (3.33)

que deberd resolverse de forma que verifique la condicién

Minlz’z) (3.34)

Puesta que el suavizada sdlo afecta a las anomalias de la lantitud, si se expresa:

2-(2%.2%,2")

entonces

Sz={z®™ Zei 2

dejando intactos los otros dos sumandos que constituyen un residua.

La dltima modificacidn al sistema de ecuaciones anterior se lleva a cabo con el
objetivo de disminuir el nimero de incggnrtas (facilitando la resolucion del
sistema}, definiendo los "rayos compuestos”. Un rayo compuesto es el resultado
de sumar todos los rayos que se griginan en una misma zona sismica v lliegan a
la misma estacidn, sumando igualmente {os retrasos y formando asi un Unico
retardo computable a este nuevo rayo.

Con esta definicién estamos suponiendo qué saiva tos 10gicos errores de lectura
de las fases sismicas, los errores cometidos en el célculo de los pardmetros
hipocentrales se deben a la diferencia entre la distribucion real de velocidades v



Tomogratia de residuos. Teoria 45

el modelo supuesto en dicha localizacién, y por tanto, podemaos asumir que todos
los hipocentros localizados en un pequefio volumen estdn afectados por las
mismas heterogeneidades, y por tanto la estimacién de los errores cometidos,
puede ser la misma en todos ellos.

Para expresar la constitucion de los rayos compuestos mateméticamente,
multiplicamos la ecuacién (3.33) por la matriz D con dimensiones M'xM {siendo
M’ < M) y asi no sélo conseguimaos disminuir el nimero de filas del sistema, si no
que ademais promediamos los errores de los datos y suavizamos la solucidn. La
matriz D la construimos de forma tal que creemos los grupos de hipocentros de
la forma y dimensiones que deseemos (en el Capitulo 5 explicaremos cémo se
definen los grupos o conjuntos de hipocentros).

Finalmente el sistema a resolver serd el expresado en las ecuaciones siguientes,
sujeto a la misma ecuacion de condicidn de minimos cuadrados (3.34). De este
sistema, que queremos obtener x {la solucitn real, fisica) por inversién mediante
minimos cuadrados de la matriz producto de matrices de todos los operadores.

x = F)z

z = Sz (3. 35)
—

DAF"Sz=Dr

3.6 ALGORITMOS DE INVERSION

Tenemos que resolver un sistema de ecuaciones, que vamos a expresar en forma
general como B y = f, imponiendo la condicién Min | By - f |, siendo B una
matriz con dimensidn mxn, y el vector incognita con dimension n, 1 el vector
conocido con dimensién m. Por tanto el problema consiste en invertir la matriz
B con las siguientes caracteristicas:

- grandes dimensiones
- poco densa

- singular (det{B) =0}

- semi-definida positiva

Queremos destacar algunas de las propiedades de los métodos de minimos
cuadrados, en el caso particular en el que rango(B} es menor gue el numero de
incégnitas {n} (Van der Sluis y van der Vorst, 1987):
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- y es la solucién por minimos cuadrados del sistema propuesto si y sélo
si (By-f) es perpendicular al espacio generado por el conjunto de posibles
vectores obtenidos mediante By.

- si {By - f} es perpendicular a los vectores By, podremos escribir que y
es la solucién por minimos cuadrados sélo si satisface B'By = B'f.

- 81y es la solucion por minimos cuadrades, cualquier otra soluciéon
distinta puede escribirse como {y + z), perteneciendo z al espacio nulo
de B, esto es, si y es perpendicular al espacio nulo de B ({espacio
generado por todos los vectores z que verifican Bz = 0).

3.6.1. PROCEDIMIENTOS DIRECTQS: SVD

En los comienzos de [a Tomografia sismica este sistema se resolvia por
procedimientos exactos {siempre amortiguados para que la solucion fuera Unica
vy controlar la influencia de los errores en los datos). Un ejemplo de estos
procedimientos estd basado en SVD {Singular Value Decompasition).

Para calcular la matriz inversa de {B'B)" par procedimientos directos, seria
deseable poder disminuir e numero de incdgnitas del sistema (disminuir el
namero de filas de B}, pero esta disminucién implica disminuir la resolucién del
problema particular, pudiéndose liegar a un modelo demasiado suave para seruna
representacidn de la Tierra real. No hay ningdn procedimiento de saber a priori
el valor éptimo de n, se ha de encentrar un valor de compromiso entre el que
proporciona la resolucién deseada del modelo {n elevado), y aquel que wmplica
una matriz de pequena dimensidn, por tanta mas manejable (7 bajo).

En la mayoria de los problemas inversos en geofisica, nos encontramas con que
hemos de invertir matrices singulares {determinante nulo)l porgue algunas
ecuaciones de observacién, son combinaciones lineales de ctras. Este problema
se puede solventar catculando fa inversa generalizada de B, pues toda matriz se
puede factorizar de la siguiente forma {(Golub y van Loan, 1983; Lanczos, 1961)

B=UNMNVT
donde:

- A\ es una matriz diagonal cuyos elementas son los autovalores no nulos
Ay = A, == A, > 0, siendo rango (B) = k.

- V una matriz de dimensién 1 x 7 cuyas columnas constituyen los k
autovectores de (B B).
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- U una matriz con dimensidn m x m cuyas columnas son fos k
T
autovectores de {BB').

Este mismo razonamiento se puede aplicar para escoger el valor umbral de
autovalor que gueramos en cada caso fijar. Si despreciamos todos los
autovalares menores de un cierto valor, estaremos imponiendo una condicidén de
amortiguamiento de la solucién, evitando asi que los autovalores menores
desestabilicen la inversidn. Hablaremos entonces de rango efectivo de la matriz,
que representa el numero de autovalores considerados en su inversion.

Puesto que segun Nolet (1981], la varianza de la solucién es inversamente
proporcional a la magnitud del menor autovalor considerado, aumentando este
umbral, limitaremos la propagacion de errores en la solucién, implicando que el
modelo de Tierra que se obtenga estard muy suavizado y las celdas poco
iluminadas daran anomalia nula, en lugar de valores carentes de sentido fisico.

En el caso particular de este estudio, este algoritmo presenta el inconveniente de
que no se aprovecha de la baja densidad de la matriz B, y la almacena completa
en memoria {memoria necesaria del O{mn)), siendo por tante necesaria mucho
capacidad y consumiendo mucho tiempo el calculo de los autovectores (O(mn?)).

Este procedimiento fue utilizado en los comienzos de la Tomografia (Aki et af.,
1977; Dziewonski et al., 1377} para modelos con un numero de parametros
menor que 10°% que es muy bajo si pensamos en tres dimensiones.

Si la matriz B tiene rangoi{B)= k (o rango efectivo (B) = k}, la solucién por
minimos cuadrados con norma minima serd

y=VA U FfF=81F

{B" = inversa generalizada de B, si k<n se denomina también de Lanczos)

3.6.2. METODOS ITERATIVOS.

Debido a las elevadas dimensiones que la matriz B suele tener en tomografia, no
suelen interesar métados de inversién directa, puesto que conllevan su total
almacenamiento en memeria, sin aprovecharse de su baja densidad. En los
métodos iterativos, se almacena en memoria principal una unica fila de la matriz,
y el resto, en memoria secundaria.

Ademds, siendo realistas, puesto que los datos iniciales (tanto en localizaciones,
como en el modelo a priori] estdn afectados de errores, no se puede obtener una
solucién "exacta” del problema, si no la que tiene un error minimo.
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Por tanto, los métodos en los que la solucién se va actualizando a medida que
se van procesando las distintas ecuaciones son los més practicos en tomografia,
estos se suelen denominar de accién por filas (RA- Row Action/.

Las caracteristicas esenciales de ios métodos RA son:

1) no se modifica fa matriz original.
2) no se realiza ninguna operacidn con la matriz en su totalidad
31 en un paso de iteracién, solo se necesita acceder a una fila de la

matriz, y conocer la solucién de la iteracidén anterior.
Dentro de los procesos iterativos, hay dos grandes familias:

- métodos de retroproyeccidn iterativa estacionaria (también conocidos
como técnicas de reconstruccion  algebraica  {ART, algebraic
reconstruction technigues)). Dentro de esta familia estdn, por ejemplo,
los procedimientos siguientes: Kaczmarz (no se utiliza en Sismologia, sélo
en Medicina), 5IRT de amplia aplicacién en Geofisica.

- métodos de proyeccion, Este grupo engloba 'os siguientes métodos.
gradiente conjugado (Conjugate Gradient, CG}, de Lanczos.

Hay una variante del algeritmo de Gradiente Conjugado (CG), que se
asemeja simultdneamente al de descomposicién en valores singulares
{(SVD) que es el algoritmo denominado LSQR (Paige v Saunders, 1982),
que aunque se encuadraria dentro de los métodos de proyeccion,
veremos que mantiene una diferengia fundamental con los de este grupo.

Veamaos las caracteristicas esenciales de cada grupa, analizando su significado
fisico, vy deteneniéndonas en el algontme empleado en este trabajo, ef LSQAR, vy
SuUS antecesores.

3.6.2.1 Técnicas de reconstruccion algebraica: SIRT.

En las ciencias médicas vy biolégicas se suele utilizar el método iterativo de
inversion de Kaczmarc {1937); el prablema que se plantea en Sismologia para su
utilizacién (véase Tabla 1.1}, es la falta de control sobre las fuente energéticas,
iluminacién no homogénea en general, y que se ve fuertemente afectado por los
errores en los datos, por lo que Gnicamente seria utilizable en tomografia aplicada
a la praospeccidn geofisica.
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Basadndose en ei trabajo de Dines y Lyttle {1979}, Clayton diseiié un método
como variante del método iterativo de inversién de Kaczmare, denominado SIRT
{Simultanecus fterative Reconstruction Technique, técnica de reconstruccion
iterativa simultdnea) {Gilbert, 1972; lvansson, 1983; Hagger et a/, 198b).

La diferencia con el de Kaczmarc es que la solucidén aproximada se actualiza sdlo
al terminar por completo una iteracidn completa de todas las ecuaciones del
sistema, y no al procesar cada una de éstas. Este método es menos influenciabte
por el bajo nivel de iluminacién de algunas celdas. Veamos sus caracteristicas
esenciales, aungue sin explicar con detenimiento su formulacién matematica,
pues no es el método utilizado en este trabajo.

El método iterativo que vamos a describir, se basa en el célculo en 1a iteracion
g-ésima de la correccidn Ay® a la solucién aproximada obtenida en esta iteracian
y?, calculando para ello, el residual de esa iteracion e, donde:

e? = fF - By”
para las sucesivas iteraciones, g = 1, 2, .....

. .. o . .
Tomando como solucidn inicial y- = 0, y calculando fas sucesivas correcciones
a las soluciones aproximadas mediante

Ly® = wC'BTR 'y«

siendo

yq*'l = yq + Ayv

las matrices C y R vienen definidas segun

m

C = d"ag {CJ) o L= Z |Au |

J
!

n

R =diag o}, p. =Y |A, |

!

siendo

m = ndmero de rayos ¢, la suma por columnas de la matriz A
n = numero de incognitas £, la suma por filas de la matriz A.

o . . . .
Se toma e =1, y en la iteracion q calculamos el residual e, la correccion Ay® a
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la solucign aproximada y°, siendo w un pardmetro de relajacién, cuyo valor varia
entre O v 2.

La expiicacién fisica del procedimiento anterior se basa en retroproyectar el
residual e cada iteracion e correspondiente al rayo i-ésimo a lo largo de su
trayectoria, como si se tratara de una carreccién temporal, proporcionalmente a
la longitud de ese rayo concreta en cada una de las celdas {ij}

(A, el 1o (3.36)

déandonos cuenta de que el denominador representa la longitud total del rayo
dentro del modelo de celdas. Este residual o error de la iteracién ha de ser
explicado pory*' "

El peso aplicado al error € en {a férmuia {3.36) implica que las anomalias de
velocidad de aquellas celdas que tienen mas alto recorrido total de rayos a su
través, explicardn un alto tanto por ciento del valor de 1os residuos temporales;
esto es, las mas muestreadas tendran anomalias de mayor valor,

Este constituye el principal inconveniente de la aplicacion de este procedimiento
de inversién a la resolucién de los sistemas en tomografia, el escaso control que
se tiene sobre la ponderacion de las diferentes variables, egandose incluso a
minimizar no en norma euclidiana, si no en otra norma diferente, con menor
sentido practico {van der Sluis y van der Vorst, 1989).

3.6.2.2. Métodos de proyeccion

Dado un sistema como el que deseamos resolver By = 1, su ecuacion normal
asociada serd BB' y = B'f, que es expresable como Fy = d, donde {van der
Sluis y van der Vorst, 19871

* F es una matriz con dimensiones fn x n/, simétrica y semidefinida
positiva.

* y es el vectar incdgnita, con n campaonentes.
* d es un vector conocido de la misma dimension n.

Este sistema de ecuaciones puede ser proyectado sobre el subespacio K de
Krylov asociado a la matriz F y al vector d. Dicho subespacio K se define a partir
de la matriz F y del vector d, como el gengrado por el conjunto de vectores que
se obtiene por sucesivas multiplicaciones del vector d por la matriz F, de la forma
siguiente:
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i, Fd, ..., F~d}

donde F*" representa el producto de la matriz F por si misma (p-1} veces.

Al ser dim{F} = n x n, serd n el delimitador de la maxima dimensién que puede
tener el subespacio de Krylov. Por tanto, estos métodos no son realmente
iterativos, puesto que el nimero de iteraciones ha de ser siempre inferior a n.
Aunque en la prdctica esto no representa ningun problema puesto que por
problemas de consumo de ttempo de CPU, el nimero de iteraciones se reduce a
q, siendo siempre g « n, pudiendo en la practica considerarse como métodos
iterativos.

Estos métodos tienen la ventaja respecto a los descritos en el apartado anterior,
de que cuando se aplican a problemas de minimos cuadrados, para el mismo
numero de iteraciones, proporcionan un residuo inferior.

Veamos los distintos casos gque se nos pueden presentar:

- si la matriz F es simétrica {gue en nuestro caso lo es), el sistema
proyectado puede calcularse en un tiempo razonable por el método de
Lanczos.

- si la matriz F es simétrica y semidefinida positiva {(como lo es en
tomografia) se puede aplicar el método del Gradiente Conjugado {CG) que
consume menos tiempo de calculo que el de Lanczos, al evitar la
construccién del sistema proyectado.

Este método es util, sobretodo, cuando la matriz F estd bien
condicionada, esto es, si rango (F) = n; en este caso, con un numero de
iteraciones préximo a n, se garantiza una solucién aceptable. En
tomografia la matriz F no estd nunca bien condicionada, ya que siempre
habra rayos con trayectorias paralelas, y por tanto sus ecuaciones
asociadas serdn linealmente dependientes.

- si la matriz es poco densa {vuelve a ser nuestro caso}, el método idéneo
es el disefado por Paige y Saunders (1982), denominado LSQOR,

Cuando el problema particular es un sisterma mal condicionado, 8 menudo es
posible dividir el proceso de inversién en dos partes: una bien condicionada para
ser resuelta por un método directo, y otra a resolver por un métado iterativo,
aunque no suele ser sencilla esta division.

Ei procedimientc seguido en este trabajo es el denominado LSQR, que es muy
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similar en planteamiento ai de Lanczos, por lo que vamos a describir el
planteamiento general de éste en primer lugar, entrando posteriormente a
exponer el algoritmo LSOR de una forma mdas detallada, analizando las influencias

que puede tener sobre la solucién obtenida, y cémo se ha de realizar su
interpretacian.

3.6.2.2.1 Método de Lanczos

Este procedimiento es una variante del denominado Gradiente Conjugado (CG)
v similar en su planteamiento al SVD (Singular Value Decompuosition), pero en
lugar de diagonalizar la matriz F de una forma directa, la tridiagonaliza en un
procesa iterativo en el que se ortonormalizan los vectores constituyentes de las
columnas de la matriz V {matriz que definiremos a continuacién}.

El procedimiento es el siguiente [Van der Sluis y van der Vorst, 1887; Le Meur,
1994):

A) primero normalizamos d mediante R, = | d | y colocamos este vector
normalizado v, como primera columna de la matriz V. Este serd el primer
vector del subespacio a construir.

B) los siguientes vectores base, se calculan mediante repetidas
multiplicaciones por la matriz F, vy posterior ortogonalizacidn con los
vectores ya calculados y normatizacidén.

El proceso se puede expresar matematicamente como se resumen en el conjunto
de ecuaciones (3.37), calculdndose en cada iteracion los parametros B, ¢, = 0
de forma que | v, | = 1, | w, | = 1, vi > 0, esto es, imponiendo la
normalizacién de los vectores de ambas bases.

.81"1 = d VaEO-}

w, = Fv-p v, ) (3.37)
! LT =Y,2,...,

0 = v w, \ﬁ 2,...q

/

B, v, = wi=a; v,

d

Reorganizando la ecuacién {3.37) tenemos

Fv, = v, + av, + Bv; 4

Si construimos ta matriz V, con los vectores v, v,,..., ¥, COMO columnas, vy T,
es la matriz tridiagonal siguiente
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a, B, 0O
B, a, B, O
T, = O p, a, 8, O

O ... ... B, 0 B

resulta {Van der Sluis v van der Vorst, 1987)
FV, =V, T (3.38)

g

En el método de Lanczos, expresamos la aproximacién obtenida en la iteracion
g-ésima y¥ a y en el espacio definido por los vectores base v;, v,,...V,
{Spakman, 1988}

yle = V.e? (3.39)

siendo e sus componentes en dicho espacio.

Segun {3.39), el sistema a resolver Fy = d, se puede expresar como

F Ves=p8v,

que multiplicada por {V, 1), segdn (3.38) vy puesto que v, S V.., = |, resulta

T,e? =5 (1,0,...,0)7

La ecuacidn anterior representa un sistema tridiagonal con {g+ 1) ecuaciones y
q incdégnitas, resoluble por minimos cuadrados simples o amortiguados,
obteniéndose e°, y la solucién aproximada buscada y mediante (3.39).

3.7 METODO LSQR.

El problema que se plantea con el método de Lanczos expuesto, es que las
necesidades de memoria van aumentando con el numero de iteraciones
realizadas, esto se puede evitar utilizando el procedimiento LSQOR, que ademds
de solventar este problema, tiene la ventaja de no llevar implicito ningdn tipo de
amortiguamiento.
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El proceso de solucién del sistema By = f conlleva la construcciéon de una base
ortonormal en el espacio n-dimensional de modelos {v,, v,,..., v}, y otra en ¢l
espacio m-dimensional de vectores dato (w,, w,,..., w,) (Paige y Saunders,
1982; Nolet, 1393).

Es muy importante resaltar que en [os métodos iterativas vistas hasta ahora, la
solucién que buscamaos es la del sistema proyectado B'By = B f {que lo hemos
expresado como F y = d}, pero en LSQR se utiliza el sistema original By = f;
esto es especialmente interesante para matrices mal condicionadas {como suelen
ser los casos précticos).

Veamos el procedimiento a seguir para calcular {a solucién aproximada mediante
este algoritmo (implementado por Nolet (1987} en una subrutina FORTRAN 77
muy sencilla}.

El primer vector base en el espacio de datos w, se obtiene por normalizacion de
f, ef vector dato.

B.w, =f talgue f[w, |=1
y el primer vector del espacio modelo v,, por retroproyeccién de w, y posterior
normalizacién
a, v, = BT w,

en cada iteracién se calcula g, B = Odeformagque | v, | =1, | w } =1,
vi>0,

El segundo vector w, lo obtenemaos mediante retroproyeccion de v,
ortogonalizacidn a w, y posterior normalizacion

B, w, =8Bv, - a w,

De forma analoga obienemos v, por retroproyeccion de w,, ortogonalizacién a
v, y normalizacidn

a v, = BT w, - B3, v,

La expresién general del procedimiento anterior para la iteracidn (j+ 1) sera
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40
By Wiy = By, - a, w, (3.40 a)
a., v, =BT w,, - B,V {3.40 b)

facilmente se comprueba la ortogonalidad de los vectores de ambas bases,
multiplicando escalarmente {3.40 a) por w,' v (3.40 b} por v,.

Después de q iteraciones, podemos expresar la sotucidn aproximada obtenida y*
en la nueva base (v, v,,..., v}

transformando el sistema original a:
o
Nm By, =3 w,
i1

que mediante {3.40 a) se puede expresar como,

q
me By woy v 0w ) = B, w, (3.41)
it
Calculando el producto escalar de {3.41) por w,’ obtenemos m, = B./a,, y si
multiplicamos por w,,T, tendremos m, = - 3, m_,/g,. Por tanto, 1a solucion se va

construyendo durante el proceso de iteracién, imponiendo una condicion de limite
de iteraciones que nos permita saber lo préximos que estamos a la solucitn
verdadera, mediante por ejemplo el ajuste de datos (data fit).

