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geometria fractal de fallas y terremotos

Raul Pérez Lopez

La naturaleza aparece como una geometria fractal ubicua que esta
presente en todas las propiedades que podamos analizar. Formas rugosas
retorcidas, escabrosas, pero sobre todo, invariables al cambio de escala.
Son los fractales,; geaometrias que permiten acotar areas finitas por
perimetros infinitos. Estas geometrias son el resultada de algo mayor, son
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el resultado de la dindmica del caos.
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La aplicacion de la teoria del caos en sismicidad muestra que si bien

&

Dios no juega a los dados, los terremotos tampoco. »
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No acepten, si me permiten sugerirlo, 1o que dice quien les habla; é no tiene autoridad alguna,
No es un maestro, No es un gurd; porque si é fuera un maestro, ustedes serian los seguidores, y si fueran
los seguidores se destruirian a si mismos igual que al maestro. Estamos tratando de descubrir la verdad
acerca de esta cuestion del miedo, en forma tan completa que la mente jamas se sienta atemorizada vy,
por lo tanto, esté libre internamente, psicol 6gicamente, de toda dependencia respecto de otro.

La belleza dela libertad es que uno no deja huella alguna. El &guila en su vuelo no deja huella;
el cientifico la deja. Al investigar esta cuestion de la libertad, tiene que existir no sélo una observacién
cientifica, sino también el vuelo del aguila que no deja ninguna huella; ambas cosas son necesarias:;
tanto la explicacion verbal como la percepcion no verbal, porque la descripcion jamas es la realidad
descrita, y la explicacion, evidentemente, jamas es la cosa explicada. La palabra nunca esla cosa.

Jiddu Krishnamurti
De El vuelo del Aguila, 1969

Exitus difficilis actionis lucrari, impossibilis cognoscere necessarius est.
(Es necesario conocer |0 imposible pararesolver lo dificil)
Méxima en escalada deportiva en roca
Anoénimo

Mapa Geogréfico del Mundo segin Herodoto, 450 a. d. C.
¢Geometria fractal?
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1- DINAMICA DE SISTEMAS NO-LINEALES:
TECTONICA y CAOS

RESUMEN

En este capitulo se presenta el objetivo y motivaciones de esta tesis ademas
de establecer las bases tedricas sobre la geometria fractal, el analisis de la
dinamica no-lineal espacio temporal y la Teoria de la Informacién. También muestra
el esquema de trabajo aplicado en cada capitulo y los objetivos parciales necesarios
para dar cuerpo a esta tesis.

Debido a la complejidad que implica la presentacion de una tesis de fractales
aplicados en geologia, este capitulo relne todos estos conceptos claves en un texto
de construccion homogénea, gravitando alrededor de lo que se conoce como el
andlisis fractal. Siguiendo este esquema, esta tesis se presenta como una simbiosis
entre la geometria y la dinamica, mas alld de un concepto puramente abstracto: la
matematica, para explicar fenédmenos naturales mas propios de la disciplina donde
se encuadra esta tesis: la geologia. Por este motivo, esta tesis no abunda en
expresiones matematicas, llegando a un compromiso con el menor numero de ellas,
dentro de lo posible.

La geometria fractal describe la complejidad de la realidad mas alla de la
geometria euclidiana, que si bien sigue siendo Gtil actualmente, no termina de
describir, de forma fiable, la complejidad estructural que aparece en la geologia,
entre otras disciplinas. Por otro lado, la dinamica no-lineal genera geometrias
fractales, lo que es muy util para simular dichos procesos geoldgicos aplicados en la
prediccién sismica, por ejemplo. Asi con todo, se establece una relaciéon espacio
temporal para la sismicidad, cuya expresion mas evidente es la Ley de Gutenberg y

Richter y la Tectdnica de Placas.
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Dentro de esta dinamica espacio temporal de la sismicidad, se aplica el
Fenémeno de Hurst con el fin de comprender y discutir el tamafo de
representatividad y autocorrelacion del intervalo temporal en la dinamica sismica.
Este fendmeno natural, es un criterio Gtil y eficaz que muestra la distribuciéon
temporal de los terremotos como un ruido fraccionario gaussiano, de igual forma
que se aplica en disciplinas tales y como la climatologia o en el balance hidrico del
binomio lluvia-rio.

Por ultimo, la Teoria de la Informacion presenta, de forma conjunta, los
conceptos de probabilidad, entropia y geometria fractal. Esta teoria muestra un
nexo comun entre geometria y dindmica, que es el objetivo principal de aplicacion

de estas técnicas en sismicidad.

1.1 Introduccion

Estatesis comienzaen e caos, en un caos que produce orden y armonia; un caos
gue regula la naturalezay € cosmos. un caos ubicuo. Este trabgjo, pretende sumergirse
end caos, penetrar en @, indagar en su mecanica. Y todo, con € fin de comprender
mejor algunos fendmenos geol bgicos destructivos, como los terremotos, las fracturas y
lainteraccion entre ambos. A partir de la Teoria del Caos vamos a comprender laforma
y e crecimiento de estos procesos geoldgicos, su dinamica espacio-tempora y sus
propiedades tan caprichosas. Nos adentramos en una nueva perspectiva en terremotos y
fracturacion, una dinamica no-lineal aparentemente desorganizada que presenta una
simetria oculta.

La palabra caos, deriva ddl vocablo latino Chaos, y ésta a su vez, de la palabra
griega '????". La Red Academia Espariola en su diccionario de la Lengua, define la
palabra caos como: € estado amorfo e indefinido que se supone anterior a la
congtitucién del cosmos, o bien como: desorden, confusion. Tomando estas definiciones
literalmente correctas, es posible pensar que, una vez formado el cosmos, € caos
primigenio dejo su firma en la dindmica de los sistemas naturales que forman €l cosmos
actual y para ocultarse, cred confusion y desorden a su alrededor. Nosotros, torpemente,
Ilevamos siglos intentando medir este caos con patrones y reglas equivocadas, con

formas regulares, smétricas y euclidess.
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Hoy en dia, lacienciadel caos es*u.r} hecho que avanza con botas de siete leguas.
La geologia también avanza dentro de la ciencia del caos, no se dea reducir
exclusivamente a procesos simples, aleatorios y lineales para su estudio. La complejidad
emerge de lasencillez y se disfraza de caos.

El comportamiento fractal es un tipo especia de
complgidad, una complgidad invariable al cambio de escala,
una complgjidad que no presenta longitudes caracteristicas
espacio-temporales. Mandelbrot (1977) (Figura 1.1.1), definié
los fractales como aquellos conjuntos geométricos que

permanecen inmutables ante el cambio de escala. A partir del

Figura 1.1.1 Benoit
Mandelbrot, pionero
en e andlisis fractal  pglabra fractal para englobar aquellas geometrias y conjuntos
que acufié e término

fractal  (Mandelbrot, matematicos que presentan invarianza a cambio de escala. Esta
1977).

vocablo latino fractus (fractura) y del adjetivo frangere, creo la

propiedad es conocida como la autosemejanza. Es sencillo
comprobar esta propiedad en e conjunto de Mandelbrot, sucesivas ampliaciones

conducen alafiguraoriginal (Figura1.1.2).

Figura 1.1.2 Conjunto de Mandelbrot y sucesivas ampliaciones que muestran una complejidad
similar. En cada ampliacion se observa cémo se reproduce de nuevo €l conjunto original.




Sobrela Teoria del Caos aplicada en Sismotectonica Capitulo 1

Sin embargo, la definicion estricta de fractal, introducida por Mandelbrot
(1982), obliga a meditar un poco sobre estas estructuras complejas: un fractal es aquel
conjunto para el cual la dimenson de Hausdorff-Besicovitch es estrictamente
superior a su dimension topolégica; siendo la dimension topologica € nimero de
variables dentro del espacio topolégico, siendo la dimension euclidea € nimero de
variables necesarias para definir el conjunto en un espacio euclideo y la dimensionde
Hausdorff- Besicovitch el nimero de variables necesarias para definir € conjunto en un
espacio euclideo nulo.

¢Es posible encontrar una definicidn aplicable a un marco geologico que pueda
estructurar y definir esta tesis?. ¢Qué es un fractal?. Dgando aparte € aspecto y origen
matemético de un fractal, la propiedad descriptora es la autosemejanza, entendida esta
autosemegjanza como la semeanza estadistica al cambio de escala, forma y
comportamiento. Mirando a nuestro alrededor, es posible encontrar miles y miles de
tales conjuntos perfectamente armonizados con el entorno natural y que se integran en
procesos geol 0gicos tales como la tecténica 6 la geomorfologia

La figura 1.1.3a muestra una fotografia de una estructura geoldgica de
deformacién bien corocida, un pliegue. En esta fotografia se ha omitido
deliberadamente la escala de referencia, ¢qué tamarfio tiene e pliegue y qué orden de
magnitud se puede estimar desde la informacion visual de su geometria?.

Superponiendo dos escalas con diferente orden de magnitud, una mosca (Figura
1.1.3b) y un martillo de gedlogo (Figura 1.1.3c), no se aprecia cambio en e pliegue en
si. De hecho, cuaquiera de los dos patrones sirve como referencia y no tenemos, a
priori, ningun argumento a favor para elegir entre ambos tamarios. La escala original del
pliegue aparece en la figura 1.1.3d. El orden de magnitud del tamafio es decamétrico,
pero bien podria ser milimétrico, 6 kilométrico, ¢0 infinito?. Bien, esta es una cuestion
interesante. Existe un intervalo de escalas donde aparece esta invarianza: como escala
minima est4 la estructura cristalina de los minerales que forman e pliegue y como
escala maxima aquella que permite mostrar una resolucion suficiente cOmo para seguir
reconociendo € pliegue como tal.

Estaanalogia, pone de manifiesto lainvarianza al cambio de escala dentro de un
rango de tamafios y su importancia en la geologia. Cuando colocamos € martillo de
gedlogo como escala de referencia, estamos fotografiando la fractalidad de la

naturaleza.
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Figura 1.1.3(a) Pliegue geoldgico sin escala. ¢(Qué escala es larea?. (b) Una moscaindica una
escala de 8 cm aproximadamente. (c) Un martillo de gedlogo indica una escala del pliegue en
torno ametro y medio.(d) La escalareal muestra un pliegue con una escala cercana a 6 metros.

Si buscamos describir y comprender, anadlizar y simular tales geometrias
fractales, debemos estar dispuestos a embarcarnos en € mundo de la no-linealidad,
contribuyendo asi en e desarrollo de una nueva tendencia en la ciencia: la Teoria del
Caos. Y dllo es posible porque e caos surge de forma espontanea entre las ciencias de
la Tierra: geofisica, tectdnica, geomorfologia, meteorologia, sedimentologia, petrologia,
etc.

¢Es posible construir y defender una tesis sobre el caos en la naturaleza desde la
intuicion 6 hay que sumergirse en la métrica de Hausdorff?. En esta tesis, se utilizan
varias herramientas matematicas, se adecuan otras herramientas y finalmente se definen
algunas herramientas nuevas. Desde un punto de vista ético y cientifico, estas
presunciones implican una necesidad de conocer una base minima de la estructura de la
herramienta matemética generadora. Por este motivo, en este capitulo nos adentramos
timidamente en la definicion de la dimension fractal, citando lecturas recomendadas
para un alcance matemético mayor (Feder, 1988, Falconer, 1990, Hastings y Sugihara,
1993).
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Figura 1.1.4 Instantaneas de algunos de los pioneros en fractales aplicados en geologia y en
sismologia: (a) Ledn Knopoff. (b) Keiti Aki. (c) Donald Turcotte. (d) Per Bak. (€) Didier Sornette.

La versatilidad y ubicuidad de los fractales y todo lo que ello implica en ciencias
de laTierra es tal, que répidamente se han aplicado en la gran mayoria de sus campos de
conocimiento: geofisica, geomorfologia, tectonica, sismologia, etc., amén de su
aplicacion en otras ciencias, concretamente las ciencias de la vida: biologia'y medicina.
En los campos del conocimiento donde se encuadra esta tesis: la sismologia, la
tectonica y lafracturacion, los pioneros en la aplicacion de fractales son los trabajos de:
Kagan y Knopoff (1980) sobre la distribucion espacia fractal de los epicentros de los
terremotos (Figura 1.14a), Aki (1981) sobre larelacion entre las fallas sismogenéticas y
el parametro b de la ley de Gutenberg y Richter (Figura 1.1.4b), Kagan (1981), King
(1983) sobre € significado geométrico del parametro b, Sadvskiy et al. (1984) sobre la
dimension fractal del catdlogo mundial, Turcotte (1986) sobre la aplicacion de los
fractales en tectonica (Figura 1.1.4c), Termonia y Meakin (1986), Takayasu, 1986,
Okubo y Aki (1987), Avilés et a. (1987) sobre la fala de San Andrés cdmo un fractal y
su segmentacion, Bak et al. (1987) sobre terremotos como £ndmenos criticos(Figura
1.1.4d), Hirata et al. (1987), Hirata (1989), Bak y Tang (1989), Sornette y Sornette
(1989) (Figural.l.4e), Ito y Matsuzaki, (1990), Hirabayas y Ito (1990) sobre los
fendmenos criticos en la sismicidad y la ssmulacion numérica.

10
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La década de los ochenta, constituyd € germen de la aplicacion de los fractales

en las ciencias de la Tierra; ahora en € siglo XXI, ya se ha recogido mas de una cosecha
con su implantacion a nivel incluso académico. Actualmente, la investigacion del caos
aplicado en ciencias ha superado ya €l campo de investigacion de la geometria fractal,
incluyendo parte de éste. A finales del siglo XX, se contabilizaban mas de 10.000
publicaciones al respecto en campos como la geofisica, la biologia, la medicinay la
ecologia (segun paredes, 1995). Hoy en dia, 1o que se contabiliza es el nimero de éreas
del conocimiento cientifico que avanzan de forma exponencial gracias a la ciencia del
caos.

Sstemas, caosy geologia

El caos deterministico se define desde una perspectiva cientifica como el
comportamiento irregular de un sistema no-lineal cuya evolucion temporal es conocida
mediante ecuaciones mateméticas, las cuales representan la dindamica de sus variables de
estado. En dichos sistemas, variaciones minimas de las condiciones iniciales, pequefias
perturbaciones, provocan diferentes estados finales en su evolucion temporal, €l cual
diverge de forma exponencial respecto a los anteriores. Debido a esto, la capacidad de
prediccién en los sistemas cadticos es muy limitada. En cualquier sistema caotico
deterministico bien conocido, es imposible predecir su trayectoria para cualquier
instante de tiempo. Este efecto se conoce popularmente como el efecto mariposa.

Un sistema cadtico aleatorio es aguél cuya dindmica tempora sigue una
distribucion de tipo Poisson. Esto significa que la probabilidad de ocurrencia de su
fenomenologia es equiprobable y la prediccion asociada es nula, tanto a corto como a
largo plazo.

L os sistemas cadticos deterministicos, se analizan trabajando sobre el espacio de
fases, analizando y representando atractores de tipo fractal, calculando los exponentes
de Lyapunov, por gjemplo. También se estudian mediante el andlisis de la dimension de
correlacion, de la simulacion mediante automatas celulares, andlisis de leyes
potenciales e invariabilidad al cambio de escala, medida de la dimension fractal
generalizada; mediciones a partir del recubrimiento espacial de estructuras irregulares,
del andlisis de la memoria a largo plazo en series temporales, simulacion de series
temporales mediante ruidos de tipo gaussianos fraccionarios, brownianos o aleatorios,
andlisis de la varianza, de la densidad espectral, de la transformada de Fourier, de la
entropia asociada a lainformacion del sistema, escala de maxima informacion, leyesde

escalado, teoria de la medida, curvas no diferenciables, y asi un largo etcétera.

1
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¢QUE conexion existe entre estos conceptos propios de la dinamica no-lined y la
geologia estructural, la sismologia o la tectonica?. La naturaleza se rige por leyes no-
linedles, que a su vez generan sistemas no-lineales los cuales se describen mediante
dindmicas complegjas. Siendo la Geologia la encargada de estudiar, describir, analizar,
comprender y simular € origen y la evolucion de la Tierra, los fendbmenos externos e
internos terrestres, su dinamica, su historia, sus procesos, sus causas, sus efectos, etc,
debemos de hacer un esfuerzo para comprender e intentar incorporar tales sistemas no-
lineales como una rama mas de la geologia. De este modo, ho avanzamos olamente en
el conocimiento de la Tierra, sino en el de la propia Geologia

El caos muestra como e comportamiento complgo en ciertos sistemas no
presenta unas raices complejas, emergiendo a partir de componentes extremadamente
smples, asi cOmo la geometria fractal ensefia como generar formas complegas a partir
de algoritmos sencillos. La corteza terrestre ante estimulos energéticos responde con
una auto-organizacion hacia un estado critico de accién-reaccion, donde las estructuras
y comportamientos fractales emergen de forma natural, siendo las leyes potenciales en
sismologia una expresién de dicho estado critico.

En un conjunto fractal, la complgjidad de una parte del conjunto es semejante a
la complgjidad de todo e conjunto. Los sistemas naturales pueden representarse
mediante partes simples (sistemas ordinarios) o complegas (sistemas fractales). Los
conjuntos fractales presentan como ventgja € hecho de que nunca pierden esa
complgidad que presenta &l sistema natural.

Un sistema ordinario es aquel que, siendo complgjo en su conjunto, esta
formado por partes simples, tal y como postula la perspectiva reduccionista. Por
gemplo, lafigura 1.1.5a presenta una curva diferenciable, una curva que en su conjunto
total se muestra compleja, pero que después de varios cambios de escala en cualquier
parte de €ela, se llega a una recta. Sin embargo, una curva fractal mostrara siempre €l
mismo grado de complgidad (Figura 1.1.5b), a cambiar de escala se mantiene la
irregularidad muestreada.

Por dltimo, confesar la gran tentacion que supuso para el autor la posibilidad
gue brinda esta tesis de conjugar e trabagjo propio de campo: la observacion, la
descripcion y la reflexion e inferencia, con € trabajo tedrico puro: la génesis de
hipdtesis con sus conjeturas, ssimulacion y argumentacion. Sinceramente creo que este

uno de los principales aportes de esta tesis.
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Figura 1.1.5 (a) Curva diferenciable, aplicando un zoom sobre una parte de la curva llega un momento en
gue se obtiene una linea recta. (b) Curva no diferenciable, sucesivos aumentos sobre parte de la misma no

disminuye el grado de complejidad de la curva, incluso apareciendo en el caso IV una curva similar ala
original.

1.1.1 Fendmenos criticosy estructuras fractales
Mandelbrot (1982), demostr6 que hay mdlltiples objetos fractales en la

naturaleza: la topografia terrestre, la morfologia fluvial, la geometria de las nubes, la
dinamica de la lluvia. Incluso la estructura del universo es fracta (Bak, 1997):
astromotos y lunamotos organizados en fendmenos criticos segun leyes potenciales
(PérezLoOpez y Paredes, 20024), dinamica de manchas solares, distribucion espacia de
estrellas, dinamica del pulsar, etc. ¢Por qué la naturaleza es tan rica en fractales?. (Qué
significa que la complejidad de una parte de la naturaleza es similar ala complejidad del
todo?.

Los denominados fendmenos criticos, son procesos invariantes a cambio de
escalay en un principio, se definieron en los procesos fisicos de cambio de fase, como
de gas a liquido, 6 en transiciones magnéticas. EI comportamiento, segun leyes de
potencia, es la caracteristica de estos fendmenos criticos, presentando un exponente
critico caracteristico. Otro gjemplo de fendmeno critico es la percolacién, descrita
mediante blogues elemental es fracturados (Tur cotte, 1996).

13
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Las propiedades que presenta la interaccion molecular en los cambios de fases
de liquido-gas, los spins magnéticos en las transiciones de fase y los bloques
elementales fracturados para los modelos de percolacion, se diferencian, tanto en la
fisica del proceso, como en las leyes mateméticas que describen cada uno de estos
procesos. A pesar de todo, solamente hay pequefias diferencias intrinsecas en la
criticalidad que muestran estos tres procesos. En definitiva, multitud de caracteristicas
de bs procesos criticos son robustas, obteniendo exponentes criticos para diferentes
modelos. La fuerza del fendmeno critico radica en como explica agunos fenébmenos
complejos a partir de construcciones sencillas, como el modelo de Ising aplicado en
magnetisn.

S los terremotos y la fracturacion, que por otra parte presentan mdltiples
relaciones empiricas de ley de potencia, constituyen un fendémeno critico, sus
propiedades intrinsecas pueden obtenerse a partir de modelos simples.

Sobre esta base, el presente estudio pretende aportar una nueva perspectiva sobre
la Teoria del Caos aplicada a la fracturacion y a la sismicidad. Partiendo de las ideas
principales sobre tectonica, sismologia y geologia estructural, conjugaremos los datos
de campo con lateoria, en un afédn de comprender mejor la dindmica sismica, la misma

gue vamos aintentar simular a partir de esta complejidad conceptual.
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1.2 Objetivo de la tesis: esquema de trabajo

El objetivo principal de estatesis es integrar la sismotectonica en la Teoria dd
Caos mediante la elaboracion y la descripcion de los procesos naturales geol 6gicos
relacionados con la fracturacion y los terremotos, ademas de aplicar técnicas de
andlisis no-lineal como los fendmenos de criticalidad auto-organizada y las geometrias
fractales.

Estos procesos geol dgicos constituyen una respuesta a campos de esfuerzos que
actuan durante millones de afios debidos a una tectonica activa terrestre. Los terremotos
se manifiestan de forma violenta e instantdnea mientras que las fracturas aparecen en
patrones geométricos que actlian durante amplios intervalos temporales. Por tanto, la
dificultad de este objetivo es que debe de explicar la analogia geométrica de dos
procesos que presentan una diferente dinamica, los terremotos y las fallas.

Debido a esto, es necesario plantearse una serie de objetivos parciales, que
permitan obtener una vision globa sobre estos fendbmenos desde e crisol de la no-
linealidad. Estos objetivos parciadles se resumen a continuacion siguiendo un orden
cronol6gico en ésta tesis y que no necesariamente coincide con el seguido por € autor
en su investigacion, asi como se incluye e esgquema de trabajo de cada capitulo
mediante un diagrama de flujo.

Cada capitulo, consta de una investigacion propia sobre estas técnicas aplicadas
en diversos aspectos de la fracturacion y la tectonica, estructurados segin unos
antecedentes y estado dd arte, la justificacion conceptua y fundamento tedrico,
descripcion del método y € objetivo perseguido, establecimiento de hipétesis de
trabajo, desarrollo tedrico y préctico, aplicacion sobre una serie de datos descritos,
control y entendimiento de los resultados y discusion y critica de los mismos.

Se ha optado por este modelo de exposicién debido a la estructura inicial
independiente de cada investigacion, frente a la interrelacion conceptual y tedrica de los
capitulos, la cua emergera en las conclusiones finales de esta tesis. Estas conclusiones
generales (capitulo 6), son un resumen y una extraccion de las conclusiones y
discusiones parciales de cada capitulo y pretenden sumariar y conceptuar la aportacion
de ésta tesis mediante la integracién de los resultados obtenidos.
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& Capitulo 1es

Después de una breve introduccion y repaso al estado del arte sobre Fractales,
Criticalidad y Teoria del Caos aplicado en Ciencias de la Tierra (capitulo 1), se aborda
la geometria fractal de la fracturacion, la dinamica espacial sismicay su relacion con la
fractalidad en el espacio y en tamafio de los terremotos asi cOmo su descripcion como
un fendmeno de citicalidad auto-organizada (CAO). En este capitulo se define la
dimension fractal en todas sus manifestaciones. dimension de capacidad, dimension de
informacién y dimension de correlacion. También se definen los conjuntos fractales, la
invarianza al cambio de escalay las técnicas de obtencién de la dimension fractal. Por
ultimo, se define la entropia de la informacion y la relacidn entre la entropia y la escala
de méaxima informacion. Esto es muy importante puesto que permite conocer la escala

gue més informacion proporciona sobre la disposicidén geométrica analizada.

& Capitulo 2 &

Lafigura 1.2.1 muestra el esguema de trabajo seguido en el capitulo 2. Con €l
fin de comprender y describir el papel de la geometria fractal en la tectonica y la
fracturacion, se han aplicado las técnicas de andlisis fractal para la distribucion espacial
de fracturas sobre un area homogénea a diferentes escala, frente a campos de
paleoesfuerzos, y se ha buscado la relacién con los campos de esfuerzos registrados
mediante andlisis estructurales clasicos. El objetivo de éste capitulo es relacionar la
anisotropia de la dimension fractal de la distribucion espacial de fracturas con la
orientacion del tensor de esfuerzos y la densidad de fracturacion (Pérez L opez et al,
2001).

Para €ello, se han redlizado dos andlisis independientes. un primer andlisis fractal
mediante box-counting (Paredes y Elorza, 1999) aprovechando transectos sobre los
mapas bidimensionales de lineamientos y un segundo andlisis dinamico de los campos
de esfuerzos através de andlisis cinematicos tales y como e Andlisis Poblacional de
falasy € Método de Dedlizamiento (De Vicente, 1988, De Vicente et a. 1996).