Si definimos Ja matriz bidiagonal G, con los coeficientes de normalizacién de los
vectores de ambas bases, de la forma:

a B, O
0 a, B, O

o0 ... ... ... a, B, .-

la ecuacion {3.41) puede expresarse en forma matricial como
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GWm=f§ w,

donde la matriz W tiene por filas los vectores hase w, y €s ortonormal, por tanto
SU INVEersa es simplemente su transpuesta

wWi-w’

Hemos reducido el problema de célculo de la solucidn m en |3 base definida del
espacio de modelos de velocidad, a la inversidn de la matriz bidiagonal G
facilmente realizable y su posterior multiplicacién por W', evitando asi la
inversidon de la matriz F que aungue de baja densidad, no tiene una disposicion
sisterndtica de los elementos no nulos, y por o tanto su pregramacion no es tan
sencilla y conlleva ei mantenimiento en memaoria de mayor nimero de elementos
no nulos.

El procedimiento LSQR seguido en este trabajo para la resolucidn del sistema en
tomografia, es el que proporciona una solucidn mas controlada {en el sentido de
que no lleva ponderaciones implicitas), v fa forma de plantear el sisterna nos
permite:

- contralar a qué sumando de los tres que contribuyen al valor de cada
residuo {dada su interrelacién), le queremos dar mas importancia en cada
uno de los problemas (F}: al asociado a las anomalias de velocidad
muestreadas dentro del volumen a estudiar, a la variacion del tiempo de
recarrido par el error hipocentral, o a las anamalias atravesadas fuera del
modelo.

- reducir (segan la potencia del bhardware que en cada caso esté
disponible, el nimero de datos utilizados) el nimero de incdgnitas a
resolver, conociendo a su vez la resolucidn esperable en cada
experimento (D).

- proporcionar una solucién lo mas préxima posible a la reatidad
esperable, imponiendo que los contrastes de velocidad en el manto {al
menos horizentalmente} no sean elevados (8}, haciendo factible la
utilizacidn de la aproximacidn de las trayectorias reales, a las calculadas
en el modelo {principio de Fermat).

El criterio adoptado para elegir el nimero de iteraciones necesarias en el procesa
de inversién, es el denominado reduccidén de la varianza {%), gue representa el
grado de ajuste de los residuos calculados con [a nueva estructura, respecto a
los residuos utilizados como datos (caiculados en el modelo 1D}, Es por tanto una
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manera de calcular el grado de ajuste de la distribucion de velocidades calculada
a los residuos utilizados.

Del estudio comparativo realizado por Spakman {1988) y Van der Sluis y van der
Vosrt {1987} entre los diferentes métodos de solucionar el sistema en tomografia
sismica lineal con residuos temporales, y en particular, entre los algoritmoes SIRT
v LSQR, se desprende |3 idoneidad de este método por el volumen de elementos
de que consta la matriz del sistema, y sus caracteristicas |baja densidad, filas
linealmente dependientes). Por todo o expuesto, nos hemos decidido por este
sistema de resotucidon, de uso comin en las investigaciones tomograficas tanto
globales, como resgionales {Le Meur, 1894).

Una vez calculada la solucidn a nuestro sistema, hemos de poder evaluar su
veracidad, para lo gue disefiaremos tests de resolucién en los que introduciendo
anomalias conocidas, resolveremos el problema directo del célculo de los
residuos, invirtiendo estos mediante el mismo algoritmo utilizado en la resolucion
del problema real, lo que nos permitird conocer el grado de resolucién obtenido
con el conjunto de datos utilizado.

Una descripcidn mas detaltada sobre los distintos métodos de inversion que mejor
se adecuan alos problemas de tomografia sismica, se encuentra en Van der Sluis
y van der Vorst {1987}, o Spakman {1988},
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Selecciéon de datos. Modelos iniciales

Models are 1o be used,
but not 10 be belivved.
H. Theil

4.1  SISMOLOGIA MEDIANTE ONDAS INTERNAS.

A finales del siglo X1X se produce una revolucién en la Sismologia cuando R.D.
Oldham consigue identificar en los registros obtenidos con sismadgrafos
mecanicos, las tres clases principales de ondas que se habian formulado 70 afos
antes: P, S vy superficiales. Durante este siglo los diferentes datos sismicos nos
han proporcionado valiosa informacidn sobre la estructura interna de la Tierra.

En la primera década del sigle XX se mejora considerablemente |la
instrumentacién sismica, al construirse sismografos capaces de registrar las 3
componentes de ondas de corto y largo periodo (J. Milne, E. Wiechert, B.B.
Galitzin).

Entre los diferentes tipos de informacién contenida en un sismograma, desde el
comienzo de la sismologia instrumental, se han venido estudiando los tiempos de
llegada de las ondas internas. En la década de los 30, Jeffreys y Bullen {1940)
establecieron un modelo global esféricamente simétrico de distribucidon de
velocidades de estas ondas y sus fases principales. Durante la década de los
sesenta, se produjeron dos importantes impulsos al conocimiento de la estructura
del manto:

- descubrimiento y modelizacién de las discontinuidades del manto
superior mediante ondas internas de corto periodo.

- constatacién de la existencia de una capa de baja velocidad {LVZ) a
partir de la dispersion de ondas superficiales.
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En 1966, Clearly y Hales estudiaron los tiempo de recorrido de las ondas P en
telesismaos, para calcular una distribucién global de correcciones de estacidn a
aplicar en estudios glohales de distribucién de velocidad de este tipe de onda.

Julian y Sengupta {1973) estudiaron las ondas P telesismicas generadas en 47
terremotos profundos, encontrando importantes variaciones laterales en la
velocidad en la parte mas profunda del manto interior.

Como ya hemos comentado, a mediados de los 70 se desarrollé una nueva
metodologia {Aki et al., 1877) para realizar estudios tridimensionales (3D)
utilizando las residuos de los tiempos de recorrido de las ondas sismicas.

Este método fue utilizado par Sengupta y Toksoz (1976) con dates de ondas P,
PcP, 5y S¢S generadas en 12 terremotos profundos, parametrizande el manto
superior en bloques, encontrando bajas velocidades en las cuencas detras de los
arcos de isla y regiones montanosas, vy altas velocidades en los escudos.
Dziewonski y Gilbert, {1976), utilizando 700.000 tiempos de recorrido {1SC} para
terremotos superficiales y parametrizando el manto en blogques paralelepipédicos
en los que desarrollaron la anomalia de velocidad en armonicos esféricos hasta
grado vy orden 3, concluyeron que hay una anticarrelacién entre ésta v las
anomalias de geoide.

A partir de los ochenta, se diversifica la utilizacién en tomografia de las ondas
internas. Hirahara {(1990) clasifico los diferentes tipos de tomografia atendiendo
al tipo de datos de ondas internas que utilizan.

Al Estaciones vy terremotos dentro del volumen a estudiar. Figura (4.1).

En este tipo de estudios se han de determinar simuitaneamente la
distribucién 3D de la velocidad de las ondas sismicas utifizadas, v fos
pardmetros hipocentrales.

B} Estaciones dentro del 4rea a estudiar y eventos fuera de la misma. Figura
(4.2). Denotamos como:

r, fesiduo del evento i en la estacion |,
i =1,...,01=n"eventos
i = 1,..,J= n®estaciones

ril' residuo relativo para el evento i en la estacidn |

Mediante la utilizacién de residuos relativos en cada estacién se elimina

la influencia de los errores en los pardmetros hipocentrales.
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7 Estacidn
* Hipocentro
Figura 4.1 Tomografia giobal o de 4reas pequenas. Estaciones e
hipocentros dentro del volumen a estudiar.
Y/ Estacién

# Hipocentro

Figura 4.2 Método de tomografia ACH. Hipocentros fuera del volumen a
estudiar, estaciones dentro del mismo.

Este método es el denominado ACH, cuando la zona a estudiar se
subdivide en paralelepipedos. Una variante de este método es la
tomografia de alta resolucién que utiliza los residuos relativos de ondas
reflejadas y refractadas que se registran en estaciones dentro del drea
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C)

producidas por explosiones fuera de la misma. Este es el método
denominado por Achauer {Achauer et a/., 1988) NeHT en honor de sus
disefiadores {Nercessian, Hirn y Tarantola, 19384}

Los rayos que en distancias telesismicas (distancias epicentrales > 30°,
Figura 4.3} atraviesan, para un mismao evento una angmalia de velocidad
fuera del volumen {Dueker v Humphreys, 1993), al sustraer para cada
estacion el residuo medio del evento, eliminamos su influencia porque a
esas distancias se puede decir que los rayos que llegan a cada estacion
han muestreado el mismo volumen fuera del drea, estando por tanto los
residuos Unicamente afectados por las anomalias en [a zona de estudio.

= Anomglia V Estacién

Velocidad + Hipocentro

Figura 4.3 La anomalia A influye de igual manera en las estaciones 1, 2,
3 vy 4, desaparecienda por tante su efectoe al trabajar con residuos relativos. La
anomalia B afecta al ttempo observado en las estaciones 2y 3, pero noa 1y 4,
permaneciendo su efecto aun trabaande con residuos relativos,

Terremotos dentro del drea de estudio y estaciones tanto dentro como
fuera del area 3 estudiar. Figura (4.4).

En este caso es necesario determinar simultdneamente la distribucidn de
velocidad vy los parametros hipocentrales. Para evitar la influencia de las

heterogeneidades fuera del volumen a estudiar, existen das posibilidades:

- calcular para cada estacion fuera del area, el residuo relativo
como se explicd anteriormente.

- utilizar las correcciones de estaciones publicadas v fos modelos
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3D existentes del manto inferior.

%/ Estacién

* Hipocentro

Figura 4.4 Hipocentros dentro del volumen a estudiar y estaciones tanto
dentro comao fuera del mismo.

D) Terremotos dentro del drea a estudiar, registrados en estaciones dentro
y fuera de la misma, vy terremotos fuera del drea, registrados en
estaciones dentro del drea. {Figura 4.5).

YV Estacién

#* Hipocentro

Figura 4.5 Hipocentros dentro del volumen a estudiar registrados en
estaciones dentro y fuera del é!, y terremotos fuera del mismo, registrados en
estaciones dentro del volumen.
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Se calculan correcciones estdticas para las estaciones fuera del drea, v
parametros hipocentrales de los eventos.

Con este tipo de datos, en los que incluimos simultdneamente residuos
asociados a terremotos regionales y telesismicos, podemos evitar la
influencia de las estructuras andmalas fuera de la zona de estudio, para

simultaneamente tener la mayor resolucidn posible dentro del volumen de
interes.

En este trabajo, vamos a aplicar el dltimp tipo de tomografia, utilizando como
onda interna la P directa, definiendo el tamafio de la malla tanto horizontal como
verticalmente segln la resolucidn que esperamos tener con el conjunto de datos
disponibles, y segun la obtenida por otros autores que aplicaron 1a metodologia
de tomografia con residuos al drea del Mediterraneo.

4.2 DATOS DE ENTRADA. CARACTERISTICAS DE SU
DISTRIBUCION ESTADISTICA.

El /nternational Seismological Centre {ISC) ha venido recopilando desde 1964
{fecha de su constitucién por transformacion del |55, International Seismological
Service, existente desde 1913 hasta 1963}, las lecturas de las fases sismicas
efectuadas por las distintas Agencias y Servicios sismoldgicos de cada pais y
publicando mensualmente los boletines (BISC), gue constituyen una muy valiosa
fuente de informacion para los sismdélogos, permitiendo estudios de sismicidad
vy estructura interna de la Tierra.

Una vez recibidas las observaciones de cada agencia o servicio, se revisan y
agrupan por eventos. La localizacidn definitiva se lleva a cabo con todas las
fecturas de P, calculando las tiempos tedéricos de recorrido mediante el modelo
de distribucidn de velocidades de Jeffreys-Bullen, y minimizando los residuos asi
obtenidos mediante el método de reduccion uniforme de Jeffreys. Cualquier
software de localizacidn hipocentral usual, proporciona los residuos temporales
que se utilizan en tomografia como datos: HYPO71 (Lee y Laht, 1975,
HYPOINVERSE (Klein, 1978), HYPOELLIPSE {Lahr, 1988), HYPOCENTER {Lienert
et al., 1986).

En los trabajos de tomografia lineal, como ya hemos comentado, partimos de la
hipdtesis de que los residugs temporales nes pueden proporcionar informacién
sobre las anomalias de velocidad atravesadas {muestreadas) por los rayos.

Como es sabido, los residuos no siguen una distribucidn normal (o gaussianal
{(Jeffreys, 1967}, v su funcién de densidad puede considerarse como
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superposicion de dos curvas:
- la primera que contiene los residuos, digamos "normales™,

- otra segunda gaussiana, con varianza significativamernte mayor, que
contiene los residuos de mayor valor.

Spakman (1988) calcuid el histograma correspondiente a 556572 residuos de P,
de terremotos en el Mediterranea y Qriente Medio {distancias epicentrales entre
0° y 90°) {Figura 4.6) obteniendo:

- valor medio = 0.017 sg.
- desviacion estandar = 2.36 sg.

Delay time histogram
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Figura 4.6 Histegrama obtenido con 56572 residuos de P. La [inea discontinua es

una gaussiana que ajusta la parte central del histograma, pero no sus colas. La linea
punteada es otra gaussiana obtenida ajustando todos los residuos {menos picuda que la
anterior, y no describe adecuadamente los extremos dei histogramal {Spakman, 1993).

La diferentes lineas tienen su maximo en -0.23 sg., y corresponden a

- linea discontinua: gaussiana que contiene un 83% de los datos,
desviacion estandar 1.29 sg.

- linea punteada: gaussiana que contendria todos los datas si tuvieran
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una distribucion normal, con el mismo méaximo del histograma real,
desviacion estdndar 1.56 sg.

Los residuos de afto valor se pueden deber a dos causas bien distintas:

- el rayo correspondiente, ha atravesado una gran zona andmala, por
tanto este residuo no debe ser eliminado en el cdlculo.

- se han producido importantes errores en la observacion, y por tanto
este residuo deberia ser ignorado en el célculo.

Par tanto, no interesa eliminar los grandes residuos, aunque si eliminar su
influencia en la localizacion hipocentral. En esto radica precisamente io robusto
del método de localizacién aplicado por el ISC, conocido como de reduccion
uniforme disefiado por Jeffreys {1967}, ya que asigna pesos que disminuyen su
valor a medida que los residuos aumentan el suyo, pero sin aplicar directamente
un umbral de admisién.

Como ya hemos comentado, el moedelo de tierra utilizado por el 1ISC es el de
Jeffreys-Bullen {Jeffreys y Bullen, 1940, que es un modelo global, esféricamente
simétrico y promedio de corteza continental y ocednica, tanto para zonas
estables como sismicamente activas. Por tanto, aunque es valido para
tomografias globales, no ha de serlo necesariamente en tomografias de areas
menocres, siendo en estos cases probablemente interesante, buscar uno que se
adecue mejor a la zona de estudic concreta.

4.3 IMPORTANCIA EN TOMOGRAFIA DE LA ELECCION DEL
MODELO DE TIERRA INICIAL.

La Tomografia lineal se basa en la veracidad de la aplicacién del Principio de
Fermat, simplificando el problema tomogréfico al estudie de la variacion de la
velocidad sismica respecto a un modelo de distribucidn asumido a priori.

Para poder asegurar la veracidad de la aplicacion de tal principio, ta distribucién
inicial tiene que asemejarse 10 mas posible a la estructura real, porque por
Fermat, asumimos que la trayectoria de tos rayos en el modelo es equivalente a
la trayectoria en la Tierra real.

Como los residuos del ISC son relativos a Jeffreys-Bullen, st no los corregimas,
se supone por tanto, que éste es e) asumido a priori. Este modelo unidimensional
se caracteriza por su suavidad, sin zonas de baja velocidad ni discontinuidades,
a excepcion de la de Mohorovicic, Hay otros muchos modelos estdndares que
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describen con mas detalle el mante superior. Podemos definir modelos
complicadas, pero hemos de tener en cuenta que en los que no sean 1D
{unidimensionales) el problema del cdlculo de la trayectoria del rayo entre el
hipocentro y la estacion se dispara en tempo de CPU, aunque ya existen
algoritmos de trazado de rayos rapidos {Moser, 1931}, resultan indtiles cuando
se esta hablando de un numero muy elevado de rayos, como es este caso.
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Figura 4.7 fa) Modeles 1D de velocidad: JB, PREM, VCAR, (b) Diferencia de
trayectoria entre los rayos generados en los modelos 1D anteriores. {Van der Hilst, 1990).

El modelo inicial de velocidades determina, junto a la distribucidén de estaciones
e hipocentros, la geometria de los rayos y por tanto el sistema de ecuaciones
tomografico ya que afecta a los tres elemento de la ecuacion fundamental
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explicada en el Capitulo 3 {ecuacién 3.24);

Ax =r

- determina la trayectoria de los rayos, como ya hemos dicho (A).
- se utiliza junto con los tiempos de llegada para calcular los residuos (r).

- sirve como modelo de velocidad de referencia respecte al que se
expresan las anomalias de velocidad (x}.

Cuando se utilizan datos de boletin, el modelo de velocidad inicial estd ya elegido
en principio para cualquier estudio de tomografia, puesto gue ya se ha utilizado
en la localizacién hipocentral vy los residuos estdn calculados respecto a él.

Veamos la Figura (4.7) para comprender la importancia de la correcta eleccidn
del modelo inicial, la diferencia entre la trayectoria de los rayos para las mismas
distancias epicentrales entre JB y otros modelos 1D ampliamente difundidos,
denominados PREM y VCAR (Van der Hilst, 1990).

De la figura se concluye gque en el manto inferior, las trayectorias son muy
similares, pero en algunas zonas puede haber diferencias de hasta 100 Km., que
es del orden del tamano tipico de celda utilizado en tomografia lineal. Por tanto,
si tomamos un modelo errdneo, y realizamos el trazado de rayos, por aplicacidn
del principio de Fermat, podemos estar situando las anomalias en posiciones
incorrectas.

Por tanto, sijunto con los posibles errores en los datos, la imperfecta iluminacién
de los modelos, la discretizacién de la realidad en modelos y las aproximaciones
numéricas que se llevan a cabo en ia formulacidn, realizamos una impropia
eleccién del modelo de referencia, las imagenes que obtengamos de las
estructuras andémalas de velocidad mostraran algunos "efectos especiales”
falsos, que serdn dificiimente distinguibles de las verdaderas perturbaciones de
la velocidad.

Esto es cualquier modelo 1D puede utilizarse en este tipo de tomogratia, pera si
el elegido es incorrecto podemos [legar a chtener;

- angmalias de velocidad erréneas.

- diferencias considerables entre la travectoria real del rayo sismico, vy la
supuesta con el modelo.
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44 DEFINICION DE LA ESTRUCTURA DE VELOCIDAD.
MODELO DE CELDAS.

En fos estudios de tomografia, desde los mds locales a los globales, hay una gran
variedad de maneras para representar la velocidad en la Tierra. Nuestra incégnita,
la velocidad de la onda P, es una magnitud con una distribucién tridimensional
y continua {salvo algunas discontinuidades en ta corteza y manto superior; fallas,
superficies de discontinuidad, subducciones,...}. La solucidn de nuestro problema
inverso (dados los tiempos de recorrido, calcular las velocidades de propagacién)
comienza con la discretizacion de la velocidad.

Veamos los modelos mas usuales de parametrizacién:

1) Dividiendo el drea de estudio en blogues en los que se supone la
velocidad constante {ACH, Aki vy Lee, 1976; Roecker, 1982;: Koch,
1985)}. Figura (4.8).

Ay any4
L
L

Figura 4.8 Division del wolumen de Tierra a estudiar en una red

tridimensional de celdas con velocidad constante, el tamano de dichas celdas, no
tiene que ser constante.

Esta es la parametrizaciéon mas sencilla, clara y manejable, pero no
permite algo tan simple y habitual en la realidad, como es un gradiente
de velocidad. Las variaciones continuas de velocidad pueden ser
simuladas dentro de este esquema, disminuyendo ei tamanc de las
celdas, pero dado que el nimero de datos es limitado (aungue en general
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2}

3)

elevado), podemos pasar de un problema super determinadc a uno
infradeterminado. Par tanto, hemos de definir el grada de resolucién que
podemos obtener con el conjunto de datos que vamos a utilizar en cada
uno de los casos.

Este tipo de modelizacién se ha utilizado tanto para estudios locales,
como de grandes areas.