Desde estos andlisis, se correlaciona la orientacion y forma entre el tensor de
esfuerzos (?x, ?yy ?2 R’) con d elipsoide fractal (Dxmax, Dhmin, Dy, F'), asi como la
anisotropia obtenida mediante el andlisis correlatorio espectral de la densidad de
fracturacion (PérezL épez et al, 2001).
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Andlisis Fractal de la Distribucion Espacial de Fracturas
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andlisis de boxcounting en 1-D y 2-D con €l fin de determinar la relacion entre la anisotropia fractal y €l

en la Peninsula Ibérica. Sobre una serie de mapas de lineamientos a diferentes escalas se realiza un
tensor de esfuerzos. Ademas, también se correlaciona con la densidad de fracturacion.

Figura 1.2.1 Esquema de trabajo del capitulo 2,
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& Capitulo 3 &

El capitulo 3 se adentra en la dinamica espacial de la sismicidad y su descripcion
como un conjunto fractal en e espacio: distribucion epicentral, entropia de informacion
y patrones de liberaciéon de energia por unidad de érea; y en tamafio: parametro b de la
ley de Gutenberg y Richter, distribucion espacial de falas potencialmente activas y
series paleosismicas (Figura 1.2.2). De esta forma, aparece la primera relacion entre la
dimensién fractal de las fallas sismogenéticas y la distribucién en tamafio acumulado de
los terremotos asociados a esas fallas.

Ademas, se aplica sobre dos casos particulares, primero se comprueba de forma
empirica laley de Aki a partir de una serie paleosismica descrita por Rodriguez Pascua
(1999), ampliandose € intervalo temporal del registro sismico en la zona, pasando de un
registro instrumenta e histérico a uno paleosismolégico. También, se aplica la Teoria
de Informacién sobre la sismicidad instrumental del area Ibero-Magrebi (Paredes et al,
2002), en concreto se determina la entropia de configuracion y la escala de méaxima
informacion, 1o que permite discriminar diferentes areas en funcién del patron de

energia liberada registrada instrumental mente.
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Figura 1.2.2 Esquema de trabajo del Capitulo 3: Dinamica Espacial de la Sismicidad y su aplicacion en
series paleosismicasy en laserieinstrumental |bero-Magrebi.
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&

Capitulo 4 &

El capitulo 4 describe la dindmica de la sismicidad como un fenémeno de

criticalidad auto-organizado. Partiendo del experimento de la pila de arena, se

desarrolla toda la mecénica conceptua que lo acompafia y se compara con las leyes

empiricas sismicas, hasta ahora la Unica herramienta que describe la ssmicidad en €l

espacio de fases. Mediante € uso de los autématas celulares (Figura 1.2.3) se

reproducen terremotos sintéticos desde la mecanica inicial propuesta por Bak et al.

(1987). Estos terremotos sintéticos presentan como novedad el efecto del tensor de

esfuerzos (forma y orientacion), una memoria a la rotura y una distribucion espacial

tridimensional fractal. Sobre estos

autdmatas condicionados geodindmicamente se

describe la sismicidad (PérezL épez y Paredes, 2002b).
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Figura 1.2.3 Esquema de trabajo del Capitulo 4: Fenémenos de Criticalidad Auto-organizados.
En este capitulo se realizan una serie de autématas celulares condicionados por parametros

tectonicosy sismicos.
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Sobre la Teoria del Caos aplicada en Ssmotecténica

sobre la sismicidad. Este fendmeno aparece constantemente en diversas dinamicas
naturales terrestres y describe correlaciones temporales de sistemas no-lineales
mediante un elegante y sencillo andlisis estadistico, aplicado sobre una serie temporal.
Para entender megjor como opera € fendbmeno de Hurst, me he permitido ilustrar una

breve vivencia persona que describe y explica de forma increible y sencilla su

& Capitulo 5 &

En €l dltimo capitulo de esta tesis, capitulo 5, se aplica d fendbmeno de Hurst

mecanica

20

Todas las mafianas del verano del afio 2002, acompario a mi hijo Hugo a
la escuela infantil que esté situada cerca de nuestra casa en Villalba lo cual nos
permite ir a ambos dando un paseo. Durante este breve trayecto, atravesamos el
rio Guadarrama por un puente que cuenta con barandillas en sus extremos.
Segun cruzamos dicho puente, Hugo sale disparado corriendo hacia la barandilla
y gritando:

-iABUA!, jABUA!,- se aferra con ambas manos en la barandilla y sitta
las mgjillas entre los barrotes, observando en silencio e discurrir del agua y €
sonido que lo acomparia. He de decir que ni hijo Hugo contaba con dos afios en
este episodio.

A lo largo de este verano, Hugo observdé como el caudal del rio iba
disminuyendo hasta convertirse en una pequefia lamina nerviosa cuya superficie
metamorfoseaba el abrupto relieve del fondo. En este estado de rio, Hugo dejo
de acercarse con tanto entusiasmo a la barandilla del puente, mirando con
preocupacion la lenta desaparicion del agua.

Sn embargo, durante las dos Ultimas semanas al final del verano y comienzo
del otofio llovié copiosamente sobre la Serra de Madrid y sus localidades
adyacentes. El Escorial, Guadarrama, Alpedretey Villalba. Durante este periodo
[luvioso recorrimos el trayecto hacia el colegio en cochey al paso por €l puente,
Hugo pegaba la nariz a la ventanilla del coche y se estiraba en su silla con €l fin
de atisbar como aumentaba el caudal del rio. S caia agua del cielo, € rio debia
de aumentar su caudal de forma proporcional.

Por fin e primer martes soleado de otofio, decidimos ir al colegio andando

de nuevo y al pasar por € puente, Hugo corridé frenético y se paré en la

Capitulo 1
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barandilla. Su cara reflejaba el mayor de los asombros ante el enigma que

contempl 6, abriod los ojosy grito:
- iNO HAY ABUA!, jiALLI NO HAY ABUAA!! - Se gir6 hacia mi y me interrogo
con la mirada mientras sefialaba con el dedo el efimero caudal del rio.

La pregunta no es facil de responder, dos semanas lloviendo
constantemente dia y noche y sin variacion aparente del caudal del Guadarrama.
Pues bien, éste es e fendmeno de Hurst, y basandose en éste tipo de
observaciones dicho autor |o describié. Para observar |la respuesta del rio a la
lluvia, debemos aumentar €l intervalo temporal de observacion por encima de dos
0 tres semanas de tiempo porque el sistema presenta memoria a largo plazo y €
Guadarrama aun recuerda la pertinaz sequia del ultimo afio.

Este fendbmeno es tan natural que cualquier rio en cualquier pueblo
representa la complejidad del caosy despierta la perplegidad de un nifio.

Pasd un mesy un buen dia llovi6 copiosamente durante la madrugada y la
mafiana siguiente, la sorpresa fue mayuscula al pasar por €l rioy observar que el
caudal se habia elevado en 40 centimetros aproximadamente.

i Como es posible!. Después de las lluvias anteriores se palié gran parte
de la carencia de agua que habia en el terreno, por lo tanto, la lluvia caida no se
almacenaba y podia fluir libremente por la superficie, bastaron unas horas de
lluvia para que gran parte del agua pasase al rio Guadarrama mediante
escorrentia superficial sobre los tributarios. Sn una observacion completa
durante los meses anteriores, habriamos pensado que basta un dia, un dato
puntual de lluvia, para que € rio aumente o disminuya de caudal de forma
correlatoria 'y sin embargo esta variacion es un proceso que presenta memoria a

largo plazo, €l rio recuerda.

Sobre la serie sismica instrumenta del area |bero-Magrebi, proporcionada por €l
Ingtituto Geografico Nacional (1.G.N.) y mediante € andisis de Hurst se determina €
intervalo temporal minimo de correlacion entre los terremotos registrados, para
compararlo después con la sismicidad historica del catdlogo de Mézcua-Martinez
Solares (1983). De forma complementaria, se analiza, segin Hurst, series temporales de
réplicas sismicas con € fin de determinar la influencia de grandes réplicas dertro de la
misma serie (Cisternas et al, 2002).
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Por ultimo, se analizan las series temporales proporcionadas por los autOmatas
celulares generados en e capitulo anterior, con € fin de determinar cua de todos
representa con mayor realismo la dinamica espacio temporal. Lafigura 1.2.4 muestra el
esguema de trabajo de este capitulo.

? DINAMICA NO-LINEAL |
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Figura 1.2.4 Esquema de trabajo del capitulo 5: Andlisis no-lineal de Series Temporales en Sismicidad.
En este capitulo se aplica un andlisis de Hurst sobre todas las series sismicas vistas en los capitulos
precedentes.

&5

La fractalidad del mundo real estd fuera de toda duda (Takayasu, 1990) y es
congruente con los modelos mas realistas sobre dinamica sismica (Bak, 1996, Turcotte,
1997, Goltz, 1998). Hoy en dia, nadie cuestiona la no lineadlidad de la sismicidad
(Meissner, 1994) y los modelos de bloques deslizantes de Burridge y Knopoff que
representan, actuamente, e modelo mecanico mas redista, persentan un

comportamiento cadtico (Huang y Turcotte, 1992).
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1.3 Definicion de Dimensidon Fractal: dimensiones

generalizadas de Renyi

La geometria fractal representa un nuevo lenguaje, una nueva vision de cosas tan
comunes como una nube, un helecho, un sistema sanguineo. Barnsey y Devaney (1988)
sefialan que este conocimiento hara perder las percepciones de estos objetos,
abandonando la inocencia e imagen ludica que representan. Asevera esta idea el hecho
de que este lenguaje se expresa mediante algoritmos que dificilmente son computables
sin e concurso de los orderedores. Una vez dominado este lenguaje, la descripcion de
una nube se hace tan precisa como cualquier otro objeto que se describa mediante la
geometria clasica 6 euclidiana

Mandelbrot (1982) es considerado como e pionero de los trabajos sobre
fractales, término el de fractal que definié en 1975. Mandelbrot demostré que algunas
estructuras naturales de bastante complejidad presentan cierta regularidad geométrica: la
invarianza al cambio de escala. Estos objetos los agrupd con € término de conjuntos
fractales (rios, rayos eléctricos, nubes, distribucién de fracturas, terremotos, redes
sanguineas, neuronas, comportamientos bursatiles, etc.) (Figura 1.3.1). La interrelacion
entre escalas tiene una descripcion matemética, la ley de potencia 0 méas conocida

mediante €l término anglosajon de power-law.

Figura 1.3.1 Ejemplos de estructuras fractales que representan geometrias naturales. A la
izquierda, aparece una red capilar jerarquizada. A la derecha, representacion fractal de una red
neuronal o bien del sistema urinario, o bien del sistema respiratorio.

Fueron precisamente las matematicas, las primeras en anunciar la existencia de
ciertos objetos que no podian describirse mediante la geometria euclidiana, aungue
Wittgenstein afirmara que los matematicos no descubren, sino que solamente inventan
(Resefias sobre fundamentos matematicos, 1937). Estos monstruos matematicos

descubiertos por los matematicos e inventados por la naturaleza estan constituidos por
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el conjunto de Cantor (1872), la curva de Welertrass(1873), y ciertos comportamientos
como e movimiento browniano de Percin y la estructura copo de nieve de Von Koch
(1906) (Paredes, 1995) (Figura1.3.2).

'_,.-‘ ’

A ‘—UH' En 1919, Hausdorff desarrolla la teoria

B C N matemética que permite describir estos objetos
T S

{ complegos dentro de un espacio de dimension no nula
t_; (métrica de Hausdorff). Besicovitch en 1920 utiliza la

» - dimension de Hausdorff para medir y dimensionar
Y ~7 egtos conjuntos. En 1957 Hurgt enuncia la ley que
:_ —— i 7 lleva su nombre para estudiar € efecto de la

TLA L AT LAT _ _
o~ - invarianza al cambio de escala en series temporales y
vy v :
e que presentan memoria a largo plazo.

La invarianza a cambio de escada es la
Figura 1.3.2 Estructura fractal de ] o o
Copo de Nieve de Von Koch. En el propiedad cualitativa fundamental para definir un

texto se explica como se genera. conjunto fractal, y su expresion matemética es la ley
de potencia. Ambos comportamientos aparecen tanto en series espaciales (geometria y
forma) como en series temporales (distribucion de un fendmeno alo largo del tiempo).

En los afios setenta (durante el siglo XX) se produce el gran avance en la ciencia
de los fractales. En 1967, Mandelbrot publica un trabajo sobre la imposibilidad de medir
exactamente la longitud de la costa inglesa, basado en la propiedad de la topografia
como invariante al cambio de escalay culminando su propuesta con la publicacion de su
libro en 1982: The Fractal Geometry of the Nature.