Desarroliando en armdnicos esféricos la anomalia de la velocidad
(Dziewonski, 1984},

En cada iteracién se resuelve la estructura tridimensional de la velocidad,
se relocalizan los eventos y se calculan las correcciones de estacion, Esta

metcdologia sélo se ha utilizado en estudios globales.

Capas de velocidad constante (Hawley et 4/, 1981}. Figura (4.9).

Figura 4.9 Estructura por capas de velocidad constante verticalmente, y
lineas nodales para interpolar horizontalmente la veiocidad en cada una de las
capas del modelo.

El modelo consiste en capas de velocidad constante en direccién vertical,
peso cuyo valor en horizontal, se obtiene por interpolacion entre lineas
nodales verticales.

La distribucién de estas lineas nodales verticales puede variar de capa en
capa.
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4)

Malia noda! 30 (Thurber, 1983). Figura {4.10).

En esta parametrizacién, la velocidad varfa de forma continua en todas
las direcciones. El valor de ésta en un punto se obtiene por interpolacion
de la velocidad asignada a los nodos que lo rodean.

Este modelo suele utilizarse Gnicamente en estudios de dreas no muy
extensas pues esta definicion lleva implicita la necesidad del
conocimiento de la trayectoria de los rayos (algo imposible de acometer
si el nimero de datos es elevadol.

Esta parametrizacion ha sido vtilizada también en estudios tomograficos
de distribucion 3D de la velocidad correspondiente a la onda S {Eberhart,
1986)
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Figura 4.10 Malla 3D enla que definimos la distribucion de velocidad en sus
nedos.

El método basado en la subdivision del volumen en celdas con velocidad
constante, tiene la ventaja de que fdcilmente se puede ver cémo influye el
muestreo en el valor y forma de las anomalias encontradas durante la inversion,
simplemente contando cuantos rayos inciden en cada bloque, y escogiendo
tamafios adecuados a la resolucion esperable en cada caso {segun el tipo de
datos y la distribucién espacial de hipocentros y estaciones), v con una funcién
de suavizado correcta, podemos simular con un alto grado de fidelidad, la
distribucion continua 3D de la velocidad.
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4.5 TRAZADO DE RAYOS

Como es de todos conocido, en distribuciones esféricamente simétricas de
velocidad de las ondas sismicas, el pardmetro del rayo p es constante (Figura
4,11}, siendo

p - reSen i)
v{r)

Siguiendo el procedimiento ideado por Spakman {Spakman, 1988), vy dado que
calcufar el pardmetro del rayo para cada una de las parejas hipocentro-estacian
seria costoso vy tedioso, recurrimes a la aproximacidn que a continuacidn
describimos.

YV Estacién

# Hipocentro

Figura 4.11 Trayectonia del rayo en un medio en el que fa velocidad sélo varia con el
radio. El rayo estd contenido en un plano vertical que contiene el hipocentre, la estacion
y el centro de la Tierra. El angulo | se evalda en ! foco.

Calculamos el parametro def rayo para distintos intervalos de profundidad focal
y distancias epicentrales, variando la amplitud de los subintervalos de forma que
obtenemos cinco tablas de p, segun se resume en la Tabla (4.1},

Para cada pareja hipocentro-estacion, calculamos su pardmetro del rayo por
interpolacion hilineal. Esta estimacidn de p nos proporciona una precision tal que
el error cometido en la distancia epicentral asi calculada, es inferior a 0.06°.

Una vez calculado p aproximadamente, {a trayectoria curva del rayo en nuestro
modelo se calcula a profundidades fijas:
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0 <« z<33Km.:0, 15y 33 Km.
33 < z <« 93 Km. : cada 10 Km.
93 « z < 363 Km.: cada 30 Km.

363 Km.< z : cada 60 Km.
PARAMETRO DEL RAYQ
PROFUNDIDAD FOCAL (Km.) DISTANCIA EPICENTRAL ({°)
hP'rincipio Intervalo Final Principio Intervalo Final
0 11 700 0 0.20 1
0 5 100 1 0.20 5
100 20 700 1 0.25 5
0 20 700 5 0.25 21
0 30 700 21 1.0 82
Tabla 4.1 Cuadra resumen de las cinco tablas de definicign del pardmetro del rayo.

Este sistema simple de "trazado de rayos”, proporciona la exactitud suficiente
para nuestro tamano de celda, que definiremos en el Capitulo siguiente y serd la
unidad maxima de resclucion posible.

4.6 PONDERACION DEL SISTEMA DE ECUACIONES.

Como ya ha sido explicado, el conjunto de residuos tempaorales {r), es en principio
descompuesto en tres sumandos segun explicamos en (3.21):

- uno primero debido al retraso del rayo adquirido al muestrear zonas
sismicamente andmalas dentro del modelo de celdas a estudiar fm).

- uno segundo, atribuible directamente a la estacidn {h) {p.e., correccion
por altura, estructuras sismicamente andmalas bajo |la estacién).

- la tercera parte, que corresponde al cdlcuio erréneo de los parametros
hipocentrales {g).

Si se pudiera tener una resolucién perfecta {(matriz bien condicionada, sin errores
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de observacion, v con el nimerg de ecuaciones igual al de incégnitas), seriamos
capaces de resolver perfecta e independientemente cada uno de los tres
sumandos (Spakman, 1988},

En la préctica, no tenemos nunca una resolucién perfecta, encontrandonos
frecuentemente gjemplos como el gue se expone en la Figura (4.12)

En este caso, tenemas varios rayos con trayectorias quasi-paralelas, gue
partiendo de un mismao cluster de eventos, y atravesando las mismas celdas,
llegan a la misma estacién. Con este ejemplo, vemos claramente que aunque los
valores de residuos temporales de cada uno de los rayos sean distintas {r,, ry, ),
si han de ser iguales los tres sumandos que componen cada uno de ellos
{my=my=m; h,=h,=hy g,=0,=9).

Estacion J
h 4 a ¢
W Ta e
1 5{ __E, “ ;b‘l
5 é\ 78 '
g [ 10 RN i12

Figura 4.12 Rayas provenentes de un dnice cluster telesismice, muestrean las
mismas celdas del modelo, siendo registrados por la misma estacidn.

Este ejemplo representa o que en tomografia se denomina "pérdida total de
resolucion”™. Aunque tuviésemos un numero muy elevado de rayos, si todos
tuviesen trayectorias practicamente paralelas, no podriamos discriminar qué parte
del residuo es atribuible a cada uno de los tres sumandos.

Hay por tanto una total interdependencia de los elementos canstituyentes de los
residuos en el proceso de inversion, tendremos que utifizar nuestro conocimiento



Seleceion de datos. Modelos iniciales 77

a priori para fijar cuales son valores correctos de ¢rdenes de magnitud de cada
sumando, y asi decimos:

m: G.0002 Km/sg.

g: 10 Km en espacio vy 1 sg. en tiempo origen.
h: 1 sg.

Deberemos multiplicar cada uno de los tres sumandos del residuo por una

constante (@, 3, 1) que nos permita obtener valores del mismo orden que nuestro
conocimiento a priori.

En ia practica, en la primera inversién que realizamos mantuvimos estas tres
constantes iguales a la unidad {o =R =r=1}. En las sucesivas inversiones fuimos
modificando sus valores de manera que llegasemos a obtener valores con sentido

fisico por redistribucion del residuo, de los 6rdenes de magnitud que nos da
nuestro conocimiento a priori.

-39/, +3%

LT
Ll
{a) {b)
Figura 4.13 Dos ejempios de inversidn utiizando los mismos datos, variando

umicamente el peso gue damos en la solucidn a la relocalizacisn
hipocentral. (a): peso nulo. (b} elevado peso.
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Con el algoritmo empleado en este trabajo, LSQR, buscamos una solucién que
haga minima la diferencia entre el residuo predicho con el modelo de celdas
obtenido, y el residuo observado. Por tanto, si hacemos crecer cualquiera de las
tres constantes {por ejemplo a), la parte de la solucién a la que multiplica {m)
deberd tener elementos de menor valor para que la norma de I3 solucidn total se
mantenga minima. Asi, si la constante crece, permitimos gque una minima parte
del total de residuos sea explicado por el sumando al que estd asociada.

En el ejemplo de la Figura {4.13) lo vemos con claridad. La parte {a) corresponde
a inversidn sin relocalizacién de hipocentros; v la (b) a una asignacién de elevado
peso a esta parte de la solucion. Vemos que las amplitudes de las anomalias en
el primer caso son considerablemente mavyores que en el segundo.

Mediante sucesivas pruebas, llegamos a delimitar los valores idéneos de las
constantes, definiendo el peso que en el valor del residuo total damos a cada uno
de los tres sumandos.

Los valores de estos pesos, dependeran de :

- los datos disponibles en cada trabajo {volumen de datos y calidad
esperable de fos mismos).

- de la informacién geodindamica disponible de la zona.

- del tipo de datos utilizados, en el sentido de si son regionales o
telesismicos, la correccidn de estacidon tiene un sentido completamente
diferente (como veremos en el Capitulo 5, al explicar el significado de
este parametro).

Una vez definido todo el proceso matematico de inversién y de tratamiento de
los datos, hemos de flegar a la puesta en practica de toda la teoria, mediante la
eleccién de fa zona de estudio, definicién del modelo de celdas m&s adecuado
segun la resolucién que esperamas obtener. Depués de elegidos los datos con los
criterios que estableceremos, comprobaremos la bondad del modelo de
distribucién inicial de velocidades asumido por el ISC (Van der Hilst y Spakman,
1989).
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Capitulo 5

Estudio tomogrifico de la Peninsula Ibérica

Suelo decir, que cuando puedes medir agquello

de lo que estds hablando, y expresarlo con mimeros,
es que sabey algo sobre ello.

William T. Kelvin (1846)

Una vez expuestos Ios fundamentos fisicos de la tomografia, su formulacion
matematica, llegamos a su puesta en practica. Vamos a invertir residuos
temporales de la onda P, para estudiar la estructura del manto respecto a esta
onda bajo la peninsula lbérica.

Puesto que queremos evitar los problemas de interpretacidn de anomalias en los
bordes de!l modelo, para zonas de elevado interés sismico como son las Béticas,
situamos éstas alejadas de tales limites, definiende en superficie la zona de
interés por sus esquinas SW (12°W, 30°N), y NE (6°E, 48°N).

5.1 SELECCION DE DATOS. CORRECCIONES.

Recordemos que los datos que se van a utilizar en este trabajo, provienen del
banco mundial de localizaciones que constituyen los boletines y cintas del 1SC,
y que estas localizaciones se realizan a partir de las lecturas de diversas fases
sismicas proporcionadas por las diferentes redes sismicas locales y regionales,
mediante un proceso de minimos cuadrados utilizando los residuos calculados en
el modelo de distribucidn de velocidades de JB,

5.1.1 CRITERIOS DE SELECCION DE DATOS.

Los residuos de onda P que se han utilizado como datos en este estudio, fueron
obtenidos por explotaciéon de las cintas del ISC para el periodo 1964-1986,
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atendiendo a los siguientes criterics encadenados:

1} Para eventos dentro del drea de estudio {{30°N, 12°W), (48°N, 6°E)},
utitizamaos los residuos temporales obtenidos en estaciones con distancias
epicentrales inferiores a 90°,

2) Si los terremotos tienen su epicentro fuera de {a zona de estudio,
dnicamente tenemos en cuenta los residuos en estaciones dentro de la
region de estudio.

3) S56lo tenemos en cuenta terremotos registrados globalmente al menos en
10 estaciones. Esta condicidén la imponemos con el fin de que la
localizacidn sea lo mds fidedigna posible.

Tampoco podemos elevar el umbral del nimero de estaciones para una
mayor seguridad de las cocordenadas del hipocentro, puesto gue es a
partir del comienzo de la década de los ochenta cuanto del nstituto
Geografico Nacional de Espafia impulsa fuertemente la densificacién de
la Red Sismica Nacional, y son estas estaciones las que van a marcar, en
mayor medida, el poder de resolucion de este estudio, pues son las que
se encuentran sobre la zona de interés.

4) Posteriormente veremos que la mayoria de los residuos tienen un valor
absoluto inferior a 3 sg. {Figuras 5.2 v 5.4). Si Gnicamente tenemaos en
cuenta los residuos dentro de este limite, evitaremos asf los grandes
residuos que pueden deberse a localizaciones erréneas. El {imite de 3 sg.,
lo imponemos a los residuos va corregidos por el cambio del modelo
inicial de velocidades, gue veremos posteriormente.

Una de las caracteristicas mas interesantes de este trabajo lo constituye el hecho
de invertir simultaneamente datos regionaies y telesismicos (Figura 4.5). Las dos
clases de residuos que llevan asociados, requieren un tratamiento distinto, que
explicaremos a lo largo de este Capitulo 5, puesto que unos muestrean amplias
zonas fuera del volumen subdividido en celdas y su incidencia es practicamente
vertical; mientras que los otros estdn comprendidos dentro del volumen a
estudiar, pudiendo tener trayectonas tanto ascendentes, como descendentes,
pero Gnicamente con un sentido de avance.

En la Figura (5.1) se muestran, dentro del drea a estudiar, los epicentros
seleccionados y las estaciones utilizadas. El namero total de terremotos se
desconoce por el procedimiento utilizado en la seleccidn de datos de las cintas
del ISC, pero si sabemos que el orden de residuos seleccionados es 210.000, v
que ! niumero de epicentros regionales es de 7.410. También en el proceso de
inversidn perdemos el niumero total de estaciones utilizadas.
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{a) (b)

Figura 5.1 Mapa del drea de estudio con: {a} los epicentros seleccionados en ella y
{b) las estaciones regionales.

Observando la figura anterior, se puede facilmente intuir que la resolucion gue se
cbtenga en este trabajo va a variar considerablemente con la zona geografica
considerada, puesto que existe una clara concentracién de la sismicidad regional
en el sur de la peninsula Ibérica v norte de Marruecos, asi como en los Pirineos.

5.1.2 MODELO DE TIERRA PM2. CORRECCION DE LOS RESIDUOS
TEMPORALES.

Veamos si JB es adecuado para el caso de este estudio en la peninsula Ihérica.
Para ello dibujamos el histograma tridimensional de los residuos en funcion de la
distancia epicentral {contando el nidmero de residuos en intervalos de 0.1 sg. x
0.5°) {Figura 5.2).

La linea de residuo O sg. serd la prediccién del residuo segun JB, cualquier
diferencia que se observe respecto a esta linea puede deberse a cualquiera o
varias de las siguientes razones:

- diferencias entre la tierra real y el modelo JB.

- errores en los parametros hipocentrales,

- correcciones de estacion,
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Si JB fuera un modelo correcto para representar la distribucidn de velocidades en
nuestra area de estudio, los residuos se distribuirian suave y simétricamente
alrededor de la linea de residuo nulo. Observando la Figura {5.2) se puede
concluir que:

- para distancias epicentrales entre 0°% v 159, los residuos tienden a ser
mas negativos a medida que la distancia crece. Esto indica, que la
velocidad media en la litosfera es mds alta que la proporcionada por JB.

- en torno a 15° existe una disminucién en el nidmero de eventos
detectados, que puede ser explicada por la presencia de una capa de baja
velocidad en el manto bajo la litosfera.

Contador de residuos en intervalos de 0.1 sg * 0.5 x

Reslduos temporales sg)

r '
i

! Residuos $SC :253000 R

-10 4 } | i 1 ]
10 20 30 0 50 60 70 80
Distancia epicentral (x}
128
Escaia logaritmica naturat
Figura 5.2 Histograma tndimensional de los residuos temporales utilizados en este

trabajn, respecto al modelo 10 B, definiends como drea unidad 0.13g. x 1.5¢



Estudhv tomogriafico de fa Peninsula Thérica 87

- entre 15° y 38° hay diversas dreas de residuos positivos que pueden
relacionarse con las triplicaciones que se producen con las aumentos
bruscos de ia velocidad {discontinuidades}.

Velocidad P (km/s)
6 7 8 9 10 11 12

800 600

Profundidad (km)

1000

1200

~~~~~~~~~~ modelo JB
— modeloc PM2

1400

Figura 5.3 Modelos 1D: Jeffreys-Bullen (JB) v PM2, obtenido por Spakman et al.
{1993) para tomografias del manto en el drea Mediterréneo-Europa, incluyendo por tanto
la peninsula lbérica.
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Vistos los problemas que presenta la utilizacién del modelo de distribucién de
velocidades 1D que utiliza el ISC en sus localizaciones hipocentrales, Spakman
et al. (1993}, se plantearon el obtener un modelo mas adecuado para Europa, de
forma que los residuos temporales respecto a este nueve modelo, tuvieran una
distribucién simétrica respecto a la Iinea de residuo nulo, y no presentaran ramas
positivas asociadas a triplicaciones por discontinuidades en la velocidad no
tenidas en cuenta, ni disminucién en la densidad de residuos por no corregir por
capas de baja velocidad. Estas serdn fas caracteristicas minimas gue el modelo
inicial de velocidades deberad cumplir.

El modelo de velocidad de la onda P asi obtenido (Figura 5.3, Spakman et a/.,
1993) se denomind PM2 v fija las discontinuidades de velocidad a 405 Km. y
670 Km., incluyendo también una zona de baja velocidad en tormo a la
profundidad de 200 Km..

La Figura (5.4) muestra el histograma tridimensional de los residuos temporales
utilizados en este trabajo, frente a la distancia epicentral, corregidos por la
diferencia entre los dos modelos JB y PM2.

Observamos que las tendencias principales que habiamos comentado en la Figura
(5.2}, ya no aparecen. La correccion de los residueos proporcionados por el 1SC
debidos a la diferencia entre PM2 vy JB reduce su varianza en un 3%.

Pese a que el efecto numérico del cambic de modelo en el conjunto de datos
numéricos es pequefio, si tiene una gran influencia en el trazado de rayos
{recordemos las diferencias entre los modelos JB, PREM vy VCAR que
representdbamos en la Figura 4.7), sobre todo, en los rayos con penetracion
inferior a los 800 Km..

Aunque cambiemos el modelo inicial, y por tanto del trazado de rayos y valor de
los residuos, no se relocalizan los eventos, dado que tanto su relocalizacién
temporal, como espacial, se obtiene en cada una de las iteraciones del procese
de inversion,

Una vez establecido PM2, calculamos sus tablas de tiempos de recorrido de P
{similares a las de JB, Jeffreys, 1940} para pasar los residu0s que nos
proporcional et ISC respecto a JB, al modelo PM2 v utilizarlos como datos en la
inversion (Spakman et a/., 1993). El proceso de correccidn no es muy complicado
de llevar a cabo, y dadas las grandes diferencias que existen entre los trazados
de rayos en {os diferentes modelos 10, cuanto mas aproximado sea el modelo
inicial en el que calculemos el pardmetro del rayo p, mas correcta sera la
aplicacién del principio de Fermat, y por lo tanto, mejores los resultados.
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Contador de residuos en intervalos de 0.1 sg * 0.5 x

1 Residuos PM2 ;96000 - |

-10 - : :
10 20 30 50 50 60 70 80
Distancia epicentral {x)
Escala logaritmica natural
Figura 5.4 Histograma tridimensional de los residuos respecto al modeio de

distribucidn de velocidades PM2, tomando como drea unidad G.1sg. x 0.5°.

5.2 DEFINICION DEL MODELO DE CELDAS,

Vamos a centrar nuestro estudio en la peninsula ibérica (Figura 5.5), expandiendo
en ambas direcciones nuestro area a estudiar, para evitar los posibles errores de
interpretacion de resultados en los bordes del modelo.

Dada la forma de la peninsula lbérica, no hay que realizar ningun giro de los ejes
de referencia, y la esquina SW del modelo tiene por coordenadas geograficas,
como ya hemos fijado anteriormente {(12°W, 30°N), y laNE (6°E, 48°N). El 4rea
interior se divide en 324 celdas (18 x 18} con un tamafio de 1%x 1°
{aproximadamente 110 km x 110 kmj.
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(30N, 12°W)

(48°N_6°E)
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Figura 5.5 Modelo de celdas en que dividimos el volumen a estudiar.

Horizontalmente tenamos 18 x 18 celdas todas de igual tamanio {1°x 19}, verticaimente
definimos 20 capas de espescr creciente, alcanzando la profundidad de 1420 Km..

El tamafio de las celdas se ha escogido de tal manera gue las resultados aguf
obtenidos sean una prolongacién de los obtenidos por Spakman (19388} para la
zona del Mediterrdneo, ya que se obtuvo una baja resclucién en la parte
comprendida de la peninsula lbérica, mejorable ahora por el tipo y volumen de
datos que vamos a utilizar, ya que vamos a incluir un namero elevado de eventos
locales, registrados por estaciones dentro de {a zona a estudiar, lo gue conlleva
un incremento considerabie del poder dz resolucidn, como explicaremos
posteriormente.
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G

CAPA “ PROF. VELOCIDAD LIMITE LIMITE ESPESOR
MEDIA SUPERIOR INFERIOR
1 16 6.228 0 33 33
2 I 51 7.853 33 70 37
3 95 8.028 70 120 50
4 I 145 8.117 120 170 50
5 r 195 8.109 170 220 50
6 247 8.176 220 275 55
7 I 302 8.414 275 330 55
8 360 8.732 330 390 60
9 425 9.319 390 460 70
10 495 9.710 460 530 70
11 565 9.941 530 600 70
12 635 10.151 600 670 70
13 705 10.899 670 740 70
14 780 11.016 740 820 80
15 870 11.183 820 920 100
16 870 11.360 920 1020 100
17 1070 11.535 1020 1120 100
18 11706 11.686 1120 1220 100
19 1270 11.841 1220 1320 100
20 1370 11.988 1320 1420 100
Tabla 5.1 Caracteristicas de las capas del modelo de celdas (espesor y profundidad

en Km.}, con la velocidad asignada a cada una de ellas (Km/sg.).

Una vez vista la subdivisién horizontal, dividimos la corteza y manto en 20 capas,

cuyos espesores van aumentando de la primera de ellas con 33 Km, a la Gltima,
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con 100 Km.. En la Tabla (5.1) se resumen ias caracteristicas esenciales que
definen esta subdivisién vertical,

Las velocidades constantes atribuidas a cada capa se obtienen calculando su
valor medio segiin el madelo de distribucion de velocidades asumido a prion PM2
{Figura 5,3} y la divisidn en capas elegida.

El hecho de que las celdas aun teniendo tas mismas dimensianes horizontales, el
volumen varie al hacerlo su espesor, nos obliga a introducir el factor comentado
en el Capitulo 3 (ecuacién 3.32}, esto es. a multiplicar cada elemento de la
diagonal de la matriz de covarianza por fa inversa del volumen de las celdas {que
coincide con la base ortonormal de funciones sobre la que hemos proyectado

nuestro modela de distribucidn de velocidad (ecuacién 3.12) {Nolet, 1985,
1987;.

5.3  CORRECCION DE ESTACION.

En este término englobamos la influencia que sobre el valor del residuo de
cualquier rayo que llega a una estacién, puedan tener las heterogeneidades
préximas a ella, el posible error sistematico del binomio "estacidn-instrumenta-
cion”, ¢ las anomalias sismicas fuera del modelo de celdas.

Esta correccidn ha de ser incluida en el cdlculo, puesto que no queremos, N
podemos, modelizar el volumen total de Tierra atravesado por 10s rayos sismicos,
teniendo que evitar la influencia de toda anomatia fuera del modelo, de forma tal
que éstas no se traduzcan en anomalias en el modelo.

Una forma de egvitar esta influencia en la sofucién, seria que en el proceso de
modelizacién, le asigndramos a cada estacién un pardmetro cuyo valor fuese
calculado también en la inversidon, contribuyendo a minimizar la norma de la
solucidn, absorbiendo asf cualquier sistematismo no deseable. El problema que
este procedimiento nos plantea, es que nos llevaria a incluir un elevado namero
de incognitas a resolver, una por cada estacion.

Para no aumentar el volumen de variables {que lleva implicite una disminucién de
fa resolucidn, y aumento del tiempo de calculo) hemaos decidido llevar a cabo el
célculo de estas correcciones de la siguiente manera:

T.- en aquellas estaciones fuera del modelo de celdas, para ias que
Dziewonski y Anderson {1983) calcularon la correccién que se ha
de realizar al residuo temparal, utilizaremos esta correccién como
datc en la inversién. Corregimos los residuos antes de la inver-
5100 (ndtese que se introducen como datos).
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2.- para aguellas estaciones fuera del modelo gque contribuyan caon
mds de 30 tecturas {las estaciones con menos de este numero de
lecturas no se consideran}, colocamos debajo un paralelepipedo
de 100 Km de espesor, y calculamos la interseccion de cada rayo
que tlega a 1a estacién con esa "celda de estacién”. En lugar de
calcular la correccidn al residuo temporat de la estacion, 1o que
haremos serd invertir buscando la anomalia de velocidad de esta
celda, traduciendo después esta anomalia en residuo, muttiplican-
do por la trayectoria del rayo en la celda bajo 1a estacidn.

3.- para las estaciones en la superficie del modelo de celdas, les
asociamos un parametro que se calcula en la inversion que
absorberd los errores sistemdaticos en los residuos de dicha
estacién {altura, por ejemplo, pues estamos suponiendo que las
estaciones se encuentran situadas sobre la superficie del
modelc).

Explicaremos ligeramente qué tipo de correccidn calcularon Dziewonski vy
Anderson (1983), para que se comprenda la bondad de éstas, v lo adecuado de
su utilizacidn en nuestro trabajo. Estos autores, evaluaron las correcciones (6r)
a los residuos temporales obtenidos en estaciones gue contaban con un elevado
nimero de lecturas de llegadas de fases correspondientes a epicentros con

distancias epicentrales entre 30° y 909, ajustando dicha correccién a la siguiente
funcién

dro= A, v A cosid - £y o+ oA, c0s8 {4 - EL 5N
donde:

A es el acimut con el que se recibe el rayo en la estacién.
A, A, A, E,, E; sonlos coeficientes a determinar en el ajuste.

siendo por tanto:
ro=or o+ br
donde:

. es el residuo temporal corregido
r es el residuo proporcionado por el ISC.

Introducimos esta correccion porque absorbe el efecto que sobre los residuos
temporales de una estacién tienen las anomalias de velocidad en el manto
superior fuera del madelo de celdas.
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Dependiendo del histograma para cada estacion, de los residuos en funcion de
la distancia epicentral, se ajustardn mds o menos pardmetros (Spakman, 1988).
Asli si:

-AGED A O AL2D  secorrigen los residuos para distancias epicentra-
les superiores a 30°.

-A, =0 sdlo se corrigen residuos para distancias epicen-
trales superiores a 50°.
-A, = A, =0 sdlo se corrige si la distancia es superior a 60°,

La necesidad de realizar el ajuste (5.1) surge del objetivo que se plantearon los
autores: descomponer un conjunto de residucs temporales proporcionados por
el ISC (teniendo en cuenta solo terremotos con buena cobertura en acimut vy
distancia epicentral) en tres términos: propagacién, fuente y estacidén (las
coordenadas epicentrales que considerarcn fueron las obtenidas utilizando sélo
los tiempos observados a distancias telesismicas).

El procedimiento que siguieron se puede dividir en dos etapas:

1) partiendo de la localizacion obtenida utihzando Unicamente telesismos,
se define una curva de tiempos de recorrido (A, t) vy en este nuevo
modelo, se vuelven a relocalizar los terremotos y se mejoran las curvas
de tiempos de recorrido con estas nuevas localizaciones y residuos.

2) ajuste de la correccidn de estacisn.

Para ello, y con todos los residuos obtenidos en cada estacion, se realiza el ajuste
segun (5.1) donde los pardmetros utilizados tienen el siguiente significado:

E.. E, representan las direcciones de baia velocidad de propagacion de
la onda P.

A, > 0 en zonas tecténicamente activas (bajas velocidades).

A, < 0 en zonas tectdnicamente estables {altas velocidades).

En la Tabla (5.2) se muestran algunos ejemplos de este ajuste en estaciones de
la peninsula Ibérica.

Como el calculo de esta correccidn de estacidn se llevd a cabo simultdneamente
con los pardmetro de relocalizacidn hipocentral, serd relativamente independiente
de las heterogeneidades laterales y de los errores de localizacién hipacentral,
proporcionando una valiosa informacidn sobre (Spakman, 1988):
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- heterogeneidades en la corteza y manto superior, bajo la estacién para
incidencias quasi-verticales.

- cualquier error sistematico de la estacion.

ESTACION A, A, E.(°) l A, E,1°)
TOL 0.77 0.25 337 0.28 135
CRT 1.27 0.36 232 0.10 132
MAL 0.40 0.67 255 , 0.02 45
ALM 0.69 0.39 154
Tabla 5.2 Ejemplo de los pardmetros de ajuste de 1os residuos temporzles (sg.)

calculados por Dziewaonski y Anderson para algunas estaciones en 1a
peninsula ktbérica.

5.4 CALCULO DE LOS PARAMETROS DE RELOCALIZACION
HIPOCENTRAL.

Como mencionamos en el capitulo 3, uno de los tres sumandos que contribuyen
a un residuo, es la variacidn del tiempo de recorrido de un rayo por los errores
cometidos en las cuatro coordenadas hipocentrales (x, v, z, 1).

Si para cada uno de los hipocentros, tuvigsemos que calcular los cuatro
correcciones, se nos dispararia el numero de incognitas disminuyendo,
simultdneamente, el poder de resolucion de nuestro estudio, y amortiguando las
amplitudes de las anomalias de velocidad encontradas. Téngase en cuenta que
sélo el nimero de hipocentros seleccionados dentro del drea de estudio se eleva
a 7410, lo que significaria un total de 29640 variables a determinar.

Fara evitar un alto grado de amortiguamiento, lo que haremos serd agrupar los
hipocentros en conjuntos {c/uster), y aplicar las mismas correcciones a todos los
hipocentros dentro de un mismo conjunto.

Dada la diversidad de datos que utilizamos en este trabajo, definiremos dos tipos
de grupos:

- para terremotos con epicentro a una distancia del centro del modelo
inferior a 30°, los conjuntos estardn limitados por paralelepipedos con
una tamado de 0.5°x0.5°x35Km., vy en cada uno de estos volimenes se
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calcularan los cuatro pardmetros de correccion hipocentral {Ax, Ay, Az,
At). Es decir, calcularemos un dnico vector correccién (con sus cuatro
componentes) por conjunto, pues se supone que los errgres en la
localizacidn, salvo los inevitable de lectura del instante de llegada, son
debidos a la diferencia entre la distribucion real de velocidades y la
asumida a priori o calculada en las sucesivas iteraciones, siendo
priacticamente iguales para todos los hipocentros dentro de estos
pequefios volimenes (comparados con las celdas del modeio de
velocidad).

- para epicentros con distancias epicentrales mayores de 30°, los
conjuntos que definimos tienen como fronteras también paralelepipedos
pero de mavyor tamano: 2.5%°x2.5%x100km., vy en cada uno de ellos sélo
calculamos la correccidn temporal, pues en realidad con este pardmetro
solamente, y dado que no estamos interesados en modelizar la estructura
fuera del modelo de celdas, podremos absorber el efecto que scbre el
residuo tienen las otras tres correcciones a las coordenadas hipocentra-
les.

Las celdas paralepipédicas gue hemos definido, no tienen que ver con las del
modelo de velocidad. Esta forma de tratar los telesismos tiene la ventaja de que
eliminamos la influencia de las estructuras fuera del modele, absorbiendo su
efecto en una correccidon temporal, que serd igual para todos los rayos
provenientes de un mismo conjunto, pero de una manera mds adecuada que
trabajando con residuos relativos {forma utilizada habitualmente en los estudios
de tomografia que utilizan exclusivamente este tipo de eventos}.

A partir de la formulacién expuesta en el Capituto 3, se puede comprobar que no
se modifica fisicamente el emplazamiento del hipocentro, ni su trayectoria, pero
se evalia la influencia que sobre el valor del residuo, tienen los errcres de
localizacién hipocentral.

Con residuos relativos, en casos en gue el muestreo sea mds o menos homogé-
neo y uniforme, se elimina la sefal proveniente de una anomalia media a una
profundidad; esto es, no guedardn reflejadas las posibles deficiencias del modelo
1D asumido a priori. Mds adn, si el muestreo es altamente inhomaogéneo, se
pueden "crear” anomalias artificiales {Van der Hilst, 1990).

Esta definicidén de conjuntos, no quiere decir que consideremos dnicamente un
rayo para cada pareja conjunto de hipocentros-estacidn, si no que para cada uno
de los rayos que partan de un mismo conjunto, le aplicaremos la misma
correccidn en sus pardmetros hipocentrales {1 ¢ 4} tras cada iteracion, pero
manteniendo su individualidad.
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5.5 INVERSION REAL. SOLUCION IP1.

Debido al gran namero de incdgnitas que permanecen, pese al agrupamiento de
terremotas tanto regionales como telesismicos en conjuntos, en la inversion real
del conjunto de datos (que constituye una de las dimensiones de la matriz a
invertir), nos interesarfa reducir, al menos, su otra dimension, definida por el
numero de ecuaciones, del arden de 200000 en este caso {la formulacién de esta
parte del proceso de inversién se comentd en el Capitulo 3). Hablamos de ia
formacion de lo que denominamos "rayos compuestos”.

Formamos en cada binomio conjunto de eventos-estacién, grupos de menos de
cinco rayos. En cada uno de estos grupos construiremaos un rayo compuesto con
la media ponderada de las ecuaciones correspondientes a los rayos que lo
constituyen. Los pesos se asignan sequn el criterio siguiente {Spakman, 1991):

* 2 sila fase considerada esta clasificada por el ISC como impulsiva (1).
* 0.5 si la fase esta clasificada como emergente (E).

De esta forma, no sdlo eliminamos ecuaciones que son linealmente dependientes
en e! sistemna, si no que también proporcionamos mayor estabilidad a la solucion.

Por tanto, de cada cinco rayos que parten de un mismo conjunto de eventos
{tanto regionales como telesismicos) y llegan a una misma estacién, formamos
con su media ponderada un raye compuesto, manteniendo todas y cada una de
las intersecciones con las celdas del modelo (este concepto es totalmente

distinto del denominado summary rays introducido por Morelli y Dziewonski
(1987)).

Al promediar las ecuaciones, 10 qQue conseguimos es:

- disminuir el tiempo de célculo, reduciendo el tamafio de la matriz a
invertir.

- disminuir la varianza de ia solucidn al decrecer el numero de ecuaciones
linealmente dependientes.

- promediar los errores individuales de los datos.
- obtener soluciones mas suaves.
Matemdticamente, esta estrategia de creacion de rayos compuestos, se lleva a

cabo mediante la multiplicacidn del sistema de ecuaciones por la izquierda por
una matriz D { dim(D)= M’ x M, donde M es el nimero de ecuaciones o rayos,
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M* < M) segun la ecuacion {3.35).

A parte del suavizado en la solucién que conlleva la definicién de los rayos
compuestos, hemos aplicade un filtro de suavizado horizontal de manera tal que
se imponga una correlacién de fa amplitud de la anomalia de velocidad entre
celdas adyacentes de al menos un 20%, desplazando este filtro por cada una de
tas capas del modelo de celdas.

La primera inversién real, se realiza con todos los datos de las cintas de! I1SC del
intervalo 1964-1986, que verifiquen las siguientes condiciones:

- epicentras dentro del modelo registrados globalmente por al menos 10
estaciones: utilizamos los residuos en estaciones tanto dentro, como
fuera del modelo).

- epicentros fuera del volumen: solo tenemos en cuenta los residuos
correspondientes a estaciones sobre el volumen de celdas.

Para evitar los residuos de gran valor (posiblemente asociados a errores de
lecturas, o asociadas a ramas de tnplicacién en las dromocrénicas), imponemos
un Iimite al valor det residuo, debiendo ser inferiores a + /-3s. A esta solucién la
denominaremos IP1,

La primera inversion real con todos los datos seleccionados y calculando las
variables expuestas, se obtuvo tras 25 iteraciones, alcanzandose un ajuste de los
datos de un 20% (reduccidn en tanto por ciento del error cuadratico medio de
la diferencia entre los residuos observados vy los prediches por el modelo).

La utilidad, como medida de la caiidad de la solucion obtenida, de la varianza de
los datos {también denominada reduccion de la varianza) ha estado en duda
desde que se publicaron las primeras aplicaciones a problemas en geofisica de las
técnicas de inversidn. Existen métodos estadisticamente mas correctos y
sofisticados, pero que requieren un considerable aumento de tiempo de célculo,
incluso para un nimero pequeno de variables (Kissling, 1988). Se han realizado
diversos 1ests con datos sintéticos aplicados a inversiones mediante procesos
iterativos (como es nuestro caso) concluyendo que el analisis de la bondad del
modela obtenido mediante 1a inversidn, se realiza adecuyadamente mediante el
calculo de la reduccion de la varianza.

El criterio seguido para escoger el final del proceso de iteracidn, es el siguiente:
en las 20 primeras iteraciones se obtuva un 90% del ajuste final de los datos
{reduccidn de la varianza), 1o que nos indica que después de 25 iteraciones
estaremos en el nivel de ruide de los datos. También hemos tenido en cuenta que
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en ausencia de amortiguamiento a medida que crece el indice de la iteracién, si
la solucidn es inestable, crece el contraste entre celdas adyacentes, que no es