Una vez que se establecieron las bases que rigen la fractalidad, se diversifico su
aplicacion a diferentes campos de la geologia tales como la paleosismologia
(RodriguezPascua et a., 2002), ecologia (Hastings, 1982), tectonica (Allegré et al.,
1982; Turcotte, 1982; Avilés et a., 1987; Okubo y Aki, 1987; Barton y La Pointe,
1995), petrologia (Krohn, 1988), hidrogeologia (Mandelbrot y Wallis, 1969),
meteorologia (Lovejoy, 1982), geomorfologia (Burrough, 1981), geofisica (Turcotte,
1986; Turcotte, 1992; Turcotte, 1996) y sismologia (Aki, 1981; Hirata, 1989; Goryanov
et a., 1997), de ta forma que da la sensacion de que cualquier proceso natural
reproduce geometrias fractales, son ubicuos (Barndey, 1993).

Seguin avanzaron los estudios de los trabgjos preliminares, aparece una
evolucion conceptual desde la comprension natural segin una dimension fractal

homogénea o monofractal, a la descripcion desde la perspectiva multifractal
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(Grassberger, 1983; Brown y Scholz, 1985; Prasad et al., 1988; Mandelbrot, 1989;

Hirata y Imoto, 1991; Paredes, 1995). Un conjunto multifractal no posee una Unica

dimension fractal, presenta un espectro de dimensiones fractales que dificulta su
calculo, puesto gue estas dependen de la escala de observacion del objeto. Ademés, el
grado de informacién también depende de la escala y nos tan evidente construir una
medida que permita caracterizar geométricamente su complgjidad. Lovejoy et al. (1986)
extienden la multifractalidad en geofisica mediante &l estudio de la distribucion espacial
de redes geofisicas, avanzando €l hecho de que la resolucion de la informacién obtenida
por estas redes, no depende exclusivamente de la densidad en la distribucion espacial de
estas redes, sino que también influye la resolucién dimensional. Esta resolucién
dimensiona es funcion de la heterogeneidad en la distribucién de dimensiones fractales,
lo cual plantea un problema diferente, la anisotropia fractal, la cual se aborda en el
capitulo 2 de estatesis (PérezLOpez, 1999, PérezL dpez et a., 2000).

En 1988, Barnsley y Devaney definen los Sstemas de Funciones Iteradas (IFS).
Estos sistemas permiten construir geometrias complejas a partir de un generador
geométrico simple y diferenciable. Con € fin de comprender esta mecanica desde una
perspectiva gréfica se describe un gjemplo sencillo (Jirgens et al., 1990). Partiendo de
un tridngulo equilé&ero (Figura 1.3.3a), reducimos su tamafio a un tercio de su valor
original y los situamos en los extremos del tridngulo equilétero original (Figura 1.3.3b).
Se repite e proceso sobre e objeto conseguido anteriormente y asi n veces (Figura
1.3.3b). El conjunto que obtenemos se denomina triadico de Koch y representa
geométricamente un objeto fractal (Mandelbrot, 1975; Falconer, 1990).

Figura 1.3.3(a) Generador de un triddico de Von Koch. (b) lteraciones sucesivas (4) de un
triadico de Koch.
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Variando la ley de construccion, pero también iterando n-veces un proceso
sencillo, como es unir los puntos intermedios de un tridngulo equilatero, también
obtenemos wn objeto fractal con una figura limite que se ha utilizado en smulaciones
geoldgicas (Gumiel et al. 1996). Este objeto se denomina tridngulo de Serpinsky
(Mandelbrot, 1975; Falconer, 1990) (Figura 1.3.4). Llega un momento en que por mas
gue apliquemos la regla 'y repitamos el proceso no varia la geometria del conjunto, esta
geometria representa la geometria fractal limite Si se aplica una ampliacion zoom)
sobre una parte del conjunto, obtenemos la misma geometria una 'y otra vez; € todo es
semejante a sus partes. Los agoritmos que definen objetos fractales constituyen
transformaciones afines sencillas. rotaciones y translaciones.

De esta manera, no solamente es posible reconocer y describir los fractales
geomeétricos, sino también se conoce la forma de gnerarlos, 1o que es un paso muy

importante para entender y situar 1os fractales naturales segin su proceso generador.

A L 4
£h £n £

Figura 1.3.4 Derecha: Tridngulo de Serpinsky generado mediante extraccion del tridngulo central
sucesivas veces. Laimagen inicial es el tridngulo inferior derecha. 1zquierda: crecimiento de cristales de
cuprita mediante un patrén geométrico fractal tipo Sierpisnky.

1.3.1 Nocion de dimension: Dimension de Hausdor ff y Dimension Fractal

El concepto de dimension caracteriza los espacios euclidianos en los que se
establece el concepto de medida (Dubois, 1995). La dimension espacia habitualmente
conocida presenta un valor entero para la percepcion humana. La dimension 0 hace
referencia a un punto, la dimension 1 describe una linea 'y la dimension 2 un plano. Es
en e plano donde los cientificos y los artistas realizan la mayoria de sus
representaciones, aungue utilizando perspectivas en tres dimensiones, esto es los
volumenes, de dimension 3.

Vamos a definir la dimension de Hausdorff a partir del concepto de medida para

una escala (??2 No serd necesario acudir alatopologia ni ala definicion de la medida de
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L ebesgue o ala de Hausdorff, puesto dug Ho es el objetivo de éstatesis. Sin embargo, se
mencionara cdmo medir una curva que muestra un perfil complgo, tal y como un perfil
topogréfico costero sobre un mapa (Richardson, 1961, Mandelbrot, 1967).

Sea un conjunto fractal F (conjunto de puntos distribuidos que pertenecen a F)
sobre € que se pretende determinar su dimension a partir de un recubrimiento

geométrico mediante cubos, por gemplo, sobre el conjunto F. Se define la dimension
fractal o dimension de Hausdorff cdmo (Bergé et al., 1984, Turcotte, 1992):

D 2lim 129 NC) (1-1)
70 log1/?

Donde N(?) es el nUmero minimo de cubos necesarios de tamafio ??jue recubren

el conjunto F. Si para valores pequefios de ? se cumple la relacion:
N(?) ? 2°° (1-2)

Entonces D es la dimensién fractal o dimensién de Hausdorff del conjunto
fractal F. N(?) representa el nimero de objetos con una dimensién lineal caracteristica
(?). Esta dimensién fractal es un nimero raciona gque cuando toma el vaor de un

numero entero se identifica cOmo un espacio euclidiano (D =1, D = 2 etc...)

Aplicacion sobre el Conjunto de Cantor
r1={) |

n=1 | =]
n=2 I 1/ | E— [
n=3 . Il . Il . I .
n=4 HEE NN EN EN N NN IR NN
n=y 1N nn mmw nn mnm umn i mn
n won o on = - o w o=

Figura1.3.5 Conjunto de Cantor. Partiendo de unarecta unitaria, se divide en tres segmentosigualesy se
elimina el segmento central. Repitiendo el proceso sucesivas veces se obtiene el conjunto de Polvo de
Cantor, cuyadimension fractal es de 0.631. Ver explicacion en el texto

Con € fin de comprender mgior € significado de la dimensiéon fractal de un

conjunto geomeétrico analizamos €l Conjunto de Cantor, quizés € conjunto fractal més
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utilizado con fines didacticos por su simpleza'y su complejidad

n Nn "
5 T T implicita, a la par de comin en sistemas naturales (Figura
1 3 1/3 1.3.5his).
2 9 1/9 Sea un segmento de longitud unitaria que se divide en
3 21 V27 trespartesiguales (Figura 1.3.5). De estas tres partes se elimina
D =0.6309 : .
el segmento central y se repite el proceso sucesivas veces. El
Tablal3ll

resultado final es una difusa nube de puntos la cua se

denomina Polvo de Cantor. En un principio y aplicando € andlisis clasico de la Teoria

de laMedida, la Métrica de Lebesgue, se obtiene un valor de la dimension de este objeto
deD =0.

Figura 1.3.5his Fotografia de una plagioclasa
a vista de microscopio petrografico bajo
nicoles cruzados. Se observa su maclado
seguin un conjunto de Cantor.

Sn embargo y segin la
construccién, aln permanece una
distribucion de puntos difusa, no un

Unico punto. Las propiedades que

=3 s r presenta e conjunto de Cantor son la
autosemejanza, se define de una forma precisa para generar una estructura complejay se
obtiene mediante un proceso recursivo.

Para aplicar laférmula (1-1), la rescribimos de la forma (Turcotte, 1992):

v @

Donde N es & nimero de segmentos en e estado n, y r su longitud. La Tabla
1.3.I muestra una serie de valores para diferentes iteraciones n.

Tomando dos iteraciones sucesivas del conjunto de Cantor y sustituyendo en la
ecuacion (1-3), se obtiene una dimension fractal de D = 0.6309. Este valor se encuentra
comprendido entra la dimensiéon de un punto (D = 0) y la dimension de una linea (D =
1). De esta manera, € conjunto de Cantor es una geometria comprendida entre un punto

y unalinea.
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Generando construcciones similares al conjunto de Cantor disminuyendo la parte

eliminada de la recta, esto es, acercandose a una recta, la dimension fractal aumenta
tendiendo a 1. De esta manera, podemos interpretar la dimension fractal como e grado
de distribucion e irregularidad espacial de un objeto acotado por dos dimensiones
euclideas. Para ilustrar esta afirmacion, la figura 1.3.6 presenta diversas construcciones
geométricas y su dimension fractal asociada. Los datos necesarios para la determinacion
de ladimensién D mediante la formula (1-3) se muestraen latabla 1.3.11:

Objeto ro ri No Np Dimension geometria
Punto 0 euclidea
Conjunto de Cantor 0,63 fractal
Linea 1 euclidea
Alfombra de Serpinsky 1,46 fractal
Cuadrado 2 euclidea
Esponja de Menguer 2,73 fractal
Cubo solido 3 euclidea

Tabla 1.3.11 Valores de los factores de escalay nimero de objetos (N) de los objetos representados en la
figura 1.3.6 pagina siguiente). Las dimensiones de cada objeto se han obtenido sustituyendo en la
ecuacion 1-3.
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Figura 1.3.6 Diferentes construcciones fractales de un Conjunto de Cantor (2), una Alfombra de
Sierpinsky (4) y de una Esponja de Menguer (6), con sus dimensiones fractales asociadas. Ver explicacion

en el texto.

|
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(1)- Sea un cuadrado de longitud unitaria, ro = 1, No = 1, con n = 0. Dividimos

esta superficie en nueve partes iguales y eliminamos todos los fragmentos resultantes
excepto €l fragmento central, cuya longitud se ha reducido ar; = 1/9. Este constituye €l
paso n = 1. S repetimos e proceso hasta € infinito, la figura resultante es un punto
cuya dimension es D = 0, aplicando la formula (1-3) (Figura 1.3.6 caso 1).

(2)- Comenzando otra vez con € cuadrado inicial de longitud unitaria, de nuevo
se divide en nueve partes iguales de longitud b = 1/9. Esta vez se eliminan bdos los
fragmentos excepto los que conforman la diagonal (Figura 1.3.6, caso 3). En €l infinito,
esta construccion da lugar a unarecta de dimension D = 1.

(3)- Se divide € cuadrado inicial tantas veces como sea posible y no se elimina
ninguno de los fragmentos resultantes. Obviamente se obtiene e mismo cuadrado
original, cuyadimension esD = 2 (Figura 1.3.6 caso 5).

(4)- Esta vez se construye un cubo regular con e cuadrado original y se divide
tantas veces como sea posible. La dimensién del objeto resultante llevado al infinito es
deD =3 (Figural.3.6 caso 7).

Estos cuatro primeros casos describen la dimensién euclidea de objetos bien
conocidos y que mediante su combinacion sirven para describir la mayoria de la
naturaleza que nos rodea.

Se ha visto como aplicando la ecuacion (1-3) se obtienen las dimensiones
euclideas clésicas. Ahora bien, comprobemos que entre medias de estas geometrias
aparecen otras geometrias ocultas que describen de forma real la naturadeza y no se
gueda en una mera aproximacion. Para ello se aplica la ecuacion (1-3) sobre las
siguientes construcciones:

(I Partiendo del cuadrado inicial generador y de longitud unitaria, de nuevo se
divide en nueve partes iguales, eliminando todos los fragmentos excepto la esquina
superior izquierda y la esquina inferior derecha. En estaiteracion n=1, Ny =2y nn =
1/9. En lasiguiente iteracion (n = 2), N2 = 4y r, = 1/27. En @ infinito, N, ~ 2"y r,~3™*
y la dimension fractal es D = 0,63 (Figura 1.3.6, caso 2). Este conjunto es €l descrito
anteriormente como & Polvo de Cantor (Figura1.3.5).