deseable.

La presentacién de los resultados se realiza trazando los bordes de la solucion por
el centro de las celdas limite en cada capa, como se indica en la Figura (5.6}

Figura 5.6 Esquema de cdmo se han realizado las presentaciones de los resultados
de las inversianes.

L as anomalias de lentitud obtenidas mediante inversion, se representan en tanto
por ciento {%} de la velocidad asignada a cada capa en el modelo definido a
priori, a partir del modelo de distribucion PM2 {Spakman et a/., 1993).

Las dreas en tonos grises mas oscuros corresponden a anomalias positivas de
velocidad (ndtese que es de velocidad y no de lentitud), esto es, regiones con
velocidad de propagacion de la onda P superior a Ia asignada en el modelo a
priori. Por el contrario, las zonas mdas claras e incluso blancas, representan
anomalias negativas de velocidad, o regiones con velocidad de propagacién de
la onda P inferior al modelo PM2.

Representamos las anomalias de velocidad de forma continua y no como valores
discretos ascciados a celdas pues, a parte de ser una representacion mds
intuitiva, las variaciones continuas estan mas proximas a la realidad. Las lineas
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que definen puntos de igual valor de anomalia se obtienen por interpolacion bi-
cubica de los valores de anomalia de celda {asignados al centro de la celdal.

Los limites de representacién estdn en +2% y -2%, en intervalos de igual
amplitud {0.5%}.

5.6 MUESTREO DEL MODELO DE CELDAS.

Uno de los grandes problemas que se plantea en los estudios de tomografia, es
la inhomogénea distribucion de fuentes sismicas y estaciones. Las primeras son
incontrolables, v las segundas se suelen concentrar {en el caso de nuestro drea
de estudio) en las zonas tectdnicamente activas.

Esta delimitacién geogréfica de las fuentes v receptores, limita la resolucidn de
estructuras mediante métodos tomogrdficos, pues intuitivamente se puede
comprender que, cuantc mas adecuadamente se muestreen las celdas del
modelo, mejor condicionada estara la solucisn obtenida,

Cualitativamente podemas hacernos una idea del muestreo del modelo,
observando la distribucién de estaciones y epiCcentros;, pero necesitamos
cuantificar esta intuicidn, lo gue en tomografia se denomina muy graficamente
"iluminacidn del modelo™.

Existen dos métodos de cuantificacion:

1) muestrea individual de celdas (hitcount): ndmero de rayos que
atraviesan (muestrean) cada una de las celdas gue constituyen el modelo
(Spakman, 1988).

2} tensor de densidad de rayos (ray density tensor): distribucion
geométrica espacial de los rayos que intersectan una celda (Kissling,
1988).

El proceso de cdlculo de este tensor consta de tres etapas:

a) calculo de la trayectoria de cada rayo gue atraviesa la celda j-
ésima.

b} traslado de dichas trayectorias de forma que pasen por el
centro de ia celda. Trazamos una esfera imaginaria {con centro
en este punto medio de la celda) que nos permita ver la distribu-
cién de los punto de corte de los rayos trasladados con la esfera.
E! ndmero de puntcs de intersaccion por unidad de drea sobre ia
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esfera, es lo que denominamos tensor de densidad de rayos.

¢} ajuste de esta distribucidn a un elipsoide en el que los valores
de los tres ejes son proporcionales a la densidad de rayos en
cada direccion.

Es mas correcta la utilizacidn del tensor de densidad de rayos, pero en casos en
el que el ndmero de rayos es elevado (como en nuestro caso), su cdlculo se hace
inviable por problemas de consumo de tiempo de CPU.

Nosotros utilizamos el muestreo escalar de celdas (Aftcount), que aungue menos
exacto, su representacion es tan intuitiva que permite apreciar facilmente las
direcciones de iluminacitn preferente, permitiéndonos delimitar en que zonas
podemos esperar alta o baja resolucion,

Siempre hemos de interpretar las soluciones obtenidas por el método de inversion
utilizado {(LSQR} conjuntamente con los graficos de distribucién de! contador de
muestreo, pues:

- este método, en zonas de bajo muestreo tiende a disminuir las
amplitudes de las anomalias, y si éstas son de baja amplitud puede,
incluso, ignorarlas.

- la iluminacion con direccion preferencial, hace que las anomalias se
extiendan y difuminen en esta direccién, La explicacién matemdtica es
la siguiente {Van der Hilst y Spakman, 19883): esta direccionalidad en la
iluminacién, produce una dependencia lineal de las ecuaciones que
representan esos rayos, difuminando la anomalia en esa direccion {Van
der Hilst, 1990; Spakman, 1988).

Al igual que ocurre con la solucidn del modelo que se obtiene en tomografia, el
muestreo no es una funcién continua, aungue para facilitar su interpretacion, se
definen las lineas de igual muestreo mediante una interpolacidon bilineal del valor
del muestreo de celda (escala logaritmica natural), adscrito a su centro.

5.7 TESTS DE RESOLUCION: ASPECTOS GENERALES,

Conociendo la variacién espaciat del muestreo de las celdas, podemaos inducir las
direcciones preferenciales de iluminacidn, y las zonas de mayor o menor
muestreo, pero desconocemos cudles son las diferencias esperables entre las
anomalias obtenidas en la inversidn vy la realidad (Spakman, 1988).

Este es uno de los problemas cruciales en tomografia, la estimacion de la calidad
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de la imagen obtenida. En las primeras aplicaciones de la tomografia {Backus y
Gilbert, 1967; Wiggins, 19721, dado el pequeiio tamaiio de las matrices que
constitufan el sistema, se calculaba la matriz de resolucién completa; con las
dimensiones que usualmente tienen en {a actualidad los problemas en tomografia
de grandes 4reas, este procedimiento es completamente inviable.

Para poder evaluar la resolucidn seguimos el siguiente proceso:

1) disefiamos un modelo de distribucion de velocidades {38} v calculamos
tos residuos temporales (&) que obtendriamos con la misma distribucidn
de hipocentros y estaciones utilizada en el caso real.

2) aftadimos a los residuos {8) obtenidos una distribucion gaussiana de
ruido e.

3) invertimos los datos (&8 + €) utilizando el mismo algoritmo empleado
en la inversion real de datos By™ = & + €, obteniendo en la iteracién p,

la solucion y"™.

Comparando el modelo de velocidad intreducido (3} en el problema directo, vy el
abtenido por inversidn e, podemos conocer el poder real de resolucidn de la
inversion efectuada.

El disefio del modelo de velocidad utilizado en el test, ha de realizarse con el
objetivo a conseguir bien definido: nos puede interesar ver {a resolucion:
anomatias de velocidad de gran ¢ pequena longitud de onda (camparada con el
tamano de las celdas del modeto), hortzontal o vertical; cada objetivo requiere un
disefio diferente.

El anadir ruido a los residuos obtenidos en el problema directo, posibilita que las
ecuaciones asociadas a rayos paralelos, no sean linealmente dependientes,
haciendo el sistema inconsistente; por tanto, los tests que no afaden ruido
determinan de una manera menos realista la resclucion {Spakman, 1988},

El ruido gaussiano que afadimos at vector de residuos temperales obtenido por
modelizacidn, tendrd una desviacidon estdndar tal, que produzca en el ndmero de
iteraciones realizadas en el caso real, el mismo error cuadratico medio de ajuste
de datos.

Para una meijor simulacidn de la inversidn de datos reales, anadimos en el
proceso de inversion de los tests de resolucion, el célculo de las correcciones de

estacion y pardmetros de relocalizacién hipocentral.

Con estos tests, 1o que no pademos comprobar es el grado de bondad del modelo
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de velocidad 10 asumido a priori, solo analizamos la resolucién obtenida con un
método de inversién para unos rayos concretos. Veamos los tests utilizados en
este trabajo.

Hay tests de resclucién que ya son cldsicos en los trabajos de tomografia, y que
no se describen por no ser aplicados en este estudio (Lees y Crosson, 1389).

5.8 TEST DE CELDA-SPIKE.

Si construimos un modelo de distribucién de velocidad (8) cen anomalia nula en
cualquier celda, y resolvemos su problema inverso asociado (Humphreys vy
Clayton, 1988; Spakman, 1988}, habremos calculado lo gue se denomina
funcién de respuesta de celda (ce!l response function},

Esta funcién nos da informacidn de cémo se recupera la amplitud de una
anomalia y cémo se distorsiona su forma por un muestreo inadecuado. El calcular
la funcidn para cada una de las celdas de nuestro modelo {6480 celdas) es en la
practica irrealizable, pero dado que, en general, estas funciones tienen un
maximo muy pronunciado centrado en la celda, y amplitudes mucho menores en
el resto del modelo, podemos construir un modelo inicial consistente en celdas
andmalas suficientemente separadas como para poder distinguir la funcidn
asociada a cada celda andmala.
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Figura 5.7 Testde celda-spike: distribucion de celdas con anomalia de velocidad del
5%. (al capas impares. (b} capas pares.
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Con este test evaluamos silas anomalias del tamafio de una celda, son resolubles
en modelos con heterogeneidades de alto contraste.

El modelo que hemos utilizado consiste en 20 celdas equidistantes por capa, con
un contraste de velocidad respecto a su capa (anomalia de velocidad) de un 5%.
Las capas adyacentes tienen este modelo desplazado en ambas direcciones
horizontales en la mitad de la equidistancia entre celdas andmalas {Figura %.7),

consiguiéndose asi una separacién entre anomalias de, al menos, dos celdas en
harizantal y una en vertical,

Hemos afadido una distribucion normal de ruido con 0.6 s. de desviacion
estandar, pues con este nivel de ruido, se obtiene un ajuste de datos igual que
el obtenido en la inversidn real de datos {20%)} tras el mismo nimero de
iteraciones (25).

Los resultados del test se muestran con una equidistancia entre lineas de 0.5%
del valor de la anomalia respecto a la velocidad en la capa {10% del valor pico).
Las lineas discontinuas representan anomalias negativas con la misma
equidistancia.

5.9 TEST DE BLOQUES.

Este nuevo test, que denominaremos de blogues, tiene un disefio similar al de
celda-spike, pero las anomalias introducidas son de mayor tamano, permitiendo
asi analizar la calidad de resolucidn para anomalias de velocidad de mavyor
longitud de onda (Blanco y Spakman, 1993}

En nuestro caso, el tamafio de cada bloque es de 2x2x2 celdas, con la
distribucidn que se muestra en la Figura (5.8}, lo gue nos permite ver la

La amplitud de ta anomalia en los bloques es del 5% ligual gue en el test de
celda-spike) respecto a la velocidad asumida para cada capa segudn el modelo de
distribucién de veiocidad asurmido a priori {PM2). Hemos anadide ruido de
distribucion normal, con desviacidn estandar de 0.8s., que proporciona una
reduccion de varianza para 2% iteraciones similar a la ebtenida en la inversidn de
los datos reales {IP1), facilitando asi la interpretacion de los resultados (Lévéque
et al., 1993).

La solucidn de este test se representa con una equidistancia entre curvas de igual
amplitud de anomalia, de 0.5% del valor de la velocidad en la capa (10% del
médximo de la anomalia). Se han sombreado en gris, la posicion exacta de los
blogues anémalos en ta capa correspondienta,
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Figura 5.8

Test de bloque: distribucidn de las blogues con anomalia de velocidad del
£%. {a) capas numero {4n+1},(4n+2), con n = 0,...,4. (b} capas
numerce (4n-1), 4n, conn = 1,..., 5.
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[IP1 CAPA 1. 0-33 km

20% | [ [TEIIEEN 2 0%

TEST DE CELDA-SPIKE

Figura 5.9 Resultados para el conjunto IP1. Profundidad: 0-33 Km.
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IP1_CAPA 2: 33-70 km

2.0% [ | DSz 20

TEST DE CELDA-SPIKE

Figura 5.10 Resultados para el conjunto IP1. Profundidad: 33-70 Km.

e
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IP1 CAPA 3: 70- 120 km

INVERSION DE DATOS - MUESTREO

+2.0%

Figura 5.11 Resultados para el conjunto IP1. Profundidad: 70-120 Km.

Te
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Te

IP1_CAPA 4: 120 - 170 km|

INVERSION DE DATOS MUESTREO
1; e ' ..» : TN PR,

Figura 5.12 Resultados para el conjunto I1P1. Profundidad: 120-170 Km.
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IPT CAPA 5 170 - 550 km

INVERSION DE DATOS _ MUESTREO

8

TEST DE CELDA-SPIKE

Figura 5.13 Resultados para-el.coniunto IP1. Profundidad: 170-220 Km.

Te
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e

IP1 CAPA 6. 220 - 275 km|

INVERSION DE DATOS MUESTREO

TEST DE CELDA-SPIKE TFST DE RI OO IE

\
et 'I.l.: =) e L5

Figura 5.14 Resultados para el conjunto IP1. Profundidad: 220-275 Km
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IP1 CAPA 7: 275 - 330 km

INVERSION DE DATOS MUESTREO

1302 km] %

Figura 5.15 Resultados para el-coniunto P1. Profundidad: 275-330 Km.

e
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e

IP1 CAPA 8: 330 - 390 km

INVERSION DE DATOS

& i

Figura 5.16 Resultados para el conjunto 1P1. Profundidad: 330-390 Km.
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IP1 _CAPA 9: 390 - 460 km

INVERSION DE DATOS . MUESTREO

425 km |

Figura 5.17 Resultados para el conjunto 1P1. Profundidad: 390-460 Km.

Te
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IP1 CAPA 10 460 - 530 km

2.0% | [ FNTEN 20

TEST DE CELDA-SPIKE

L=

MUESTREO

Figura 5.18 Resultados para el conjunto IP1. Profundidad: 460-530 Km.

)
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Te

IP1 CAPA 11: 530 - 600 km

INVERSION DE DATOS
1 e TR n §

TEST DE CELDA-SPIKE TEST DE BLOQUE
S _ N 7 —m

.l.i ﬁl- 5

Figura 5.19 Resultados para el conjunto {P1. Profundidad: 530-600 Km.
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IPT CAPA 12: 600 - 670 km

MUESTREO

o

2.0% +2.0%

TEST DE CELDA-SPIKE TEST DE

R

BLOQUE

.-'_,.:i'*., _:-_ i _l'. Y 1y

4 r\f\; ':-.:_

Figura 5.20 Resultados para el conjunto IP1. Profundidad: 600-670 Km.

Te
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e

[IP1 CAPA 13: 6870 - 740 km1

INVERSION DE DATOS MUESTREO
T ; T, ) e

LY. .
i ""_.‘ A "‘I“_

TEST DE CELDA-SPIKE TEST DE BLOQUE
N oa® X« L4
.--;%'

Figura 5.11 Resultados para el conjunto IP1. Profundidad: 70-120 Km
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.

IP1_CAPA 14: 740 - 820 km]

INVERSION DE DATOS MUESTREO

Figura 5.22 Resultados para el conjunto IP1. Profundidad: 740-820 Km,
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1P1 CAPA 15: 820 - 920 km

INVERSION DE DATOS | MUESTREO

TEST DE CELDA-SPIKE . TEST'BE BLD[}UE .
SO
-—_.""f- " \ Ilr : S

Figura 5.23 Resultados para el conjunto IP1. Profundidad: 820-920 Km

)
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IP1 CAPA 16: 920 - 1020 km

INVERSION DE DATOS MUESTREO

TEST

DEB

R

Figura 5.24 Resultados: para el conjunto IP1. Profundidad: 920-1020 Km.
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IP1 CAPA 17: 1020 - 1120 km

NVERSION DE DATOS MUESTREO

TEST DE CELDA-SPIKE

' mm hm]

Figura 5.25 Resultados para el conjunto IP1. Profundidad: 1020-1120 Km.

v,
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e

IP1 CAPA 18: 1120 - 1220 km|

INVERSION DE DATOS MUESTREO

TEST DE CELDA- SPIKE

1170 km]

Figura 5.26 Resultados para el conjunto IP1. Profundidad: 1120-1220 Km



124 Capitulo 5

IP1_CAPA 19: 1220 - 1320 km

INVERSION DE DATOS MUESTREO

o [ - -

TEST DE BLOQUE

TEST DE CELDA-SPIKE

(T 1

Figura 5.27 Resultados para el conjunto IP1. Profundidad: 1220-1320 Km
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INVERSION DE DATOS MUESTREO

IP1 CAPA 20: 1320 - 1420 km

[
£
;

|[1370 km] _ [{370km] ¥ A\ 0\

Figura 5.28 Resultados para el conjunto IP1. Profundidad: 1320-1420 Km.
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5.9 INTERPRETACION PRELIMINAR.

Aunque al final de este capitulo presentemos de manera global un resumen de
la informacidn que se ha obtenido de la inversién vy tests de resolucion llevados
a cabo, conviene realizar una interpretacién detallada de algunos niveles,
permitiendo asi clarificar algunas de las ideas expuestas en ia parte de teoria.

Por tanto, de las capas de las que se pueda obtener informacién concreta,
realizaremos su interpretacidn separada, aunque de otros niveles se realice una
interpretacién conjunia.

591 Capal1:0-33Km.

Los resultados para la primera capa, se muestran en la Figura {5.9}. Claramente
de las representaciones de los dos tests realizados, podemos concluir que la
resolucidn es muy baja salvo en 1a zona NE del modelo de celdas, en la que se
llega a recuperar hasta un 40% en el caso del test de bloques.

Toda la zona de estudio a este nivel tiene anomalias practicamente nulas, salvo
unas ancomalias ligeramente negativas en el tercio sur peninsular, zona del
Estrecho de Gibraltar, Pirineos y zona francesa. Probablemente estas zonas
negativas coincidan con las cadenas montafosas de las Béticas y Pinneos, muy
difuminadas en el primer caso, por la baja resolucidn en la zona.

Esta capa es en la que se obtiene un muestreo mas inhomogéneo, aumentando
después la homogeneidad con la profundidad, volviendo a decrecer en las dltimas
capas. Al nivel cortical, el muestreo estd determinado principalmente por la
distribucidn de estaciones.

A parte de la baja resolucién e iluminacidn inhomogénea, ha de tenerse en cuenta
en la capa superficial, la importancia que tienen las estaciones {sobre todo sus
tendencias). Sobre una celda en fa corteza se pueden encontrar varias estaciones
sismicas que tengan alturas sobre el nivef del mar muy diferentes, con distintos
espesores de sedimentos, diferente instrumentacién y con heterogeneidades
locales; estas diferencias producen inconsistencia en los datas, eliminando Ia
anomalia de velocidad atribuible a la celda cortical sobre la gue estén emplaza-
das.

A este nivel se puede empezar a ver la correlacién que existe entre las zonas con
mayor muestreo vy la resolucidn en el test de blogues (por ejemplo en la zona NE
del modelo). La pérdida de respuesta en amplitud de las anamalias en los tests
puede tener dos causas: la primera es la baja resolucién, y la segunda por el bajo
muestreo, aungue mas que el numero de rayos gue atraviesan una celda, es mas
indicativa la longitud total en ia celda de los rayos que la atraviesan (Spakman,
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1988), coma veremos en la interpretacion de la siguiente capa.

592 Capa?2:33-70Km.

Los resultados obtenidos a este nivel del modelo se representan en la Figura
{5.10). Los valores del muestrec para las capas 1 y 2 son bastante similares
aungue en la capa 2, la distribucién es mas homogénea. Sin embargo la
resolucion es considerablemente mejor en la segunda, pese a que ambas tienen
practicamente el mismo espesor {33 y 37 Km.). Esta diferencia en la resolucion
{que aparentemente contradice la aseveracién hecha anteriormente sobre la
amplitud recuperada en los tests vy la longitud total de rayos en cada celda) se
debe ala gran diferencia en iluminacién de ambas capas: la capa 1 es atravesada
por la mayoria de los rayos en direccidn practicamente vertical, en cambio en fa
capa 2 un alto porcentaje de las trayectorias son casi horizontales, puesto que
numerosos rayos invierten el sentido vertical de su trayectoria en esta capa. Por
tanto en la longitud total del rayo en cada celda hay una diferencia considerable
de la capa 1 ala 2 (espesor de la primera capa = 33, dimensidn horizontal de
una celda = 110 Km.}, lo que produce menor resclucién en la capa cortical por
el factor de escala explicado en el Capitulo 3.

Se observa en el test de bleques, que {a zona en la que existen anomalias
recuperadas con amplitud aceptable, se va extendiendo respecto al nivel anterior.

Las anomalias mds interesantes a este nivel son las de gran amplitud positiva
situadas al este de Portugat y SW del Estrecho de Gibraltar, pero dada la casi
nula resolucidn en ésta Ultima zona a esta profundidad que nos indican los tests,
no tenemos seguridad en su existencia. Tampoco podemos tenerla de las fuertes
anomalias positivas que aparecen al Norte y Este de los Pirineos, pese a estar
situadas en una zona en ia que la resolucién segdn indican los tests es buena (se
recupera hasta un 80% de la anomalia introducida en el test de bloques} pues al
estar muy proxirmas al limite del modelo de celdas, pueden ser consecuencia de
la iluminacion predominantemente regional, y ser un problema de frontera del
modelo. La anomalia asociada a los residuos negativos en esta zona pudiera estar
situada fuera de la zona cubierta por celdas, y habria que comprobar si,
excluyendo la iluminacidn regional, siguen apareciendo estas anomalias positivas
para poder asegurar su existencia.

La dnica anomalia situada lejos de los bordes del modelo v en una zona en la que
ia resolucién es bastante aceptable es la banda de anomalias negativas {llegando
a amplitudes de -2%) en la parte sur de los Pirineos. En el Capitulo siguiente
veremos si esta anomalia negativa ha sido encontrada por otros autores
utilizando otras técnicas geofisicas de mejor resolucién,