(I1) De nuevo desde € generador y dividiendo en nueve partes, eliminamos los
fragmentos centrales del perimetro exterior. En estaiteracionn =1, N; =5y r, = 1/9.
En lasiguiente iteracion (n = 2), N2 = 25y r, = 1/27. En d infinito, Ny ~ 5" y r,~3™y la
dimension fractal es D = 1,46 conocida como Alfombra de Serpinsky (Figura 1.3.6,

caso 4).
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(Il Esta vez sobre e generador tridimensional, e cubo unitario, se divide en
nueve partes iguales y se elimina & cubo central de cada cara. En esta iteracion (n = 1)
N1 =24y =1/9. Enlasiguienteiteracion (n = 2), N> =576y r, = 1/27. En € infinito,
Ny ~ 24"y r,~3™1y ladimensién fractal es D = 2,73 (Figura 1.3.6, caso 6) La geometria
resultante se conoce con e nombre de Esponja de Menguer.

Este g emplo analitico constituye un caso muy particular, pero esta construccion
es igualmente aplicable a cualquier objeto fractal deterministico conocido e ilustra de
igual manera donde se ubican los fractales dentro de la Teoria de la Medida. Ademés,
no es dificil deducir que la dimension fractal de una geometria aparece acotada entre su

dimension topoldgica (dr) y su dimension euclidea (Dg):
d; ?D, ? D, (1-4)

Desde la desigualdad de la ecuacion (1-4) podemos definir un fractal como
aquella geometria que presenta una dimensién estrictamente inferior a su dimension
euclidea pero superior a su dimension topol dgica.

Los trabgjos de Hentschel y Procaccia (1983), Takens (1980) y Grassberger
(1983) demuestran que existen un numero infinito de dimensiones fractales
generalizadas, Dy, donde g es un nimero entero > 0 y que caracteriza los conjuntos
fractales y sus atractores extrafios (ver capitulo 3). Estos autores definieron 3
dimensiones fractales. la dimension de capacidad Do (también [lamada dimension box o
dimension de semejanza), la dimension de informacion D; y ladimension de correlacion
D5.

1.3.2 Dimension de Capacidad, Dy

La dimension de capacidad se define cdmo la dimensién fractal medida a

recubrir un objeto fractal mediante un mallado regular. Estrictamente se define cémo:

Do ? 2 lim log N(?)/ log(?) (1-5)

Donde N(?) es & nimero de celdas de tamafio ? que recubren una porcion del

conjunto fractal F, esta es la definicidn original de Mandelbrot y es la misma que se ha

estado calculando hasta ahora en los conjuntos fractales anteriores.
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1.3.3 Dimension de Informacion, D4

La dimensién de informacion se define como:

M P(?)?log P
D, 27 lim P ") ?logP
?? 051 log?

(1-6)

Esta dimension fractal se relaciona directamente con la entropia del sistema,
donde P(?) hace referencia a una medida de probabilidad y n(?) es & nimero de celdas
gue incluyen algo del conjunto F. Se tratara este tema con méas profundidad en €

apartado 1.8 de este mismo capitulo.

1.3.4 Dimension de Correlacion, D,

Para una distribucién de puntos [Xi] desde i = 1 hasta n, se define la dimensién

de correlacion seguin la expresion:

1 n

= 2?20?[X; 2 X))

. N~ j21,j71,j?i

D, ? lim — ==
22 0

1 (1-7)
Iog;

Donde ?(-) es la funcion de Heaviside. Esta dimensién fractal puede entenderse
como una funcion de distribucion entre dos puntos, analizado por pares dentro de un
radio (?). Para su cédlculo, cominmente se utiliza e algoritmo de Grassberger y
Procaccia (1983):

cn(r) ? ? 1|xi 2 xj| 2 r) (1-7b)

NN ?1) 152 jon

Donde r es €l radio de busqueda de los puntos X, X;, y n el nimero de puntos

gue hay dentro de esa circunferencia.
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1.3.5 Dimensiones Generalizadas, D,

Introducidas originalmente por Hentschel y Procaccia (1983), estas dimensiones

se definen paraq ? ? laexpresion:

N(?)
log ? p¥

q? 1 im —i7 (1-8)
(g?D??0 log?

Donde p es la probabilidad de encontrar un punto del conjunto fractal en un

cubo de tamafio ?. Estos mismos autores demuestran que:

Do ?Dq (@=0) (1-9)
D, ?lmD, (1-10)
q?1
D, ? Dg (q=2) (1-11)

Las ecuaciones (1-9), (1-10) y (1-11) indican que la dimension de capacidad
(Do), la dimension de informacion (D7) y la dimensidn de correlacion (D.), constituyen

casos particulares de las dimensiones generalizadas, |as cuales verifican que:

Do ? Dy ? D, (1-11b)

y estableciendo la igualdad entre las dimensiones de recubrimiento (Do), de

informacion (D1) y de correlacion (D) cuando F es n conjunto fractal homogéneo.

Do ? Dy ? D, (1-11c)

i
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1.4 Clasificacibn geométrica de los conjuntos
fractales
1.4.1 Definicion de autosemeanza y autoafinidad

Hasta ahora, se ha descrito la autosemejanza como la invarianza al cambio de
escala de un conjunto fractal. Esta invarianza se presenta a través de la dimension
fractal, la cual se obtiene como el exponente de la ley de potencia resultante del
recubrimiento del conjunto fractal mediante un mallado regular, ecuacion (1-2). Dentro
de una rango de escalas donde se cumple laley potencial, € objeto fractal mantiene sus
propiedades geométricas a cambio de escala (es homogéneo) y presenta una dimension
fractal constante. En este caso, € conjunto se define autosemejante 6 monofractal.

Sin embargo, la aplicacion de los fractales en la geomorfologia, por gemplo, y
mas concretamente en €l analisis del relieve, mostré que estos conjuntos fractales son de
tipo autoafin a no presentar una dimension fractal Unica (Mandelbrot, 1965;
Mandelbrot, 1989). ¢Qué significa la autoafinidad?.

Los relieves topograficos representan formas compleas dificilmente analizables
mediante las técnicas clasicas de estudio de la forma. Sea € perfil topogréfico que
aparece en la figura 1.4.1a y para una escala (€). Realizando un andlisis mediante un

recubrimiento de una mallado (ver apartado 1.4.3), se obtiene una dimension fractal Dy.

A Extrayendo una porciéon del
1] | T 111 _;,f" 'y, perfil 'y representandole a la
—1 —lr""“ﬁ,r’“" 1 . - D, misma escala (€), la dimension

B 3 - fractal de un  conjunto
N AN 11 Ty homogéneo no  cambiaria

A 3 D .
I sENEEEDEN ) (Figural.4.1.b).
{: L]
o o i e o o —] |y
et =p D, <D

T Figura 1.4.1 (@) Perfil topogréfico a
.o -I|'" escala e (b) Aumento vy
| _/'/ + representacion de una parte del perfil
.4\ I N N T S T - Iy D,'=D,=0, a escala e. (c) Cambio de escalée
& _H"“j ad | // L1 — vertical del perfil aun tercio del valor
Ny original. (d) Exageracion de la escala

Y vertical al tripledelaoriginal.
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Sin embargo, s se varia €l valor en € ge vertica (Figura 1.4.1c y 1.4.1d), la
dimensién fractal de recubrimiento obtenida es distinta. Esta variacion con la escala de
ladimension fractal esla propiedad principal de los conjuntos autoafines.

Los conjuntos autoafines, que incluyen a los conjuntos autosemejantes como

caso particular, son €l resultado de unatransformacion afin S; ? " ? " de laforma:

Sx) 2T 2?2 b (1-12)

Donde T es una transformacion lineal en ? " representada por unamatriznx ny
X y b son dos vectores de ?". Una transformacién afin es una combinacion de
rotaciones y tradaciones de un conjunto geométrico. A diferencia de las
transformaciones por semejanza, las transformaciones afines realizan contracciones o
dilataciones con factores que dependen de la escala de representacion. Para un andlisis
mas profundo, consultar Mandelbrot (1986), Falconer (1990).

1.4.2 Andlisis Fractal dela geometria: técnica de box-counting

Esta técnica permite calcular la dimension de Hausdorff para conjuntos fractales
autosemejantes representados en 2-D y es una de las técnicas més sencillas y faciles de
computar. Esta dimension de Hausdorff corresponde a la dimensién fractal de
recubrimiento o dimensién de capacidad, Dy. La mecanica de esta técnica consiste en
realizar un mallado regular superpuesto a un conjunto fractal, caracterizado por € paso
de malla (lado o diagonal de la celdilla que definala malla). Posteriormente se realiza el
conteo del niUmero de celdas que recubren a ese conjunto fractal. Variando el paso de la
malla se realizan diferentes recubrimientos del conjunto fractal donde e es €l paso de la
malla (escala) y N(e) e nimero de celdas que recubren o intersectan en parte, €
conjunto fractal E (Figura 1.4.2).

La demostracion de esta afirmacion es sencilla. Partiendo de un cuadrado, este
puede representarse como la unién de elementos disjuntos re-escalados por un factor r,
siendo estos elementos similares al conjunto original. De esta formar, se descompone €l

cuadrado en N cuadrados iguales de longitud 1/r.
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Figura 1.4.2 Técnica de box-counting sobre un conjunto fractal E. La dimensién de
recubrimiento Dq se obtiene mediante una representaci én bilogaritmica del nimero de celdas que
recubren al conjunto E, N(e) frente alaescala, e.

Por otro lado, la dimension de Hausdorff de un conjunto se define mediante €l
recubrimiento de ese conjunto mediante discos (2D) o esferas (3D) (Paredes, 1995).
Descomponiendo un circulo en unidades inferiores cuadradas diguntas, ¢cud es e
grado de similitud frente a original?. El area de un circulo se expresa mediante la
formula:

A 2?22 (1-13)

La férmula (1-13) constituye una ley de potencia cuyo exponente 2 representala
dimension euclidea de una superficie. Recubriendo un circulo mediante cuadrados
escalables y no diferenciables, a cualquier escala, se determina la dimension de
recubrimiento, la cua corresponde a una forma computable de la dimensiéon de
Hausdorff..
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Ejemplo: recubrimiento box-counting de la Isla de Mallorca
Comenzando con € perimetro de la isla de Mallorca (Figura 1.4.3), sea U la

celda que define un mallado regular cualquiera. Realizando un ?-recubrimiento del

perimetro de laislade Mallorca (Figura 1.4.4):

Zaam (Ui) 77 (1-14)

N Figura 1.4.3 Cartografiade laisla

+ de Mallorca

J

Se construye un mallado regular segin ?gam (Ui) = ?. Se varia € tamafio de la
malla tomando ?;.es ?i11 con ?iq = ?/2. Realizando los conteos para |os diferentes pasos
de malla para ?ies 0 cuando ies ?, la medida de Hausdorff queda:

H3(E)?2? 2° 2 N(?) 7?° (1-15)

Donde N(?) es el nimero de celdas que intersectan a conjunto E.

il W
Tt E::" 1 i

Figura 1.4.4 Técnica de box
- counting sobre la Isla de Mallorca
f Se realiza un recubrimiento
# - mediante un mallado regular con
Hias diferente paso de malla La
dimensién de recubrimiento se
1 i obtiene en representacion

2 bilogarit mica entre la escala de la
- + : i malla y e numero de celdas que
recubren laisla.

_|_
+

] -
-

|
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Expresando la medida de Hausdorff (D) como € limite:

2° 2lim N(?) 7?° (1-16)

??0
Aplicando logaritmos en la expresion (1-16) y rescribiendo:
ggnoiog N(?)’:?Ligno’:D 2og(1/?)"? log ?° (1-17)

La ecuacion (1-17) representa la ecuacion de una recta, similar a la ecuacion
(1.2), donde D es la dimension fractal Dy. Representando en g es bilogaritmicos el valor
de ? frente aN(?) se calculala dimension fractal.

ow Siguiendo con €l caso de lalslade Mallorca,

Ne) 3 se redlizaron cuatro mallados diferentes sobre su
m_' AR D=L46 superficie, representada en escala 1:200.000. El

\\\ mallado inicial tiene un paso de 34188 m,

] }x‘ dividiendo a la mitad en los recubrimientos

posteriores (Figura 1.4.4). El valor de la dimension
fractal de la Ida de Mallorca es de Dy = 1.46,
R obtenido mediante minimos cuadrados (Figura
1.45).

Figura 1.4.5 Dimension fractal del
recubrimiento de la Ida de
Mallorca. El ajuste se redizé
mediante minimos cuadrados.