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A este nivel ya no se observa un signo predominante en la solucién, habiendo
tanto zonas claramente negativas como positivas, por lo que se podria decir que

el modelo de distribucién de velocidades asumido a priori parece adecuado a este
nivel,

59.3. Capa 3:70-120 Km.

Las soluciones cbtenidas para esta capa con el algoritmo LSCR se muestran en
la Figura {5.11). En esta capa se observa una iluminacién practicamente
homogénea en toda la peninsula bérica, y un incremento considerable de la
rescluctdn, llegandose, incluso, a recuperar un 70% de las amplitudes
introducidas en el problema directo en el caso del test de blaques para 1a zona
NE del modelo de celdas.

Lo mas destacable a este nivel es [a banda claramente negativa (con amplitud de
hasta -2%/ con disposicién NE-SW g o largo de la costa mediterranea peninsular,
Marruecos y Este de Francia. Esta anomalia se encuentra emplazada en un drea
de resolucion aceptable, con ligero difuminado horizontal.

Enlas capas 2 v 3 (33 - 120 Km) es en las que se obtienen mds altas resolucio-
nes, llegandose en el test de bloques hasta un 70% de recuperacion de amplitud
de anomalia, y en el de celda-spike de hasta un 60%. Por tanto, con los datos
utilizados vy la infermacién proporcionada por los tests de resolucién, podemos
asegurar unicamente ia veracidad de las anomalias con tamafio supericr a dos
celdas si estan situadas en niveles litosféricos {incluyendo la capa 4}

Enlainterpretacion de las anomalias que cumplan los anteriores requisitos hemos
de tener en cuenta el efecto que sobre su amplitud puede tener la iluminacién
preferencial.

5.9.4. Capa4: 120 - 170 Km,

Como ya hemos camentado a este nivel (Figura 5.12) sigue obteniéndase una
recuperacion aceptable de las amplitudes de las anomalias en ambos tests de
resolucion (inferior a la obtenida para la capa 3), aunque en el de blogques se
aprecia claramente el difuminado que existe tanto vertical come horizontalmente,
alargdndose las isoandmalas en direccién NE-SW.

A este nivel las amplitudes de las anomalias encontradas enla solucion 1P1Y estan
muy proximas a cero, distinguiéndose Unicamente una tendencia negativa en la
mitad sur peninsular y SE de Francia, gue podria ser continuacién de las
anomalias fuertemente negativas obtenidas en la capa anterior.
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El resto de los contrastes de velocidad obtenidos no son significativos bien por
su poca amplitud o por su escasa extension espacial.

595, Capaby6: 170 -275

Los resultados correspondientes a estas capas se muestran en ias Figuras {(5.13)
vy {5.14} respectivamente.

No interpretamos estas capas por separado, sino su conjunte dadas las
similitudes que proporcionan tanto sus soluciones, como los resultados que se
obtienen en los tests de resolucién.

La iluminacidn de ambas capas es bastante parecida, aunque todavia bastante
homogénea va lc es menos que en la capa anterior, En cuanto al test de celda-
spike, solo se obtiene algo de resolucién en el cuadrante NE del modelo, en el
gue claramente se descubre fa falta de resolucidn vertical pues se recuperan
{aungue con pequefa amplitud) tanto las anomalias propias de la capa analizada,
como las adyacentes.

En el test de blogues se observa en la zona de la peninsula un claro efecto de
difuminado (o promediado), mds horizontal que vertical, de las anomalias
recuperadas, aunque de amplitudes muy disminuidas.

interesante puede ser la anomalia positiva {+ 2%) de la esquina NE del modelo
y la negativa {-2%) al oeste de la anterior, aunque al igual que lo comentado para
la capa 2, pueden deberse a un efecto de borde del modelo de inversian,
debiendo comprobar su existencia en el caso de iluminacién exclusivamente
telesismica.

También interesante parecen tanto la anomalia positiva situada sobre las Béticas
y Mar de Albordn, y las negativas al Este y Oeste de ésta, pero su existencia no
puede ser confirmada dada la baja resolucién que muestran los tests para esa
zona (se recupera como maximo un 35% de la anomalia introducida en cualquiera
de los tests).

5.96. Capas 7, 8,9, 10, 11y 12: 275 - 670 Km.

Los resultados para estas capas se muestran en las Figuras {5.15), {5.16),
{5.17), (5.18), (5.19], (5.20) en orden creciente de profundidad.

De las gréaficas de las soluciones obtenidas con los tests de celda-spike podemos
concluir gue las anomalias de velocidad con tamanos del orden de una celda del
modelo (100 Km.) no son resolubles con la iluminacién disponible a estas
profundidades, vy por lo tanto, no han de ser interpretadas en ia solucién IP1.
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De los resultados obtenides con ef test de bloques, podemos concluir que, salvo
en las capas superiores de este grupo y en la esquina NE del modelo, la
resolucidn es bastante baja, con un claro promediado de las anomalias tanto
horizontal como verticalmente. Si se apreciamos un cierto sistematismo en la
distribucidn de las anomalias recuperadas, pero sus amplitudes estan fuertemente
amortiguadas.

jtest de BLOQUE |

———

Figura 5.29 Perfiles verticales en direccion N-S a través de los tests de blogues
realizados al conjunto de datos 1P7, siguiendo las lineas indicadas en los
magas, en las que figuran ios epicentros utihzados en la inversion y las
unidades tectdnicas principales. La equidistancia en las isolineas es
de 0.25% de!l valer de la anomalia. Las iineas de trazo grueso
representan las anamalias principales cbtenidas en la sclucidn
IPT.

De claro interés es ta anomalia positiva {mdximo de amplitud de +2%) que
aparece sobre las Béticas y Mar de Alboran, con tendencia NE-5W, vy que se



Estudio tomogritico de la Peninsula [bérica [31

mantiene estable a través de todas estas capas. La anomalia se desplaza hacia
el NE con la profundidad, figurando en las capas 7 y 8 centrada en las Béticas,
en las capas 10, 11 v 12 se desplaza hacia Valencia y Alicante.

Esta anomalia positiva se encuentra rodeada por una anomalia ligeramente
negativa en Ja capa 7 (Figura 5.15}, dividiéndose esta anomalia negativa en dos
franjas con disposicion N-S a ambos lados de la anomalia positiva en la capa 8
{Figura 5.16). En la capa 9 (Figura 5.17) la anomalia negativa que aparecia en las
dos capas anteriores mds al Este, practicamente ha desaparecido, acentuandose
la situada al W, en la que aparecen dos |ébulos de mayor amplitud en su zona
Norte {el mds oriental, se situa sobre los Pirineos}. En ta capa 10 (Figura 5.18}
la anomalia negativa del QOeste figura muy acentuada en amplitud {-2%),
desapareciendo practicamente en la capa 11 (Figura 5.19], v totalmente en la
capa 12 (Figura 5.20).

A medida que vamos profundizando (entre las capas 9 a la 12} va apareciendo
una franja de amplitud positiva, a lo largo de la costa mediterrdnea.

Dada la baja resolucion horizontal que obtenemos a estas profundidades con el
test de bioques (en concreto, al Oeste de la peninsula |bérica disminuye
considerablemente la resolucién, a cualguier profundidad; en las capas 11y 12,
se aprecia un claro alargamiento de las isolineas en direccion N-S), debemos de
intentar comprobar su existencia por otros procedimientos que veremos en el
Capitulo 6.

Para ello, lo primero que haremos serd unos cortes verticales en direccion N-S
cortando la anomalia, para ver la resolucién de los blogues en vertical (Figura
5.29). En ella comprobamos que bajo la peninsula ibérica no existe mucho
difuminado verucal de las anomalias, distinguiéndose facilmente los biogues
individuales, aunque siempre con amplitudes muy inferiores a las del modelo
inicial. Tampoce se difuminan las anomatias a través de la discontinuidad
establecida a los 670 Km. de profundidad.

5.9.7. Capas 13, 14, 15, 16, 17, 18, 19y 20: 670 - 1420 Km.

Los resultados obtenidos con IP1 y sus tests de resolucian a estas profundidades
se muestran en orden creciente de profundidad en las Figuras (5.21}, (5.22},
(5.23), (5.24), (5.25), {5.26), {5.27), {5.28).

A estas profundidades, aungue con amplitudes muy amortiguadas, se distingue
con claridad el patrén de distribucion de las anomalias introducidas en el test de
blogues bajo la peninsula lbérica, pareciendo mas fuerte el promediado horizontal
de las anomalias recuperadas, que el vertical {Figura 5.29), sobre todo sobre el
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ocgano Atldntico tanto en direccion E-W (capas 13, 14, 15, 17 y 18}, como N-S
{capa 19).

El muestreo va disminuyendo en homogeneidad a medida que la profundidad
crece, siendo por supuesto la iluminacion proveniente de rayos telesismicos (esta
luminacién es la que debe producir los alargamientos de las anomalias
recuperadas en los tests de resolucién, sobre las direcciones de iluminacidn
preferencial).

Ninguna anomalia dentro de este rango y suficientemente lejos del borde del
modelo de celdas, tiene entidad suficiente como para intentar su justificacién o
interpretacién, con amplitudes muy bajas (en las gradaciones siguientes a la de
valer 0%).

5.10 RESUMEN DE LA INTERPRETACION PRELIMINAR

En la pregunta anterior se ha llevado a cabo una interpretacién conjunta de los
tests de resolucién {celda-spike v bloques), muestreo y solucién para cada capa
del modelo. Dada la baja resolucidn abtenida con ta iluminacién proporcionada
por el conjunto de residuos utilizadas en la obtencidén de la solucién denominada
IP1, no debemos dispersar nuestra atencién en pequenas anomalias (tanto en
extensién espacial, como en amplitud} cuya existencia no pueda ser demostrada.

Hemos de darnos cuenta que con los tests de resolucién, Unicamente podemos
valorar el poder de resolucién del conjunto de rayos utilizados en la inversidn,
pero no realmente del valor de los datos usados ni la potencialidad del algoritmo
de inversion. Debemos desarroflar métodos que confirmen o nieguen la existencia
de las anomalias mas interesantes obtenidas con IP1, sobre todo de la anomalia
positiva que se extiende desde los 200 a los 670 Km, de profundidad en 1a zona
de las Béticas v Mar de Alboran.

Resumimos a continuacidon les resuitados mas interesantes expuestos en este
Cagpitula 5:

VOLUMEN A ESTUDIAR Y MODELO DE CELDAS:

La definida horizontalmente por su esquina SW (30°N, 12°W} y NE
(48°N, 6°E), descendiendo en profundidad hasta 1420 Km.. Las celdas
del modelo tignen horizontalmente un tamano de 1°x1°, v se disponen
en 20 capas de espesor creciente con la profundidad (desde 33 Km. la
primera, a 100 iKm. la dltimal.
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DEFINICION DE 1P1:

Para la obtencion de la solucién 1P1 se han invertido todos los residuos
asociados a epicentros dentro del modelo, registrados por al menos 10
estaciones (dentro o fuera del modelo) vy de los epicentros fuera del
volumen a estudiar sélo utilizamos los residuos asociados a estaciones
sobre el drea de estudio, contenidos en las cintas del ISC para el peiodo
1964-1986.

Imponemos un limite al valor del residuo de + /- 3 s., para evitar lecturas
asociadas a grandes errores, o fases asociadas a ramas de triplicaciéon en
las dromocrénicas. Realizamos 25 iteraciones mediante el algoritmo
LSQOR, obteniendo un ajuste del 20%.

TEST DE CELDA-SPIKE:

Podemos concluir que las anomalias de velocidad en IP1 con tamanos del
orden de 100 Km., no son recuperables con la ifluminaciéon disponible,
salvo en las capas centradas en 51, 95 y 145 Km., no debiendo por
tanto ser interpretadas en 1P1, salvo en estos niveles (Blanco, 1993).

A profundidades mayores se llega a recuperar hasta un 20% del valor de
las anomalias, pero con poca precisidon espacial {tanto horizantal como
vertical).

La baja resolucién que observamos con este test para anomalias del
tamano de una celda del modelo de velocidad, indica gue anomalias que
existan en realidad pueden no ser detectadas, y si lo son, se presentaran
probablemente difuminadas en las celdas contiguas, e incluso desplaza-
das espacialmente.

TEST DE BLOQUE:

Can él anatizamos la fiabilidad de las anomalias obtenidas en IP1 con
tamafos del orden de 2x2x2 celdas, ¢ superiores.

La solucion de este test nos permite ver que la resolucion de anomalias
con tamafios entre 200 y 300 Km., es superior a la obtenida con el test
anterior, aunque desde luego, sigue existiendo un promediado de los
blogues andmalos recuperados en la inversién sobre todo horizontalmen-
te, y muy leve en direccion vertical (Figura 5.29), pero a casi todos los
niveles se recupera la distribucién de los blogues andmalos,

Podemoes concluir con el test de bloques, que el poder de resolucion de
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la iluminacién del modelo, permite detectar las anomalias con tamanos
entre 200 y 300 Km., e incluso en algunas zonas, resolverias {Blanco y
Spakman, 1993).

En |la representacidon de IPT, figura una anomalia positiva de tamarie horizontal
interpretable en la zona de las Béticas y Mar de Albordn con tendencia SW-NE,
vy que se extiende verticalmente entre los 200 y 700 Km. de profundidad.

En el capitulo 6 intentaremos confirmar la existencia de estas anomalias y en
caso positivo, realizaremos su contrastacién con otros estudios geofisicas en la
zona, realizando su interpretacién.
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Capitulo 6

Verificacion e interpretacion
de la anomalia positiva.

Doubt is the beginning,
not the end, of wisdom.
Andnimo

En este capitulo vamos a intentar, en primer lugar, demaostrar la existencia de la
anomalia de velocidad de onda P encontrada en la zona de las Béticas - mar de
Alboran en la solucién denominada IP1 obtenida por inversidn de todos los datos
seleccionados, vy en segundo lugar, si confirmamos tal existencia, su
contrastacion con los resultados obtenidos por otros autores en esa zona y
profundidad e interpretacion.

Primeramente hemos de analizar, dada la baja resolucidn demostrada por los tests
realizados en el capitulo anterior (celda-spike, blogues), si la anomalia tiene el
emplazamiento obtenido con IP1, y disehar diversos tests que permitan
comprobar el poder de resolucion de una ancmalia similar a {a obtenida en la
inversign real (Blanco y Spakman, 1993).

6.1 TEST DE DATOS PERMUTADOS.

Como ya hemos comentado en el capitulo anterior, los tests de resolucién que
hasta ahora hemos aplicado, tienen limitaciones que dificultan su interpretacidn
(Spakman, 1988}

1.- en el cdlculo de los residuos asociadoes a tas anomalias sintéticas en el
problema directo, utilizamos las mismas trayectorias calculadas para el
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problema inverso real {a través del modelo 1D asumido en la localizacién
hipocentral); por tanto, los residuos sintéticos calculados, siempre serdn
consistentes con las trayectorias en el proceso de inversiéon del test.

En cambio, en el problema inverso real, los hipocentros y trayectorias
reales son desconocidos, y tenemos gque confiar en la bondad de la
hipstesis realizada: las diferencias entre las trayectorias reales y las
calfculadas son despreciables dentro del grado de aproximacidn en el que
estamos trabajando {Van der Hilst et a/., 1993)

Podemos confiar en la bondad de esta hipdtesis para la precision de esta
investigacidn (Spakman et a/.,, 1993}, puesto que el histograma de los
residuos frente a la distancia epicentral en este nueve modelo, es
simétrico respecto a la linea de residuo nulo {Figura 5.4).

Recordemaos gue hemos eliminado las discrepancias encontradas entre las
trayectarias calculadas en las dos modelos 10 utilizades: JB en las
localizaciones hipocentrales, v PM2 para el trazado de rayos. Estas
discrepancias podian llegar a ser de 100 Km., como hemos visto en
capitulos anteriores, v afectarian unicamente a la inversion real de datos,

pero no a los tests sintéticos (Figura 4.7).

2.- Afadir a las componentes del vector de residuos temporales, un vector
de ruido de distribucién gaussiana, no es la simulacion iddénea de la
situacién real, ya que existen varias fuentes de errores sistematicos que
por supuesio no se ajustan a una distnbucidén normat {(Van der Hilst y
Spakman, 1989: Van der Hilst v Engdahl, 1989; Van der Hilst et af.,
1290).

Pese a lo expuesto anteriormente, en general, las anomalias encontradas
mediante tomografia, correlacionan bien con las estructuras obtenidas mediante
otras técnicas geofisicas, vy con las estructuras geoldgicas y tectdnicas
superficiales, incluso en zonas en las que la resolucidén que nos indican los tests
no es muy elevada (Van der Hilst, 1990}, aunque por supuesto, en estos Casos,
se ha de intentar la confirmacién de ias estructuras encontradas en tomografia
por otras técnicas geofisicas.

Como dijimos al comienzo de este trabajo, este tipo de tomografia que utiliza
como datos los residuos temporales, se fundamenta en 12 hindtesis de que los
residuos nns pueden proporcignar informaciaon schre la discrepancia existente
entre la distribucidn real de velocidad v la asumida en el proceso de localizacion
hipocentral.

La pregunta que nos hacemos en este punto de la investigacién es la siguiente:
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gCémo podemos estar seguros de qu.e-ex;ste correlacaén emre los resmiuos

~temporales y la iluminacién con’ rayos?

Grand {1987) y Spakman (1988) buscaron la solucién a la pregunta anterior.
Aunque los métodos de ambos fueron distintos, siguieron el mismo
planteamiento: destruir la posible correspondencia entre las trayectorias y los
residucs temporales y estudiar los resultados que se obtienen:

- Grand basd su andlisis en el célculo de un vector de residuos aleatorios
{aunque siempre dentro de un intervalo de valores posibles), invirtiendo
después el sistema de ecuaciones con este vector como dato.

- Spakman disefid un ingenioso test, en el que el vector de residuos f
utilizado enfa inversién real, permutaba aleatoriamente sus componentes,
y en lugar de resolver el problema real expresado por la ecuacién
siguiente:

By =f

donde B es la matriz con las trayectorias de los rayos dentro del modelo,
f el vector con los residuos temporales, y la distribucion de velocidad
buscada, resolvid el problema inverso definido por:

B yperm =fprrm

donde:

- la matriz B es la misma que en el problema real {manteniendo
fijo el orden de las ecuaciones en el sistema, esto es, las filas de
B).

- el nuevo vector ", obtenido por permutacidn aleatoria de las
componentes del vector real f.

- ¥ es la solucion a calcular con la distribucién de velocidad,
y las correcciones a fos pardmetros hipocentrales vy de estacién.

comparando después la selucion obtenida en el problema real vy, con la
proporcionada por el test, y™'™.

Hermos de darnos cuenta, de que las caracteristicas estadisticas de los
residuos temporales reales se mantienen en el test {media, varianzal,
pues nos hemaos limitado a permutar su orden, y también se mantienen
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las inconsistencias entre las localizaciones hipocentrales y los residuos

{esto no ocurre en el test de Grand).

Ls0A

b) -2 5%

Figura 6.1 Pertil vertical a lo large de 1z iines media vertical sefialada sobre el mapa.
{a} solucidn real obtenida tras 106 iteraciones con LSOR. (b} solucion
obtenida con las componentes del vector de residuos permutadas

aleatoriamente, tras 10 iteraciones.



Anilisis e interpretacion de la anomalia positiva 141

Aungue en este trabajo no aplicamos ninguno de jos dos tests expuestos, las
conclusiones del aplicado por Spakman, son en este estudio también validas
puesto que el sistema resultante de la permutacién del vector f, fue resuelto por
Spakman con el mismo algoritmo de inversion utilizado en este trabajo, LSQR
{también lo resolvi¢ utitizando SIRT). Explicaremos a continuacién el proceso de
razonamiento, y las conclusiones que se extrajeron.

Si la solucidon y™'™ guarda correlacién con la solucidn y, entonces no podriamos
interpretar las anomalias obtenidas en tomagrafia lineal con residuos temporales,
puesto que la solucién del problema dependeria de la iluminacién que recibiera
la estructura que quisiésemos resolver, vy no de los residuos temporales. Sin
embargo, si obtenemos una baja reduccién de la varianza y ademas | y™" | <
| ¥ |, entonces podemos concluir que hay correlacion entre el muestreo del
modelo vy los residuos, y por tanto la solucidn calculada y, contiene informacion
fidedigna sobre la estructura real de la Tierra,

Spakman {1988) obtuvo una amplitud de las anomalias ya muy pequefia, con tan
sélo una reduccién de la varianza de 2.1%. Las soluciones obtenidas y e y*'" se
representan en las Figuras (6.1a) y {6.1b) compardndolas {se han representado
utilizando el mismo sombreado, pero cambiando la amplitud del intervalo}, vemos
que no guardan ningdn parecido, y puesto que la reduccién de la varianza fue
pequefia, Spakman concluyé que los residuos reales se correlacionan con la
iluminacion, y por tante, hay sefial {informacién) significativa en los datos de los
residucs temporales.

Silas representaciones de ambas soluciones fuesen semejantes (en el sentido de
amplitudes de anomalias obtenidas, tamafio de éstas,...} no podriamos tener
seguridad sobre la veracidad de 1a solucién y obtenida mediante tomografia.

6.2 COMPRO!&ACI()N DELL. EMPLAZAMIENTO DE LA