Resolucion gréfica de la escala minima y maxima

El recubrimiento de un conjunto fractal mediante un mallado regular, se lleva a
cabo dentro de un intervalo de escalas del tamario de la malla. El intervalo de escalas de
tamano de malla, muestra un comportamiento tipo ley de potencia para la curva N(e)
versus e, donde N(e) es e numero de celdas de tamafio e que intersectan una parte del
conjunto fractal (Figura 1.4.2) Este rango de valores se define como intervalo de

autosemejanza.
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A La forma méas comln de determinar este

iog(N(e) - rango de escalas, es trabgjar sobre la curva de
i gjuste de la representacion bilogaritmica del valor
de N(e) versus (e) (Figura 1.4.6).La escala
maxima de recubrimiento u outer-cutoff (emax) €s
la escala determinada por el punto de inflexién del

comportamiento potencial de la curva con valor

¥ méaimo de la escaa (Figura 1.4.6). La escala

logle)
minima de recubrimiento o inner-cutoff (emn), se

Figura  1.4.6 Intervalo de
autosemejanza determinado entre la
escla minima (émn) y 12 escaa  presenta el valor minimo de b escala de la malla
maxima (emay. La pendiente de la

curva, Df, es la dimension fractal,  (Figura1.4.6).

acotada por la dimension topol égica . )
(dT) y ladimensién euclidea (De) La escala minima de intervalo de

define como € punto de inflexion de la curva que

autosemegjanza es la escala de resoluciéon mas
pegueia del conjunto fractal, mientras que la escala méxima es aquella a partir de la
cua todas las celdas del mallado intersectan con el conjunto fractal.

La figura 1.4.7 muestra una distribucién irregular de circulos sobre el plano. El
andlisis fracta de la distribucion de los huecos entre los circulos, mediante un
recubrimiento con malla regular, tiene como escala inferior €l tamafio dgl circulo méas
pequefio. Por debajo de ese valor, se pierde la resolucion gréfica del objeto. La escala
superior es € tamafo de la celda mas grande que recubre un hueco. Por encima de este

valor, todas las celdas contendran un circulo, o parte de alguno.

« SECala minima
L]
. ®
., =
- . ] Figura 1.4.7 Criterio de
o [ obtencion de laescala maximay
. & . minima del  intervalo  de
. .' . autosemejanza, para la
i e = ks distribucion de circulos en el
. !..:E . @ espacio.
. £ i e
. g 2 @ . .
Banagarsnnsd
. o

L
E5Cdid Maxima

"
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1.5 La distribuciéon espacial de la fracturacion como
una geometria fractal

1.5.1 Invarianza al cambio de escala de la fracturacion

Hasta ahora, se han visto una serie de conjuntos fractales deterministicos, los

cuales se reconocen como geometrias que aparecen en la naturaleza (Figura 1.5.1).

Figura 151 Triangulo de
Serpinsky sobre una conche
marina.  Esta estructura e<
debida a la construccion del
animal y coincide exactamente
con la estructura descrita en
apartados anteriores.

Los primeros trabgjos sobre la naturaleza fractal de la fracturacion se centraron
en lafala de San Andrés (Avilés et al., 1987; Okubo y Aki, 1987). En estos trabajos se
presentan las propiedades de escalado de la irregularidad en la traza de la fractura,
calculando la dimension fractal unidimensional en un rango de escalas entre 0,5 y 1000
km.

Mediante e comportamiento fractal, estos autores dividen lafalla de San Andrés
en segmentos, los cuales los correlacionan con la actividad sismica registrada y las tasas
de deformacion acumulada. Las bandas con corta longitud de onda presentan una
dimensién fractal mayor que las bandas de corta longitud de onda.

Peguefios valores de la dimension fractal indican que la falla posee "débiles’
propiedades geoldgicas para un rango de longitudes 0,5-1000 Km (Avilés et a., 1987).
Estas débiles propiedades geol gicas hacen referencia ala complejidad estructural de la
falla, la cual es asumida como un plano euclideo segun su direccion y su buzamiento,
rompiendo de forma homogénea en la génesis de los sismos.

Estos autores obtienen la dimension fractal mediante un compass counting sobre

perfiles del plano de lafala (Figura 1.5.2).
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curva original

------- intervalo e
........................ intervalo e

k4

Figura 1.5.2 Método del compass counting sobre una perfil irregular. La curva original se recubre por
intervalos regulares de tamafio @ 0 e. La dimensién fractal se obtiene representando €l nimero de
interval os que intersectan la curva frente al tamafio de |os mismos.

De cualquier manera, Avilés & a (1987) sefialan que independientemente de que
los segmentos de falla presenten deslizamiento de tipo creep, o deslizamiento sismico 6
actividad microsismica, todos estos segmentos presentan caracteristicas fractales que no
permiten distinguir €l tipo de movimiento. Tres de estos segmentos localizados hacia €
sur de la falla de San Andrés, tienen la dimensién mayor fractal, 1o que podria indicar

gue presentan suficiente irregularidad como para romper en un Unico terremoto.

1.5.2 Variabilidad espacial de la dimension fractal: anisotropia

Los primeros trabajos sobre anisotropia fractal son los de Okubo y Aki (1987),
cuestionando la autosemejanza de la fracturacién, estableciendo € concepto de la
autoafinidad. Desde la distribucion espacial de segmentos en San Andrés, obtienen la
dimension de recubrimiento (Do), y €@ intervalo de autosemejanza. Ademés, también
sefidlan la conveniencia de establecer modelos conceptuales que puedan integrarse en
experimentos sobre recurrencia sismica como €l de Parkfield (Bakun y McEvilly,
1984).

A comienzos de los afos 90 se distinguen dos corrientes principales en el
andlisis fractal aplicado a la fracturacion, e andlisis de la distribucion espacial de
fracturas en 2D y 3D (Velde et al., 1990; Gillespie et al., 1993, Walsh y Watterson,
1993; Barton y La Pointe, 1995; Castaing et al., 1995), y el andlisis de la distribucion de
longitudes de fracturacion y desplazamiento de fallas (Wash y Watterson, 1988;
Sornette et al., 1990; Yielding et a., 1992; Gillespie et al., 1993).
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La dimension fractal de la distriBﬁcién espacial de falas en 2D se determina
mediante el método de box-counting (Figura 1.5.3), tal y como se ha explicado en los

apartados anteriores.
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Figura 1.5.3 Aplicacién de la técnica de box-counting sobre un conjunto bidimensional de trazas de fala.
Partiendo del modelo conceptual del recubrimiento (A), y teniendo en cuenta que la dimensién de
recubrimiento, Dy, es la pendiente de |la recta de ajuste entre el nimero de celdas que incluyen parte de
una fala (B), frente al tamafio de la celda, se realiza un recubrimiento sobre el conjunto de fallas.

Ademas, como €l conjunto es autosemejante, se rota la mallay se desplaza para comprobar |a estabilidad
de lamedida. Tomado de Pérez-L épez et al., 2000.

En € capitulo 2, se incidira en € uso de esta técnica con € fin de determinar €
condicionamiento fractal segun el tensor de esfuerzos local (PérezL0pez et a., 2000),
asi como de la determinacion de la dimension fractal con la orientacion, con € fin de
medir la anisotropia. Para este caso, se aplica e méodo de box-counting 1-D (Figura
1.5.4).

Este méodo aparece por primera vez en los trabgjos de Velde et a. (1990),
Harris et al. (1991), aunque estos autores no relacionan la dimensién fractal con el
estado de esfuerzos, y s con la heterogeneidad litol gica de materiales graniticos.

Para €llo, los citados autores separan diferentes mineralogias, plagioclasas,
feldespatos potésicos y cuarzos, midiendo la dimension fractal en cada uno de ellos, y
determinando su anisotropia mediante una semi elipse. No parece clara tal relacion
(Harriset al., 1991).
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Figura 1.5.4 Técnica de obtencion de ladimensién fractal unidimensional con la orientacion de la medida.
Sobre una mapa de fallas 2-D (1), se orientan una serie de perfiles seglin las modas principales de la
fracturacién (2). La interseccion del perfil con las trazas de fallas genera un conjunto similar a un
conjunto de Cantor (3). La dimension fractal se obtiene aplicando un box-counting sobre el conjunto de
intersecciones o transecto (4). La anisotropia aparece a representar ladimensién fractal con la orientacion
del perfil. Tomado de PérezL épez et al., 2000.
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1.6 Comportamiento no-lineal en sismicidad:
dinamica espacio-temporal
1.6.1 Introduccion

El andlisis dindmico no-lineal de terremotos parte de la simulacion, tanto
mecanica como numérica, mediante modelos discretos unidimensionales de bloques
deslizantes 0 modelos stick-dip, desarrollados originamente por Burridge y Knopoff
(1967) (Figura 1.6.1) y descritos en la naturaleza (Sieh, 1978). En este modelo, una
serie unidimensiona de bloques unidos por unos resortes, de constante conocida, se
conectan mediante una varilla a una lamina en movimiento. Segin avanza la lamina,
cuando la friccién es superada para ciertos bloques, estos se desplazan de forma subita,
imprimiendo a través de |os resortes parte de energia a sus vecinos.

Un terremoto, constituye el nimero de blogues que se han movido a partir del
primer dedlizamiento, y hasta que se relga € sistema. Sin embargo, este modelo no
cumple con la ley potencial de Gutenberg y Richter, ya que la distribucion de

frecuencias de tamafios registrados es de tipo exponencial.

> v
5/ /
K

m

G

i

Figura 1.6.1 Modelo conceptual del experimento de masas y muelles
desarrollado por Burridge y Knopoff (1967). Las masas estédn sometidas a
un campo lejano al estar unidas a una laminarigida que se desplaza con
unavelocidad v. Kc eslaconstante de los resortes.

Carlson y Langer (1989), modificaron € modelo incluyendo leyes no-lineales de
friccion. De esta forma, lograron series sintéticas que se distribuian en tamafio como
una ley potencial. Este modelo fue desarrollado por Matsuzaki y Takayasu (1991) en

dos dimensiones.
Otro de los primeros model os estocasticos discretos propuestos fue e de Otsuka

(1972), mediante unas reglas de crecimiento derivadas de un juego oriental llamado
GO-game, d moddo Goishi. Este modelo, derivado de los modelos criticos de

percolacion, ssmula una red de fracturacion sobre una mallado regular, inicialmente sin
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romper. Sobre un sitio cualquiera, una falla comienza a crecer, siendo las celdas vecinas
los sitios potenciales de generar una nueva falla, en funcién de un valor de probabilidad
p de fracturarse, o de ser barreras en la fracturacion.

A partir de estos modelos mecanicos, comienzan a describirse los terremotos
COMO un proceso estocastico discreto en cascada y cooperativo. EI movimiento de un
bloque puede provocar la activacién de un vecino, que influye en los bloques vecinos, y
estos a su vez en otros vecinos, generando terremotos desde una semilla inicial que se

propaga mediante unas reglas sencillas.

1.6.2 Los Terremotos como una estructura fractal

L os terremotos presentan tantas propiedades fractales, que constituyen uno de
los fendbmenos fractales més interesantes y més estudiados (Takayasu, 1990). Dos de las
leyes empiricas més analizadas en sismologia mateméaticamente se describen como
leyes potenciaes: la ley de Omori (Omori, 1894) y la ley de Gutenberg y Richter o
Ismoto-Aida (Gutenberg y Richter, 1944) (Figura 1.6.2). Estas leyes de escalado,

describen alos terremotos como fractales en € tiempo y en € espacio.

Figura 1.6.2 Fotografia de Beno Gutenberg (izquierda) y de Charles Richter
(derecha), sismdlogos del siglo pasado que enunciaron la famosa ley que lleva
su hombre. Ambos trabajaron en el laboratorio de Caltech (EEUU).

La ley de Gutenberg y Richter esta relacionada directamente con la dimension
fractal de la distribucion espacial de epicentros (Aki, 1981, King, 1983, Hirata, 1989),
en concreto con la denominada dimension de recubrimiento y la dimension de
correlacion. Ademas, € exponente critico, € parametro b, que describe la distribucién
de tamarfios de terremotos, esta relacionado directamente, con la dimension fractal de la

distribucion del tamafio de las fallas sismogenéticas.
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La dimensién fractal de la distribucion espacia de la totalidad de los terremotos

terrestres aparece en el rango entre 1.2 y 1.6 (Kagan y Knopoff, 1980, Sadvskiy et al.,
1984, Okubo y Aki, 1987, Avilés et a., 1987). Estos andlisis trataron la sismicidad y la
fracturacion como un fractal homogéneo, esto es, un monofractal, aplicando técnicas de
conteo mediante algoritmos denominados box-counting, y la funcién de correlacion. El
intervalo de escala utilizado en estos trabgjos estd comprendido entre 5 Km y 500 Km,
dos ordenes de magnitud.

Es interesante mencionar que en estos trabgjos, la dimension fractal de los
terremotos profundos (280 - 700 Km) es menor (1.5-1.6) que la dimension fractal de los
terremotos intermedios (70 - 2880 Km; 1.8-1.9). En los diferentes capitulos de esta tesis
se abordara este tema, blsgueda de patrones en sismicidad a partir de propiedades
fractales y discutiremos su significado.

El andlisis fracta de los terremotos y las falas, llevaron a Kagan (1992) a
afirmar que los modelos tedricos de rotura basados en hipocentros sobre planos
euclideos (dimensién 2) deben de abandonarse a favor de fallas no-planares, sino de
superficies rugosas irregulares, incidiendo en la imposibilidad e inutilidad de
seleccionar segmentos de fallas, con € fin de obtener algoritmos que reproduzcan y
simulen el disparo de terremotos. Kagan compara este proceso con segmentar montafias
en montafias mas pequefias, 0 un cielo nublado en nubes individuales, dorde comience a
[lover en una nube sin tener en cuenta las nubes vecinas.

No solamente |os terremotos constituyen fractales, también los pal eoterremotos
exhiben esta autosemejanza en su distribucion, existiendo una relacion entre la
distribucién del tamafio de los terremotos y las geometrias fractales de fallas
potencialmente activas, estando ambos fendmenos separados en el tiempo por millones
de afios (Rodriguez Pascua et al., 2002)

1.6.3 Modelo de Criticalidad Auto-organizada (CAO)

El modelo de Criticalidad Autoorganizada (CAO), fue desarrollado por Bak et
al. (1987), al describir los procesos denominados 1/f o flicker noise. Segun palabras de
Bak, "este modelo constituye una nueva perspectiva de la naturaleza, una naturaleza
fuera del equilibrio en forma perpetua, organizada en un estado critico, y donde puede

ocurrir cualquier fendmeno, grande o pequefio, dentro de una leyes estadisticas bien
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conocidas'. Mediante leyes simples, mostramos una naturaleza compleja, ubicua, fractal
y catastréfica.
Este moddo se describe mediante e conocido

experimento de la pila de arena (Figura 1.6.3). A partir de

un cono de arena ya formado, se comienza a afadir granos
de arena de forma continua y discreta. Segin avanza €
tiempo, el cono crece en tamafio hasta un vaor critico, a
partir del cual, comenzaran a producirse avalanchas de
granos de arena.

El tamafo de las

Figura 1.6.3 Experimento de

lapiladearenallevado acaba avalanchas, se define como
por Bak et al., 1987

el nimero de granos que
caen. Los valores criticos medidos representan las pendientes criticas del cono que
provocan las avalanchas Llega un momento en que e sistema queda fuera del
equilibrio, donde su dindmica no puede describirse solamente mediante la descripcion
de los granos individuales, el sistema acanza un estado critico complegjo. Y ladindmica
de este comportamiento aparece invariante a cambio de escala segun las leyes
potenciales en la distribucion de tamarfio de las avalanchas.

La visién reduccionista aplicada en la investigacion de ciencias de la Tierra no
es la edtrategia investigadora més correcta. En geologia, por €emplo, no puede
reproducirse la historia pasada en un laboratorio. El conocido paleontélogo Stephen Jay
Gould sefida la futilidad de intentar tratar la historia desde una perspectiva
reduccionista cientifica (Figura 1.6.4a). Grandes aconteci mientos dependen de pequefios
detalles, que podrian haber dado un giro completo a su ocurrencia, es €l popularmente
conocido efecto mariposa: pequeiias perturbaciones responsables de grandes eventos.

La experimentacion reduccionista es irrelevante en paleontologia, ya que, tanto
las condiciones climéticas, como asociaciones de biofacies y especies animales, no son
reproducibles, sin contar con la composicion atmosférica, campos magnéticos terrestres,
etc. A esta complejidad en la fenomenologia histérica, €l citado autor le denomina
contingencia. Kierkegaard (Figura 1.6.4b) expresaba la misma idea con su famosa frase:
la vida se entiende hacia atras, aunque debe de vivirse hacia delante

¢COmMo es posible predecir comportamientos dinamicos con estos argumentos?.
No olvidemos gue la forma de distinguir la ciencia de la pseudociencia es la capacidad

de prediccion, tal y como sefial 6 Karl Popper (Figura 1.6.4c).
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Las leyes potenciales empiricas en sismologia se reconocen desde principios del

siglo XX. Por este motivo, no resulta sorprendente que en dos afios, coincidiesen tres

publicaciones, trabajando de forma independiente entre ellos, que describen a los

terremotos como fendmenos de criticalidad autoorganizada: Earthquakes as a self-

organized critical phenomenom (Bak y Tang, 1989, Sornette y Sornette, 1989, Ito y

Matsuzaki, 1990). Estas publicaciones son una consecuencia de la busqueda del

mecanismo infrayacente en |as leyes potenciales de |os terremotos.

l_h

.

Figura 1.6.4 (a) Stephen Jay Gould. (b) Kierkegaard. (c) Karl Popper.

Por otra parte, esta dinamica no es exclusiva de los terremotos, los lunamotos,

también muestran esta autoorganizacion en forma de leyes de potencia (PérezLopez y

Paredes, 2002a). En e caso lunar es muy interesante puesto que € mecanismo de

disparo de terremotos no es exclusivo de los procesos internos, como en la tierra, sino

Figura 1.6.5 Esquema de un autémata
celular tridimensional. Sobre una

configuracion clbica discreta, una
celda activa a sus vecinas cuando ésta
acanza un vaor critico. Este
mecanismo reproduce fendmenos en
avalanchas cooperativas.

también debido a los impactos de meteoritos
sobre la superficie lunar. También se han descrito
los starquakes, a partir de colapsos en la
superficie de los pulsars debido a la presion
gravitatoria, como modelos de criticalidad
autoorganizada (Garcia-Pelayo y Morley, 1993,
Morley y Smith, 1995).Es posible reproducir esta
dinamica mediante los denominados autématas
celulares(Figura 1.6.5). Un autémata celular es
una elegante y sencilla herramienta matemética, a
partir del cual es posible conceptuar los modelos
mecénicos discretos desarrollados a partir de masa
y muelles (Figura 1.6.1).
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Mediante e concurso del ordenador, se genera un mallado regular con una serie
de valores iniciales aleatorios, tomando una celda de forma aeatoria, se carga mediante
laadicion de una unidad. Posteriormente, si esa celda excede un valor critico, tomara el
valor cero, y pasara una unidad a las celdas vecinas. Si algunas de las celdas vecinas
sobrepasa € valor critico, se comportardn segin la mecénica anterior.

De esta manera, se reproduce un proceso cooperativo en cascada, siendo €
tamafio de la avalancha como e nimero de celdas que han sobrepasado el valor critico.
Pues bien, la distribucién de tamafio de las avalanchas, sigue una ley de potencia en su
distribucion de frecuencias.

Como primeros autOmatas tenemos los generados por Bak y Tang (1989), Ito y
Matsuzaki (1990), Olami et al. (1992), y como model os avanzados aparecen los trabajos
de Henderson et al. (1994), que aplican los autdmatas para generar terremotos a partir
de la mecanica de la fracturacion; los autébmatas que reproducen modelos de aspereza
autoafines de De Rubeis et al., (1996); autdmatas que incluyen la heterogeneidad del
medio, (Wilson et al., 1996), o aquellos que describen zonas corticales de cizalla (An'y
Sammis, 1996), o € trabgjo de Lu et a. (1998), donde se reproduce e comportamiento
cortical fragil en dos dimensiones, y se aplican los modelos stick-dip de Burridge y
Knopoff (1967).

Existen multiples modelos de autématas, aunque quizas con pocas propiedades
propiamente geoldgicas, tal y como € criterio de ruptura, una ruptura que genere redes
tridimensionales fractales de fallas, efecto memoria debido a comportamiento
litosférico, campos de esfuerzos, €tc.

En este tesis se creard, describiray analizara un autdmata celular tridimensional,
condicionado por fallas discretas que siguen una distribucion fractal, tanto en tamafio
como en distribucion espacia (PérezLopez y Paredes, 2002b). También se analizara el
autémata celular desarrollado por Cisternas-Rivera, y que e autor de la tesis tuvo la
oportunidad de trabgjar con é, durante dos estancias en € Institut de Physique du
Globe, en Strasbourg durante los afios 2000 y 2001, bajo la tutela del Dr. Armando
Cisternas (Figura 1.2.7). Este autdmata incorpora un tensor de esfuerzos que genera
terremotos y redes fractales de fracturas, incorporando un efecto de memoria en la
ruptura.

Adicionalmente, los modelos de criticalidad autoorganizada (CAO) también

explican los principios fisicos bésicos de los mecanismos geol gicos responsables de la
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autoorganizacion de la corteza dentro de la tectonica de placas (Sornette et al., 1990,

Dubois, 1995). Esta teoria de campo no se deduce a partir de la reologia microscopica ni
de las leyes mecanicas, sino desde la ssimetria y las leyes de conservacion, de forma
similar alateoria de Landau en las transiciones criticas de fase de segundo orden.

Los fractdes nos ensefian a comprender que la naturaleza se organiza
geométricamente bagjo € manto de la invarianza a cambio de escala, creando
complgjidad desde la sencillez, desde e crisol de los fractales los terremotos se revelan

mas sencillos de o que podriamos pensar a priori (Pérez Lépez et al., 2003).

1.6.4 Series Temporales Ssmicas

El andlisis no-lineal y la ciencia del caos, no explican solamente distribuciones
temporales de terremotos y fallas como fractales, también describen y analizan las series
temporales en la fenomenologia sismica. En estos modelos, se analizan |os terremotos
como ruidos gaussianos fraccionarios, y se andiza € espectro de densidad de varianza,
con € fin de determinar su memoria a largo plazo. De esta manera, se da un paso de
gigante en los trabajos de peligrosidad sismica (PérezL épez y Paredes, 2002c). A partir
de las curvas de liberacion de energia, en acumulado, obtenemos una fractal que se
conoce como escalera del diablo. Sobre este fractal, realizamos un andisis de rango
reescalado (Hurst, 1957), con €l fin de descubrir periodos de mayor y menor actividad
sismica.

Una serie tempora constituye un conjunto de datos distribuidos en el tiempo y
gue indican la evolucion en e tiempo de un fendmeno. Desde estas propiedades
estadisticas, es posible conocer su periodicidad o su aeatoriedad, asi como relaciones a
largo o a corto plazo, incluso € intervalo temporal donde una serie temporal pasa de un
comportamiento a otro. Ni que decir de laimportancia de estas propiedades aplicadas en
la sismicidad, puesto que nos permiten construir estimaciones sobre su ocurrencia en €l
tiempo.

Existen muchas formas de analizar las series temporales. En esta tesis y debido
al comportamiento fractal de las series temporales sismicas, se utilizan técnicas de
andlisis espectral: analisis de la varianza, densidad de potencia, representacion sobre
histogramas etc. La fractalidad en estas series aparece en |las representaciones mediante

leyes potenciales de todos estos andlisis.
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1.7 Teoria de la Informacion de Shannon
1.7.1 Introduccion

La distribucion espacia de terremotos constituye una potente medida para
obtener informacion estadistica sobre el patron sismico de liberacion de energia en una
region determinada. Este es €l objetivo planteado para aplicar la Teoria de Informacion
de Shannon sobre la distribucion epicentral (Paredes et a, 2002).

La técnica propuesta en este trabgo selecciona la escala dptima para la
discretizacion de una distribucién espacial bidimensiona mediante la Teoria de
Informacion de Shannon que emerge de la Teoria de Probabilidad Aplicada y del
concepto de entropia de configuracién (Shannon 1948a; Shannon 1948b; Goldman
1954; Khinchin 1957; Goltz 1997).

Existen multiples trabajos sobre la aplicacion dela Teoria de la Informacién en
sismologia:. Main y Burton (1984), Goltz (1997), Utsu (1999), entre otros. Estos autores
encuentran varias similitudes entre el concepto de entropia y las propiedades
estadisticas de |os terremotos, como la distribucion de frecuencias acumul adas.

A partir de estas similitudes es posible realizar estimaciones de la funcion de
probabilidad de los terremotos definida como e terremoto mas comin o e terremoto
maximo en funcion de la energia liberada en un area (Anderson y Brune, 1999). Zoller
et a. (1997) han determinado escala caracteristicas a partir de series de datos de
terremotos aunque caracterizando de forma diferente la dinamica espacio temporal.

La aplicacion de la Teoria de la Informacion en este trabajo, comienza desde la
simulacion estocastica del medio geoldgico con e fin de representar la variabilidad
espacial de una medida (epicentral) segin una funcién estocéstica espacial p(x). La
discretizacion espacia de esta funcion maximiza la informacion de todas las escalas
detectadas en € conjunto. Los X; puntos discretos € agregan en celdas regulares de
tamafio ? donde p(x) = p es la probabilidad asociada de aparecer en esa celda. Esta
metodologia puede aplicarse para mallados irregulares proporcionando € mismo
resultado (Paredes et al, 2002).