ANOMALIA.

Una vez probada la veracidad de la hipdtesis en la que descansa la tomografia
con residuos, tenemos que intentar dar respuesta a la siguiente pregunta:

Con este fin, subdividimos el conjunto total de residucs {IP1) en dos
subconjuntos;
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- |P2: incluye dnicamente los residuos asociados a rayos con distancias
epicentrales entre 48° y 90°, imponiendo la condicién de que para cada
rayo, o bien el epicentro, o bien la estacién, se encuentre sobre el modelo
de celdas (evidentemente con las distancias epicentrales comprendidas
en este subconjunto, no pueden estarlo los dos simultaneamente}.

- IP3: en este subconjunto estan los residuos de rayos con distancias
epicentrales inferiores a 30°.

700 Km
1420 Km
0 f
700
1420
Cw
e - -
Figura 6.2 Muestreo de rayos en el caso del conjunto de residuos P2, e IP3. Por

claridad del dibujo se traza una linea a la profundidad de 700 Km.

En la Figura {8.2) se muestran en trazo continuo los das tipos de trayectorias
posibles en el caso (P2:

- hipocentro fuera del modelo de ceidas: el rayo atraviesa el manto
superior en la zona fuente, el manto inferior entre la zona fuente y el
modelo de celdas, entrando en dicho modelo por el manto inferior.
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- hipocentro dentro del modelo de celdas: el rayo sale del modelo de
celdas por el manto inferior, muestrea el manto inferior entre el modelo
y la estacion, y el manto superior en el drea de la estacion.

En IP3 los rayos tienen una capacidad de penetracidon muy limitada por las
distancias epicentrales incluidas, limitdndose al manto superior (no llegan a
muestrear ta capa centrada en 780 Km.), como se muestra en la Figura (6.2) en
trazo discontinuo.

De las travectorias que hemos citado anteriormente, y de la exclusién de ambos
subconjuntos de los rayos con distancias epicentrales entre 30° y 48°
(recuérdese que ambas dimensiones horizontales del modelo de celdas son de
18°%), podemos concluir que ambos conjuntos comparten exclusivamente el
manto superior dentro del volumen de celdas {Figura 6.2}.

Por tanto, si invertimos IP2 e IP3, y alguna anomalia apareciese en ambas
soluciones {por supuesto no tendra la misma forma por la completa diferencia de
la iluminacidn, tanto en intensidad como en direcciones predominantes), estard
demostrada su existencia, y ademas que ha de estar situada dentro del manto
superior del modelo de celdas,

Obviamente en la solucidn obtenida con IP3 no apareceran anomalias a todas las
profundidades, como ya hemos explicado anteriormente, pues el muestreo no
flega en ningun casc al manto inferior.

Para poder llevar a cabo la interpretacién de las secluciones IP2 e IP3, vamos a
representar en cada figura las dos seluciones obtenidas con cada conjunto para
cada una de las veinte capas del modelo, junto con el muestrec asociado a cada
conjunto, imprescindible en cualquier interpretacién de los resultados obtenidos
en tomografia, si el algeritmo utilizado es el LSOR, como se ha comentado en el
Capitulo 5.

Los resultados se representan en orden creciente de profundidad en las Figuras
(6.3}, (6.4),..., (6.22). Tambhién el tamafo de las representaciones asi como su
interpolacidn y tabla de gradacidn serdn los mismos que hemos utilizado en el
capitulo 5 para las representaciones de la solucidn IP1, posibilitando asi su
comparacién.

Por tanto, lo gue gueremos demostrar con esta subdivision de IP1 en los
conjuntos IP2 e IP3, es que, pese a la baja resolucion mostrada por los tests
realizados con IP1 en el capitulo anterior que no nos permitiria asegurar la
existencia de las anomalias obtenidas, podemos alcanzar tal certeza, simplemente
por divisién atendiendo a la distancia epicentral del conjunto total de datos ([P 1)
en dos subconjuntos (P2, IP3) disjuntos en cuanto a los valumenes de tierra
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muestreados por cada uno y datos incluidos, a excepcidn claro esta del volumen
ocupado por las celdas del modelo.

Veamos primero las figuras con las soluciones obtenidas, y después iremos
comentando ¢cdmo aparecen las anomalias citadas en el capitulo anterior.
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‘CAPA 1. 0-33km|

IP2: INVERSION DE DATOS IP2: MUESTREO

: INVERSION DE DATOS

_'_

Figura 6.3 Solucién y muestreo {escala logarftmica) a profundidad O - 33 Km. (a)
1P2, (b} IP3.
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ICAPA 2: 33-70km)]|

IP

Figura 6.4

Solucién y muestreo a profundidad 33 - 70 Km. (a) IP2, {b) IP3

)
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[CAPA 3: 70 - 120 km]

IP2: INVERSION DE DATOS IP2: MUESTREO

Figura 6.5 Solucién y muestreo a profundidad 70 120 Km. {a) IP2, (b) IP3.

LS
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CAPA 4: 120-170 km

IP2: INVERSION DE DATOS

-‘.-IJ- r

IP2: MUESTREO

Figura 6.6 Solucién y muestreo a profundidad 120 170 Km. (a) IP2, (b) IP3.
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(CAPA 5. 170 - 220 km|

IP2 INVERSION DE DATOS IP2: MUESTREO

IPS INVERSION DE DATOS IP3: MUESTREO

Figura 6.7 Solucién y muestreo a profundidad 70 - 220 Km. (a) IP2, (b} IP3
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‘CAPA 6: 220 - 275 km|

IP2: INVERSION DE DATOS IP2: MUESTREO

2.0% | | LS 2 0%

IP3 lNVERSION DE DATOS IP3: MUESTREO

Figura 6.8 Solucién y muestreo a profundidad 220 - 275 Km. (a) IP2, (b} IP3.
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CAPA 7: 275 - 330 km|

IP2: INVERSION DE DATOS IP2: MUESTREO

+2.0%

Figura 6.9 Solucién y muestreo a profundidad 275 - 330 Km. (a} IP2, {b)- IP3.
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CAPA 8: 330 -390 km

IP2: INVERSION DE DATOS IP2: MUESTREO

Figura 6.10 Solucién y muestreo a profundidad 330 - 390 Km. (a} IP2, (b) IP3.
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'CAPA 9: 390 - 460 km|

IP2: INVERSION DE DATOS IP2: MUESTREO

+2.0% 0 € 4

Figura 6.11 Solucién y muestreo a profundidad 390 - 460 Km. (a) IP2, (b} IP3

¥
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ICAPA 10: 460 - 530 km|

IP2: INVERSION DE DATOS IP2: MUESTREO

Figura 6.12 Solucién y muestreo a profundidad 460 - 530 Km. (a) IP2, (b) IP3.
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[CAPA 11: 530 - 600 km]

IP2: MUESTREO

IP2: INVERSION DE DATOS
AN SWH

Figura 6.13 Solucién y muestreo a profundidad 530 - 600 Km. (a) IP2, (b) IP3.
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(CAPA 12: 600 - 670 km

IP2: MUESTREO

IP2 INVERSION DE DATOS

Figura 6.14 Solucién y muestreo a profundidad 600 670 Km. (a}) IP2,.(b} IP3
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e

CAPA 13: 670 -740 km

IP2: INVERSION DE DATOS IP2: MUESTREO

705 km |8
2.0 | AR 2.0

lP3 lNVERSION DE DATOS

Figura 6.15 Solucion y muestreo a profundidad‘670 - 740 Km. {(a) IP2, (b) IP3
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ICAPA 14: 740 - 820 km
IP2: INVERSION DE DATOS

- P L b T NI iy
pit v -y =T £ i
L“'{ 1" i . F R e
i
i — 1
\ I

T . .

P3: INVERSION DE DATOS IP3: MUESTREO )

{,-_.___ j-.h_/’

) Ir’r il oS

|
'_“"'-.\‘,‘_,_ P | T,

f g

Figura 6.16 Solucién y muestreo a profundidad 740 - 820 Km. (a) IP2, (b} IP3.

Ye



Andlisis e interpretacién de la anomalia positiva 159

CAPA 15: 820 - 920 km

IP2 INVERSION DE DATOS IP2: MUESTREO

Figura 6.17 Solucién y muestreo a profundidad 820 - 920 Km. (a) P2, (b} 1P3
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CAPA 16: 920 - 1020 km

DATOS

IP2: INVERSION DE

i |
) L

Figura 6.18

Solucién y muestreo a profundidad 920 1020 Km. (a) IP2, (b} IP3.

fe
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CAPA 17: 1020 - 1120 km

IP2 lNVERSION DE DATOS IP2: MUESTREO

- —— = £l
o

IP3: INVERSION DE DATOS

Figura 6.19 Solucién y muestreo a profundidad 1020 1120 Km. (a) IP2, (b) IP3
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CAPA 18: 1120 - 1220 km

IP2: INVERSION DE DATOS .  IP2: MUESTREO

ff\ o ""7‘) 7 !'I"u"‘"ﬂ -

oo

IP3: INVERSION DE DATOS

f

Figura 6.20 Solucién y muestreo a profundidad 1120 1220 Km. (a) IP2, (b) IP3.

ve
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CAPA 19- 1220 - 1320 km

IP2: INVERSION DE DATOS IP2: MUESTREO

Figura 6.21 Solucién y muestreo a profundidad 1220 1320 Km. (a) IP2, (b} IP3.
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Te

CAPA 20: 1320 - 1420 km

IP2: INVERSION DE DATOS
& o> O

IP2: MUESTREO

2

-—

-2 0% [E- +2.0%

IP3: INVERSION DE DATOS

e

ALl EE e s |

Figura 6.22 Solucién y muestreo a profundidad 1320 420 Km. (a) IP2, (b) IP3.
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En las figuras anteriores (6.3 a 6.22) gbservamos gque aparece claramente la
anomalia positiva buscada, tanto en la solucién P2 (extendiéndose en
profundidad desde la capa 5 a 11, profundidades de 170 a 600 Km., Figuras 6.7,
6.8, 6.9, 6.10, 6.11, 6.12, 6.13}, como en IP3 {desde la capa nimero 5 a la 8,
profundidad entre 170 v 380 Km., Figuras 6.7, 6.8, 6.9, 6.10), aunque, como
ya habiamos comentado anteriormente, con las diferencias esperables de forma,
consecuencia de las diferentes iluminacianes.

Por tanto, podemos asegurar la existencia de una anomalia positiva de gran
tamafio, bajo las Béticas y mar de Albordn. Su amplitud (en contraste de
velocidadj todavia ha de ser confirmada, pudiendo ser interpretada como Ia
imagen de una posible capa de subduccion.

En cuanto a las altas velocidades que se obtenian en IP1 en 1a esquina NE del
modelo a profundidades en las capas 2, 4, 5, 6, 7, 9, 11, 12, 13, vemas que
con la incidencia vertical de IP2 (iluminacion telesismica) no aparecen. Par tanto,
no podemos asegurar que esta anomalia positiva no sea debida a un problema
asociado a los bordes del modelo.

£l drea que figuraba en IP1 con bajas velocidades en torno a los Pirineos en la
litosfera, aparece también en IP3 con una gran amplitud y forma similar, y muy
amortiguada en 1P2 (como es légico par la incidencia practicamente vertical, gue
implica una muy baja resolucion en esta direccién}.

La ¢ltima anomalia de interés en IP1 que vamos a revisar, es el drea de baja
velocidad situada sobre la anomalia positiva en el SE peninsular. Mantiene clara
su definicién en IP3, y aparece muy desdibujada en IP2 {poco nitida en extensidn
y amplitud). Por tanto, al figurar tanto en IP1, como en IP2 e IP3, se confirma por
tanto la existencia de una anomalia negativa en la vertical sobre la anomalia
positiva en esta zona, aunque sus caracteristicas estén pobremente definidas.

Tanto al conjunto IP2, como al IP3, les aplicamos los tests de celda-spike y
bloques, para comprobar su poder de resolucion, obteniéndose, como era de
esperar que el poder de resolucién det canjunto:

- P72 es:

- en el manto inferior ligeramente superior a la obtenida con el
conjunto de datos IP1.

inferior a la de IP1 en el manto superior, puesto gue la
incidencia es practicamente vertical, disminuyendo el poder de
resolucion en esta direccidn ya que el recorrido de los rayos
dentro del modelo de celdas es minima en sentido vertical.
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- IP3 es:

- muy inferior a la de IP1 en el manto inferior, como era de
esperar por las distancias epicentrales incluidas en este conjunto.

- ligeramente superior en el manto superior a 1P1, particularidad
también predecible, pues hemos evitado la inconsistencia que
pudieran introducir los rayos telesismicos.

Por tanto podemas decir que la resolucion obtenida con el conjunto total de datos
(IP1) es un promedio de las obtenidas mediante los subconjuntos (iP2 e IP3):
ligeramente inferiar en la parte mas superior e inferior del manto, pero superior
a profundidades medias del madelo.

6.3 DISENO Y APLICACION DE TESTS DE CAPA SINTETICA.

En los apartados anteriores hemos demostrado que la anomalia positiva
encontrada bajo las Béticas v mar de Alboran, no podia ser la tmagen de una
heterogeneidad que estuviese situada fuera del modelo de celdas, y que por
problemas de contorno se trasladara a su interior. Ahora vamos a abordar el
problema de demaostrar la existencia de tal anomalia desde otro punto de vista,
que nos permita analizar, simultaneamente, la veracidad de la amplitud de
anomalia obtenida:

:'_SJ'_'._' una .anomalia con las mismas caracterfsticas: (situacion; ‘tamafio’y
-amplitud|  de la_obtenida con ef conjunte de datos IPT y que hemos:
denominado- anomalia de “capa”. existe, ;podriamos Tobservarla™ con fa

iluminacion disponible y ta metodologia utitizada?; . v

Para poder contestar a esta pregunta, hemos de disenar varios modelos sintéticos
que simulen adecuadamente la anomalia positiva obtenida con el conjunto I1P1,
vy que denominaremos tests de capa sintética.

Las caracteristicas que han de tener en comin todos los modelos, son las
siguientes:

- valor del contraste de anomalia de velocidad: en el centro de la
anomalia serd de un -+ 2% respecto al modelo de distribucién de
velocidad PM2 a cada profundidad, disminuyende gradualmente hasta un
0% en fos bordes.
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- extensién en profundidad: desde 200 a 700 Km..
- tendencia: acimut aproximado de 35°.
- extensidn horizontal: longitudinal 650 Km., transversal 275 Km.

En primer lugar, resolvernos el problema directo dei cdlculo de los residuos que
se obtendrian muestreando esta anomalia sintética positiva, con los mismos
rayos utilizados en la inversién de los datos reales (es el mismo procedimiento
utilizado tanto en el test de celda-spike, como en el de blogues). Al vector de
residuos de este modo obtenido, le sumamos otro vector cuyas componentes
estan definidas por una distribucién gaussiana con caracteristicas similares a la
dei ruido real de los residuos. Después de realizar la inversidn de los "residuos
ruidosos”, calculamos el tanto por ciento del ajuste a los datos del modelo del
problema directo.

FPara poder analizar las resoluciones de los distintos subconjuntos de datos
construidos, definimaos varios tests de capa sintética, atendiendo a las distancias
epicentrales incluidas y al nivel de ruido anadido.

Las caracteristicas de los diferentes tests se especifican en la Tabla (6.1), asi
como el ajuste obtenido.

NOMBRE ﬂ DIST. EPICENTRAL SENAL/RUIDO AJUSTE
SYNO Q° - 90° 0% 60%
SYN1 0° - gQ° 15% 4%
SYN2 0°¢ - 30° 15% 4%
Tabla 6.1 Nombre de los tests disefados en funcién de la distancia epicentral, vy el

nivel de ruido anadido, especificando el tanto por ciento de ajuste
ubtenide en la inversion mediante LSQR después de 20 iteraciones.

Este tipo de test, también nos permitird ver si es posible confirmar la
prolongacion de la capa de subduccién por debajo de la discontinuidad a los 670
Km. de profundidad, proporcionando informacién sobre la existencia v evolucién
de un manto estratificado (Jordan, 1977; Richter 1979; Davies, 1984; Silver et
al., 1988).

Los resultados obtenidos para las distintas capas del modelo de celdas mediante
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SYN1 (con una relacidn sefial/ruido muy préxima a la realidad} se muestran en
la Figura (6.23), por claridad de la representacién:

- se ha limitado la escala de anomalias representadas a pricticamente
valores positivos {so6lo representamaos a partir de fa amplitud de anomalia
de velocidad con valor -0.5%, hasta + 1.5%), dado que es una anomalia
con este signo la gue queremos analizar.

- se ha representado con trazo grueso blanco el emplazamiento de la
anomalia introducida en el test, 1o cual permite una mejor interpretacién
de los resultados.

- la interpolacién realizada de los valores de anomalia de velocidad
obtenidos, es la misma utilizada para representar las soluciones obtenidas
por inversign de datos reales {IP1, IPZ, IP3).

En la Figura {6.23) se observan ademas de la anomalia sintética introducida en
el modele, otras "estructuras” causadas por fallos de resolucién {Blanco y
Spakman, 1993}, como por ejemplo vemaos una clara prolongacion de fa anomalia
sintética al manto inferior {penetrando en la capa centrada en 705 Km. de
profundidad), lo que imposibilita la confirmacidn de {a penetracién de la capa de
subduccidén, mas alld de la profundidad de 670 Km., por no poder confiar en la
resclucidn vertical obtenida en estas profundidades.

De esta misma figura, en la que se representa el caso mas desfavorable en
cuanto a ajuste de los datos (Tabla 6.1), se puede concluir que la anomalia
positiva sintética, similar a la obtenida en la inversidn real cuya existencia
queremos demostrar, se resuelve con bastante nitidez, sobre todo su nicleo
(parte centraf) en la que la amplitud de la anomalia de velocidad introducida es
mdaxima { + 29%]), recuperandose hasta el valor 1.5%.

Una mejor vision del poder de resolucion del muestreo empieado en ia resolucién
de estos tests sintéticos de capa, se puede obtener mostrando los resultados en
perfiles verticales tanto a lo largo de ia capa, como transversalmente a ella. En
la Figura {6.24) mostramos estos das cortes en los tres tests realizados (SYNO,
SYN1 y SYNZ2), apareciendo los bordes de la anomalia sintética introducida
dibuiados mediante una gruesa linea blanca, facilitandoe asi la interpretacidon de
las secciones (en la parte superior de la figura se muestra la iinea del pertil sobre
el mapa de la zona, asi como la sismicidad mas relevante y las unidades
geologicas principales).

incluso en el caso en el que no se ha anadido a los datos obtenidos del problema
directo ningdn tipo de ruido {SYNQ) se observan probiemas claros de resolucion,
que producen anomalias ficticias fuera de la "capa”.
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Figura 6.23

Resultados en cada capa del modelo, obtenidos en el test de capa
sintética SYN1; incluimos las distaricias epicentrales 0°-90°, afiadiendo
un ruido gaussiano que nas proporciona una razén sefial/ruido del 15%,
obteniéndose un ajuste de los datos de 4%.

T
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Profundidad (km)
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Figura 6.24

Perfiles verticales a través de log: tests de capa sintética SYNO, SYN1
SYN2. La anomalia sintética -introducida se representa mediante una
gruesa linea blanca.

T
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Comparando los resultados de los tests que mas se acercan a la realidad por el
nivel de ruido introducido en sus datos (SYN1, SYN2}, vemos que los residuos
asociados a distancias epicentrales menores {SYNZ2) reproducen mejor la parte
superior de la anomailia.

Resulta interesante comparar los resultados de SYN1 en la capa centrada en b1
Km. {Figura 6.23), con los de 1P1 a fa misma profundidad (Figura 5.10}. Vemos
que en la zona de los Pirineos aparece en IP1 una anomalia claramente negativa,
justo donde en SYN1T figuran dos "manchas™ con anaomalia negativa. Por tanto,
no podemaos saber si realmente la anomalia negativa existe (como se podria
deducir de la buena resolucion que indican tanto el test de celda-spike, como el
de blogues para esta zona y profundidad), o es un problema de resolucién,

También resulta interesante intentar analizar en mas detalle la anomalia negativa
que aparecia en IP1 e IP3 en la capa centrada en 145 Km, {Figuras 5.12 vy 6.6
respectivamente), justo sobre la anomalia de la capa de subduccion, pues los
tests de capa sintética (SYN1 por ejemplo en a Figura 6.23) parecen indicar que
en esta zona y para esa profundidad, los problemas de reselucidn tienden a crear,
en todo caso, anomalias ligeramente positivas, nunca negativas.

Siguiendo el esquema planteado en este capitulo, hemos de intentar dar
respuesta a la siguiente pregunta:

De nuevo la contestacion a esta pregunta pasa por el disefio de varios tests, en
este caso comprenderdn tanto ta anomalia de "capa” positiva, como diversas
posibles distribuciones de velocidad sobre esta anomalia,

Los modelos sintéticos a través de los cuales se calculan los residuos gue se
obtendrian utilizando todos los rayos empleados en el célculo de la solucitén real
IP1, tienen las siguientes caracteristicas:

- SYN4: modelo con litosfera con anomalia de velocidad positiva (+ 2%
respecto al modelo de distribucion de velocidad PM2) hasta los
70 Km., desde esta profundidad hasta 220 Km. situamos una
capa de bhaja velocidad (-2% respecto a PM2), y a partir de este
punto, el modelo es el mismo creado para el test de capa
sintética (de 220 Km. a 700 Km. anomalia de valor maximo
+2%), Figura {6.25).
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- SYNG: En este caso la litosfera tiene mayor espesor (0-120 Km.) pero
conserva la misma anomalia positiva de velocidad {+2%). El
resto del modelo es el mismo que en el caso anterior, es decir,
una capa de baja velocidad {(-2%) desde 120 Km. hasta 220 Km.,
sobre la anomalia positiva que simula fa capa utilizada en los
tests anteriores, Figura {6.26).

- SYNG: Para el dltimo modelo sintétice, “creamos™ una anomalia positiva
desde la superficie hasta los 670 Km. de profundidad con una
amplitud de + 2%, rodeads en su parte superior por una litosfera
y astenosfera de baja velocidad (-1%) también desde la superficie
hasta !a profundidad de 220 Km. extendiéndose a toda Ia
peninsula |bérica, Figura (6.27).

En todos los casos anadimos a fos residuos obtenidos del problema directo como
en todos los tests de resolucion que hemes disefiado hasta ahora, un ruido de
distribucidn normal con desviacién estandar de 0.5s.,

Los resultados proporcionados por estos tres tests se muestran en cortes
horizontales en las Figuras (6.25, 6.26 vy 6.27]}, en estos tests vemas que las
anomalias ligeramente negativas que se situaban al Este v Oeste de la anomalia
positiva de! SE peninsular, aparecen incluso cuando sélo introducimos anomalias
positivas. Por tanto, podemos concluir, que estas bandas de anomalias positivas
se deban probablemente a problemas de resolucidn por la iluminacidon dada al
modelo de bloques.

Una interpretacién mds detallada se puede hacer centréndonos en los perfiles
verticales (Figura 6.28), siguiendo las dos mismas lineas (longitudinai vy
transversal a la anomalia encontrada en la inversién de datos reales) utilizadas en
los tests anteriores. Las anomalias se representan con la misma gradacién que
tos perfiles de la Figura (6.24), v tamhién representamos superpuestas a las
soluciones obtenidas, los bordes de las anomalias introducidas en cada test.

De la Figura {6.28) podemaeas cencluir, que incluso en ¢l caso de que la capa de
baja velocidad que se encuentre sobre la anomalia positiva sea de pequeno
espesor (tan salo 100 Km. en SYNGB), la iluminacion disponible v la metodologia
empleada permiten resclver con satisfaccién esta capa de baja velocidad (aungue
observamos un discreto difuminado de las anomalias positivas que i3 circundan
en este Gitimo caso, este hecho no ocurre para una capa de baja velocidad de
mayor espesor como fa simulada en SYN4, de 150Km.}.

Hemos introducido ef test SYNG para demostrar que la resolucidn obtenida es
suficiente para recuperar por inversion incluso una anomalia positiva que se
extendiera desde Ia superficie hasta 700 Km. de profundidad rodeada en sus
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primeras 220 Km, por anomalias negativas. Por tanto, podemos concluir que las
bajas velocidades obtenidas en la inversidon rea! IP1 no pueden originarse por un
efecto de difuminado o promediado de otras anomalias negativas préximas, sino
que realmente existen bajas velocidades sobre la anomalia positiva del SE
peninsular.

Los perfiles verticales ohtenidos en SYN4, SYNS y SYNE a profundidades
mayores gue 200 Km., son muy similares al perfil a través de SYN1 {(Figura
6.24}, indicandc que las anomalias de gran tamafo situadas en el sistema
litosfera-astenosfera en la zona de las Béticas y mar de Albordn, se pueden
resolver de forma completamente independiente de las estructuras que pudieran
existir en la parte inferior del manto superior {aunque exista un ligero difuminado
de las estructuras en las direcciones privilegiadas de iluminacién).



174

Capitulo 6

Figura 6.25

Resultados en cada capa del modelo, obtenidos en-el test de capa
sintética SYN4 en el que la litosfera tiene un espesor de 70 Km. y
anomalia de + 2%, una capa de baja velocidad {-2%) hasta 220 Km, y
luego la anomalia positiva encontrada con la solucién IP1.

Te
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Figura 6.26

Resultados en cada capa del modelo, obtenidos en el test de capa
sintética SYNDS en el que la litosfera tiene un espesor de 120 Km. y
anomalia de +2%, una capa de baja velocidad (-2%) hasta 220 Km, y
luego la anomalfa positiva encontrada con la solucién IP1.

Te
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Figura 6.27

Resultados en cada capa del modelo, obtenidos en el test de capa
sintética SYN6 en el que la anomaifa positiva similar a la obtenida con
IP1, se extiende desde 0 a 670 Km., rodeada por un anillo de velocidad
positiva (+ 1%} con espesor de 220 Km.

T
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Figura 6.28 Perfiles verticales a través de los tests disefados para comprobar el

poder de resolucién de la capa de baja velocidad observada en IP1 sobre
la capa de subduccién: SYN4, SYN5E y SYNS6.
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6.4 INFORMACION ADICIONAL QUE CONFIRMA LA
EXISTENCIA DE LA ANOMALIA POSITIVA.

Ahora que ya hemos demostrado la existencia bajo tas Béticas y mar de Alboran
de una anomalia de velocidag positiva {+2% respecto del modelo 1D
denominado PM2) que se extiende aproximadamente desde tos 200 a los 700
K. de profundidad, con una tendencia NE-SW, coronada por una anomalia de
velocidad negativa (-2% también respecto al modelo 1D PM2, aunque de espesor
no determinado con seguridad), tenemos gque ver qué infoermacién disponible
corrobora tal existencia,

6.4.1 SISMICIDAD DEL AREA PENINSULAR.

Para estudiar la sismicidad en |a denominada drea ibero-mogrebi {(Mezcua y Udias,
1991), que comprende la zona anatizada en este trabajo, podemos clasificar los
terremaotos atendiendo a su profundidad hipocentrai, dividiéndolos en:

1.- SUPERFICIALES (0 < z < 30 Km.}: los sismaos pertenecientes a este
grupo se concentran principalmente al sur de la Peninsula lbérica, mas
concretamente, en la region de deformacién que define el contacto entre
las placas euroasidtica y africana. Las dos caracteristicas fundamentales
de esta sismicidad {Buforn et af., 1991} son:

+ actividad sismica continua de baja magnitud (M = 4.5}
+ grandes terremotos (M > 6) muy distanciados temporalmente.

Los mecanismos focales dentro de esta clase, muestran un gran variedad,
asociados a los esfuerzos compresivos regionales en direccidon NNW-SSE
debidos a la colision entre las placas euroasidtica y africana.

2.- INTERMEDIOS {30 < z < 150 Km.): tos terremotos de esta categoria no
son frecuentes, y presentan una distribucion espaciat en forma de arco
{Buforn et al., 1991) en la zona Granada-Malaga al este del mar de
Alboran. Una caracteristica interesante de esta sismicidad, es gue |a
profundidad maxima alcanzada es de 130 Km. (el error maximo cometido
en el calcula de la prafundidad en el proceso de localizacidn hipocentral,
es de 15 Km.). Los mecanismos focales tienen algunos rasgos comunes
como son:

+ un plano practicamente vertical en direccién NE-SW ¢ E-W.

+ un eje de presidn con inchinacién de 45° en direccion NW 6
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SE.
lLa interpretacién de esta sismicidad (Buforn et af., 1981) se basa en la
existencia de una subduccidn reciente de la placa africana bajo Iberia en

direccion SE,

PROFUNDOS { z en taorno a 650 Km.): de esta categoria ha habido

exclusivamente 3 terremotos desde 1954, cuyos pardametros
hipocentrales se resumen en la Tabla (6.2).

- FECHA" HO LATITUD | LONGITUD | PROF.(KM} [ MAG
29-03-1954 | 06:16:05.0 37.0° N 3.6° W 640 7.0
30-01-1973 | 02:35:59.8 36.9° N 37°W 860 4.0
08-03-1990 | 01:37:12.3 37.0° N 360 W 637 4.8

Tabla 6.2 Pardmetros hipocentrales de los tres terremotos con foco protundo

courrdos en la peninsula ibérica.

Los mecanismaos focales asociados (Buforn et a/., 1991} a esta sismicidad
se caracterizan por:

+ un planc de falla en direccidn N-S, que es vertical para el
sismo de 1954, y coninclinacion de 74° y 62° peste para los de
1973 y 1990, respectivamente.

+ gje de presion inclinado hacia el este, v el de tensién hacia el
oeste,

El origen de esta sismicidad tan profunda (y que en otros puntos estd
asociada a una clara subduccién actual (Humphreys et af., 1984)) ha sido
explicado por numerosos autores {Udias et a/., 1976; Chung y Kanamori,
1976; Buforn et a/., 1988, 1991; Grimison y Chen, 1986) mediante 1a
existencia de un bloque suelto de material litosférico, suficientemente frio
todavia a esa profundidad, como para que en su movimiento de
hundimiento, produjera estos terremotos.

En las secciones verticales (Figura 6.29) vemos claramente que la anomalia
positiva encontrada, es la causa de esta sismicidad profunda, puesto que los
hipocentros aparecen situados justo bajo la "columna” andmala, no definiendo
la sismicidad existente ninguna zona de Wadat-Benioff {Humphreys et a/., 1984)
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En la Figura (6.30) representamos a lo largo de {as mismas lineas de la Figura
{6.29), las secciones a través del muestro de las celdas del modelo, aplicando la
interpolacidn ya comentada en el capitulg anterior.

Bl hecho de que la anomalia aparezca coronada por una 2zona con anomalia de
velocidad negativa {-2%]), implica que la capa de subduccién estd aislada de las
estructuras mas superficiales. Este hecho se ve corroborado por la inexistencia
de sismicidad desde los 130 a los 630 Km.

Segun Bufarn er af. {1991}, si suponemos que el eje de presidn se inclina hacia
abajo en ia capa de subduccién, no podemos explicar su inclinacidn hacia el este,
dentro del marco de colision actual que es en direccidn N-S hace NW-SE. Por
tanto, no debemos relacionar los mecanismos focales de los terremotos
profundos con el estado de esfuerzos existente en el momento en que comenzd
la subduccidn en superficie, si no con el hundimiento de un bloque litosférico
aislado dentro del manto inferior.

Como vemos, hay numerosos autores que tenian la necesidad de la existencia de
esta capa de subduccién para explicar los resultados de sus investigaciones.,
Nuestro procedimiento ha sido el inverso, mediante nuestro estudio de
tomografia lineal con residuos de la peninsula ibérica, hemos encontrado una
anomalia positiva asimilable a una capa de subduccion, cuya existencia estd
corroborada por los resultados de otros investigadores.

Esta capa de subduccidn ya fue postulada con anterioridad en otros estudios de
tomografia por Spakman (1986, 1990), pero debido a que 1a peninsula tbérica se
encontraba en el borde del modelo, no se podia tener seguridad de |3 existencia
de la anomalia gue figuraba en el SE peninsutar.
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Figura 6.29  Perfiles verticales de las soluciones IP1, IP2 e IP3. En la parte superior
se representa la linea a lo largo de la cual se ha realizado el perfil, la
columna izquierda es transversal a la anomalfa, y la derecha longitudinal.

La sismicidad en los perfiles verticales se ha representado por puntos
blancos.
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Figura 6.30

Perfiles verticales siguiendo las mismas Ifneas de la Figura (6.26}, a
través de los muestreos obtenidos en cada una de las soluciones IP1, IP2

e IP3, en escala logaritmica. En trazo blanco grueso se han representado
las anomaifas positivas obtenidas.
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6.4.2 CORRECCIONES DE ESTAC!ION.

Los detractores de la tomografia lineal con residuos pueden pensar que no hemos
contestado a una duda razeonable:

proxlmldades de‘: tal -_:anomaha

Si representamos los residuos medios calculados para las estaciones sobre el
modelo de celdas utilizadas en la inversidn, observamos (Figura 6.31) que a lo
largo de la costa mediterrdnea peninsular, son invariablemente positivos. Si
intentasemos justificar estos valores con una ancmalia de velocidad, ésta deberia
tener signo negativo, nunca positivo.

Correcciones de estacion
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Figura 6.32 Residuos medios calculados respecto al modelo 1D PM2 para las

estaciones sobre el modelo de celdas. El tamano de los simbolos es
proporcional al valor del residuo medio.
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Por tanto, si se hubiera realizado una retroproyeccién errdnea de la correccion de
estacion, lo que hubiésemos obtenido es una anomalia negativa, no positiva
como ha ocurrido en los tres casos reales ([P1, IP2, IP3).

Tampoco puede ser el reflejo de estructuras fuera del modelo de celdas por las
siguientes tres razones:

1.- si la anomalia positiva estuviese situada fuera del volumen de estudio,
su reflejo apareceria en todo caso en las celdas borde del modelo.

2.- las correccicnes de estacién, sioestdn correctamente evaluadas,
absorben el efecto que sobre los residuos podrian tener las anomalias
atravesadas por los rayos fuera de las celdas.

3.- mediante la subdivisién de datos en IP2 e IP3, ha quedado contestada
definitivamente esta pregunta.

6.5 INTERPRETACION DE LLAS ANOMALIAS DE VELOCIDAD
OBTENIDAS EN EL SE PENINSULAR.

A partir de la Figura (6.29} podemos concluir que por la baja resolucién obtenida
y la clara influencia de la direccian preferencial de iluminacion, no podemos
deducir [a posible direccién del buzamiento de la anomalia positiva de velocidad
que se extiende desde los 200 hasta los 700 Km., comg imagen de una capa de

subduccién, no pudiendo confiar en la forma obtenida de tal anomalia.

De la representacidon en plano de la anomalia de capa de subduccidn (Figuras
5.11,5.12,...,5.17conIP1;6.7,6.8,...,6.13 con IPZ e |P3) si podemos concluir
que ia anomalia se dispone horizontalmente en direccidn SW-NE, con un acimut
aproximado de 35°, y poca extension horizontat. Las dimensiones obtenidas
mediante tomografia, son superiores a los 30 Km. obtenidos mediante estudios
de fuente sismica {Chung v Kanamori, 1976, aunque estos autores hablaban de
una anamalia de pequefo volumen, nunca de las dimensiones obtenidas en este
trabajo mediante tomografia)l.

La capa de subduccién encontrada, es atipica en dos sentidos:
1) uno de menor importancia, es que su dispasicidén parece ser vertical
y ng con un cierto buzamiento como la mayoeria de fas capas de

subduccidn.

2) el otro €s mas atipico, pues no sg tiene conocimiento hoy en dia, de
ninguna estructura similar a esta capa de subduccién, en la que no exista
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sismicidad a lo largo de ella, si no Unicamente en su parte inferior.

A partir de los resultados obtenidos a o largo de este trabajo, hemos deducido
que la anomalla positiva asociada a la capa de subduccién se encuentra coronada
por una zona con anomalia de velocidad negativa, demostrando la existencia de
esta anomalia mediante los tests de capa sintética disefiados con este fin (SYN4,
SYNS y SYNB). La existencia de esta zona de bajas velocidades respecto al
modelo de distribucién de velocidades PM2, corrabora la suposicidn realizada paor
otros autores anteriormente (Buforn et a/., 19921} de que la capa de subduccién
estd aislada de !as estructuras que tiene sobre ella.

En el perfodo en que se produjo la separacién de la capa de subduccién de las
estructuras mas superficiales, tuvo lugar la respuesta dindmica del sistema
cortezg-litosfera situado justo sobre la capa. Antes de gue esta separacién
tuviese lugar, la energia eldstica que se acumulaba en la parte de la capa doblada
por la subduccién, seria liberada tras la separacién de la capa, causando grandes
elevacicnes del terreno en la regidén sobre la capa (England y Houseman, 1988;
Wortel y Spakman, 1992},

En ia regiéon de las Béticas, la fase més reciente de grandes levantamientos tuvo
lugar en los comienzos del Mioceno, Para explicar esta fase, Platt y Vissers
{1989) postularon la separacion de una "raiz litostérica fria” hundiéndose bajo las
Béticas; esta misma hipdtesis las realizaron Grimison y Chen (1986} calculando
el tiempo que deberia transcurrir para que el material "anémalo” alcanzase esa
profundidad, y constatando la inexistencia de otras 4reas con sismicidad tan
profunda en sus proximidades. Combinando nuestras deducciones con las de
Wortel y Spakman, Platt y Vissers, podemos situar el momento de separacion de
la capa de subduccién a comienzes del Mioceno, y por tanto, la subdueccién tuvo
lugar al menos durante parte del Oligoceno.
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Capitulo 7

Conclusiones

Life iy the art of drawing
sufficient conclusions
Srom insufficient premises.

S. Butler

En este ultimo capitulo vamos a enunciar las principales conclusiones obtenidas
en este trabajo, asi como las futuras lineas de investigacién que mejorarian estos
resultados, permitiendo tener un mayar conocimiento de la estructura del manto
bajo la peninsula ibérica, facilitande su interpretacién geodindmica.

7.1  CONCLUSIONES.

Dado que todo el tratamiento matematico e informatico de la aplicacién de la
tomografia lineal con residucs temporales fue desarrollado con anterioridad a este
trabajoc  {Spakman, 1988), nos [limitaremos a enunciar dnicamente as
conclusiones propias de la aplicacién de esta metodologia al drea de la peninsula
Ibérica, esto es, las estructuras obtenidas v su interpretacion.

1.- Con el conjunto total de datos [P1, se obtiene una baja resolucidn segun
los tests de celda-spike y blogues, que no permite tener la seguridad
sobre las estructuras obtenidas en ella.

2. Dividimos el canjunto de datos de IPT en dos subcanjuntos disjuntos en
cuanto a los volimenes de muestreo: IP2 (48° - 90°%) e IP3 {0° - 30°).
lLas estructuras andmalas que aparezcan tanto en {PZ como en {P3,
existen bajo el manto superior de [a peninsula ibérica.



192

Capiuulo 7

3.-

4.-

Las anomalias principales encontradas son dos: una de signo positivo en
el SE peninsular, coronada por otra de signo negativo.

Caracteristicas de la anomalia pasitiva:

- amplitud de anomalia: en el centro de la anomalia serd de un
+2% respecto al modelo de distribucion de velocidad PM2 a
cada profundidad, disminuyendo gradualmente hasta un Q% en
los bordes.

- extensidn en profundidad: desde 200 a 700 Km..
- tendencia: acimut aproximado de 35°.
- extensidn horizontal: longitudinal 650 Km ., transversal 275 Km.

- forma: no se puede determinar por la baja resolucion
demostrada por los tests, y la existencia de claras direcciones de
iluminacidn preferencial.

Caracteristicas de la anomalia negativa:
- situacidn: sobre la anomalia positiva anterior.

- extensién en profundidad: aproximadamente 100 Km., pero no
se puede saber con certeza por la baja resolucion obtenida.

La capacidad de resolucidon de estas dos estructuras andmaias por la
Huminacién dispanible ha sido demestrada come suficiente mediante los
test de capa sintética disedados con tal fin {(SYNQ, SYN1, SYNZ, SYN4,
SYND y SYNG).

La anomalia positiva ha de ser el origen de la sismicidad de foco profundo
que se produce en el SE peninsular {z > 630 Km.}, hasta ahora
desconocido.

Esta anomalia positiva es la imagen del resto de una capa de subduccion
gue tuvo lugar an el caontacto entre fas placas eurgasidtica y africana, can
unas caracteristicas atipicas dentro del conjunto de capas de subduccion,
puUesto gue aparentemente no tiene buzamiento, i sismicidad a todo o
largo de efla, si no unicamente en su base.

L3 capa de subduccion estd aislada de la litosfera superior, ya que hemos
demostradoe gque se encuentra coronada por la anomalia negativa
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7.2

explicada anteriormente, que puede ser el resto de la ocupacién por
material astenosférico, del volumen dejado libre al producirse la
separacion de la capa de subduccion de la litosfera.

FUTURAS LINEAS DE INVESTIGACION.

En este apartado vamas a tratar de enunciar las investigaciones gque podrian
llevarse a cabo para dar solucidn a las cuestiones que este trabajo ha dejado
abiertas, y otras cuyo fin sea mejorar el conocimiento del manto bajo la peninsula

Ibérica.

Los resultados obtenidos en este trabajo de investigacion son mejorables de
diversas maneras:

1}

2)

3}

4)

5)

mejorando los datos iniciales mediante la relocalizacion de los eventos
sismicos en el nuevo modelo de tierra, utilizando para ello los residuos
corregidos (Van der Hilst v Engdahl, 1992; Van der Hilst er a/., 1993).

trazando los rayos en el modelo que se vaya obteniendo en cada
iteracion.

serfa interesante incorporar los datos de las cintas del ISC desde 1986
a la actualidad, y dado que la red sismica del Instituto Geografico
Nacional es a partir de comienzo de la década de los ochenta cuando
incrementa considerablemente en ndmero de estaciones, probablemente
se mejoraria la calidad de la resolucidn considerablemente. También seria
deseable 1a incorporacion de los datos provenientes de las restantes
redes sismicas regionales que existen sobre la peninsula thérica.

seria deseable poderincorporar al madelo inicial, la informacién litosférica
disponible en el grea.

dado que la iluminacion es muy inhomogénea en las capas mas
superficiales, seria recomendable poder trabajar con distintos tamafios de
celdas en el modelo {las zonas de m4as alto muestreo, las subdividiremos
en celdas de tamano menor}.

A parte de las mejoras anteriormente citas, podriamos distinguir dos grandes
lineas de investigacién en tomografia que se podrian desarrollar:

- una primera linea se centraria en estudios litosféricos zonales de
distribucidn de velocidad de la onda P en la peninsula lbérica, utilizando
algoritmos estandares de trazado de rayos e inversion del sistema de
ecuaciones, posibilitando la inclusion como modelo inicial de la
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informacidn procedente de otras técnicas geofisicas (p.e., perfiles
sismicos}). Ampliando a estudios también con residuos de S lde
evaluacion correcta muy dificil).

- Una segunda linea dirigida a la mejora de calidad vy resciucion, de la
estructura chtenida de la distribucién de velocidad de P en el manto
superior bajo la peninsula Ibérica, con un trazado mds preciso de rayos,
mayor volumen de datos, e inversiones no lineales (Spakman, 1993,
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