El proceso de discretizacion necesita la Optima escala para determinar € tamafo
de la celda del mallado. Sin embargo, esta escala (?) no es a priori, un valor conocido.
S € vaor de ? es demasiado peguefio existira una gran diferencia de la distribucion
espacial de p entre celdas contiguas y la precision de la medida presentara una baja

calidad. Por otro lado, si €l tamafio de la escala del mallado es muy grande, los puntos
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se recubriran por celdas tan grandes que la irregularidad quedara oculta. En este trabajo

los puntos estan representados por |os epicentros de |os terremotos.

Existen varios trabgjos que se han desarrollado con e fin de conocer la escala
Optima de discretizacion para definir una funcién estocastica. En uno de €llos, Lee
(1990) analiz6 la distribucion espacial de puntos aplicado en la simulacion de conjuntos
de fracturas, en otro, Goltz (1997) aplico la Teoria de la Informacion para un soporte
geométrico unidimensional en e estudio de los dedizamientos disparados por
terremotos, y Casas et al. (2000) aplicaron un valor discreto sobre un soporte
geomeétrico lineal para analizar la distribucion espacia de fallas mediante la estadistica
de una variable. Por ultimo, Brix et al. (2001) muestran un esquema de particion basado
en la hip6tesis de Cox para distribuciones bidimensionales de puntos.

En este trabgo, € autor ha aplicado la Teoria de Informacion de Shannon
(Shannon, 1948a; Shannon, 1948b) para €l caso de una distribucién bidimensional de
epicentros en € &rea lbero-Magrebi.

El objetivo de esta discretizacion es calcular 1a escala de maxima informacion
para la distribucion epicentral y que permita representar la intensidad epicentral y la
densidad energética liberada por |os terremotos en € érea de estudio. De esta forma, es
posible comparar los patrones de ocurrencia sismica con los patrones de liberacién de
energia.

Ademas, el mapa discreto obtenido es un mapa muy Util para llevar a cabo una
correlacion ente fallas potencialmente activas y terremotos mediante la anisotropia del
andlisis variogréfico. Debido a la fuerte sensibilidad en la estimacién de la entropia con
la calidad del conjunto de datos, es necesario levar a cabo varios andlisis estadisticos y

filtrados con € fin de homogeneizar e conjunto.

1.7.2 Entropia de informacién y entropia de configuracion

La Teoria de Informacion es una de las ramas de la Teoria de Probabilidad
Aplicada que se desarroll6 durante el siglo pasado (Shannon, 1948a; Shannon, 1948b;
McMillan, 1953; Feinstein, 1954; Khinchin, 1957). En un principio, € interés de
Shannon y de su equipo fue e de obtener un resultado préctico y aplicado en € campo
de la comunicacion, mientras que los teoremas matematicos que sustentaban tal avance

se desarrollaron despueés.
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Shannon aplicd su Teoria en conjuntos artificiales de fuentes y canales durante
la Segunda Guerra Mundial, la misma que se aplicara en la dinamica sismica desde €l
punto de vista de la probabilidad de error para la dinamica estacionaria con una
memoriafinita(McMillan, 1953; Feinstein, 1954).

El concepto de entropia ha evolucionado en los Ultimos afios desde un punto de
vista practico de la transmision de informacion aplicada en la teoria de la probabilidad.
La dindmica de la sismicidad es un esquema finito definido como un sistema completo
de eventos con una medida de entropia asociada a cada terremoto. La entropia mide la
cantidad de incertidumbre asociada a este esquema finito (Khinchin, 1957) y siempre es
mayor gue cero.

Segln la Teoria de la Informacion de Shannon, la entropia de informacion de un

sistema para una distribucion continua f(z) esta definida como:
H??7zlogf(z)dz (1-17)

Donde f(z) es la funcion de densidad de probabilidad de las z configuraciones
del sistema. Si esta funcién es una distribucion discreta de nc posibles configuraciones,

podemos rescribir la ecuacion anterior de laforma:

H 2?7 pilogp (1-18)

i71

Donde p es la probabilidad no-nula asociada a cada configuracion. Debido a
gue e numero de configuraciones (nc) depende de la escala (€), la entropia (H) esta

relacionada con la escala segun la expresion:

H?%7?? 7’7 p. %%og p; %7 (1-19)

i?1

Laentropia de configuracion, H* (?) se define como la entropia del sistema H(?),

dividida por la entropia méxima del sistema, Hnax(?) (Shannon, 1948b):

H*(?) = H(?)/Hmax(?) (1-20)

|



Raul Pérez Lopez, 2003 E Dinamica de Sistemas no-lineales: Tectonica 'y Caos

i
ey

1.7.3 Escala de Maxima Informacion
La entropia maxima se define como las nc posibles equiprobables
configuraciones del sistema, esto es, cuando todas las configuraciones tienen la misma
probabilidad de ocurrir. La funcion H* (?) presenta un valor maximo para la escala ?*,y
ésta escala se denomina escala optima o escala de méxima informacién (Figura 1.7.1).
La propiedad més interesante de esta escala es que muestra e mayor nivel de
informacion sobre la distribucion espacial de un conjunto de datos completo y finito,

por lo que ésta configuracion espacial presentara €l nivel de redundancia méas bagjo.

[}

Aqui, ?* eslamejor escala para analizar la distribucion espacial de una serie de puntos

en 1, 2y 3 dimensiones para medidas geomeétricas.

[}

fﬁ"’ﬂooo" o

0.991

D.Qﬂ-i

0973
]

0.96%

i

0.951

0.94 c

093 02704 06 08 1 12 14 16 18 2 22 24

Figura 1.7.1 Medida de la entropia de configuracion de un proceso multiperiédico 2D (a),
distribucion bidimensional de 10.000 puntos (b). La curva (c) muestra un maximo en la escala de
maxima informacion. Esta curva representa la entropia de configuracién en ordenadas versus la
escalaen las abcisas.
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2- ANALISISFRACTAL DE LA DISTRIBUCION
ESPACIAL DE FRACTURAS

Geometrias complejas sobre campos de cultivo ingleses |levadas a
cabo durante la década final del siglo XX con fines misticos (Silbury,
1998)

Yo he visto cosas que vosotros jamas creeriais. He asaltado naves ardiendo mas
alla del cinturén de Oridn. Yo he visto rayos "C" brillar en la oscuridad, cerca de la
puerta de Tannhatser. Todos estos momentos se perderan en el tiempo, como lagrimas
bajo lalluvia. Ha llegado e momento de partir.

Nexus 6 (replicante)
Blade Runner (Ridley Scott, 1982)
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CAPITULO 2 — Analisis Fractal de la
distribucion espacial de fracturas

RESUMEN

Este capitulo establece una relacién geométrica entre el tensor de esfuerzos
y la dimensién fractal de la distribucién espacial de fallas, en el macizo granitico de El
Berrocal. En primer lugar, se ha determinado el estado de paleoesfuerzos en la zona
de estudio mediante el analisis poblacional de fallas, aplicado en planos con estria
medidos en campo. A partir de este andlisis y de la geologia regional en el macizo
granitico, se han discriminado dos eventos tecténicos, uno de edad permotriasico y
otro de edad alpina (Eoceno - actualidad). Ambos eventos permiten agrupar la
orientacion de las fracturas activadas por cada conjunto de tensores calculados.

En relacion al analisis fractal, se realizaron varios modelos digitales del terreno
(MDT), en concreto modelos digitales de elevaciones (MDE) y se foto-interpretaron
las estructuras lineales presentes en los sombreados analiticos para cada tamafo de
pixel. De esta forma, se obtienen una serie de mapas de lineamientos a diferentes
escalas: a escala local 1:2.000 (pixel 2m x 2m) y 1:10.000 (pixel 10m x 10m)y
regional 1:500.000 (pixel 500m x 500m).

Sobre estos lineamientos se obtuvo la dimension fractal de la distribucién
espacial de los mismos, a partir de un andlisis box-counting, tanto para los conjuntos
originales, como para los conjuntos filtrados mediante criterios tecténicos.

Los resultados obtenidos muestran como la dimension fractal del patrén de
fracturacion correspondiente al evento mas moderno (alpino) es mayor que el patron
de fracturacion del evento permotriasico, debido a que éste primer patron esta
formado, no solo por fallas neo-formadas, sino también por familias de fallas
reactivadas.

Continuando con este criterio dindmico, se llevé a cabo un anélisis fractal
unidimensional con el fin de conocer la variacion de la dimension fractal con la
orientacion de medida. Esta anisotropia de la dimensién fractal refleja la variacién de
la irregularidad en la distribucidon espacial de fracturas y se encuentra intimamente
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ligada a la densidad de fracturacion. Tal y como muestra el variograma de esta
densidad en 2 dimensiones.

La anisotropia de la dimensiéon fractal configura una elipse, la cual presenta
una relacion geométrica directa con la direccion de ?...x Y el variograma de la
densidad de fracturacion. Para relacionar la anisotropia fractal con el tensor de
esfuerzos en 3-D, se determind la dimension fractal sobre un sondeo vertical
realizado en la zona y se incorpord la medida a la elipse fractal obtenida sobre el
mapa 1:2.000, ya que esta configura la medida mas local. A partir de estas medidas
definimos un primer elipsoide de la anisotropia fractal mediante los valores de Dymax,
Dimin Y D, donde DQymax €s la dimension fractal maxima, Qm.i, la dimensiéon fractal
minima, ambas sobre un plano horizontal y D, la dimensién fractal sobre la vertical.

Segun esto, es posible definir el factor de forma de la anisotropia fractal
segun la expresion:

Dv r) DH min
?D

F?
DH max H min
Esta expresion deriva de la definiciéon del parametro R, y se correlacionan los
valores de s con los valores de D de forma conceptual. Interpretando todos estos
analisis, existe una relacién directa entre el tensor de esfuerzos, el elipsoide de
anisotropia fractal y el variograma de la densidad de fracturacién, para el conjunto

de fracturas analizado en el macizo granitico de El Berrocal. Al existir una relacion de
perpendicularidad entre la orientacion de ?,n.c Y la de Dijmax, l0s valores de F' y R’
son inversamente proporcionales, por ejemplo: para una extension radial, R’ = +? y F’
=-?, ya que la orientacién de Dymax €S paralela a 7 min.

En suma, el tensor de esfuerzos se relaciona drectamente con un fractal
tridimensional, el cual gobierna la distribucion espacial de fracturas en una zona
cualquiera. Por tanto, las fallas aparecen distribuidas en el terreno obedeciendo a la
construccion de un fractal que refleja la orientacion y factor de forma del tensor de
esfuerzos.
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2.1 Introduccion

La distribucion geométrica de la fracturacion es una consecuencia directa del
estado de esfuerzos generador, de las propiedades recojidas en € materid fracturado y
se encuentra condicionada por estructuras de fdlas previas, asi como de planos de
debilidad heredados de la litologia y de la estructura de fabrica. Mediante técnicas de
andigs poblaciona de falas, es posible estimar € factor de formay la orientacion del
tensor de esfuerzos (Angdier, 1979; Etchecopar et a., 1981; Reches, 1987; De
Vicente, 1988; Mufioz-Martin, 1997). Por otro lado y tal y como se ha expresado en €
capitulo 1, la digtribucién geométrica de la fracturacion configura un fractd espacid
cuya dimengidn fractd es posible estimar mediante un recubrimiento de celdas regulares
(box-counting).

Egte vdor de la dimensidn fractad condituye la dimenson de recubrimiento 6
Do, ¥ expresa, para una digtribucion bidimensional, € grado de recubrimiento de una
superficie plana por trazas de fala Vaores cercanos a Iy = 2 indican una elevada
complgidad en la distribucion espacid de falas, mientras que vaores cercanos a 1
indican edtructuras proximas a unalinea.

Se haredizado un andisis ddl patrén de fracturacion en € macizo granitico de
El Berrocd mediante un andiss fractal a tres escalas diferentes (1:2.000, 1:10.000 y
1:500.000). El andisis se rediz0, en primer término, paratodo @ conjunto de fracturas
cartografiadas y pogteriormente con los mapas de fracturas filtrados mediante criterios
dinamicos esto es, dlo con las fracturas potenciamente activas bgjo uno de los dos
campos de pa eoesfuerzos deducidos a partir dd andisis estructural.

A patir dd box-counting unidimensond, se ha obtenido la variacion de
dimenson fracta con la orientacion ddl perfil de fracturacion andizado, 1o que evidencia
la exigencia de una anisotropia fractal espacia de la fracturacion en € caso de los
mapas de fracturas asociados a los campos de paeoesfuerzos. La variacion anisotropa
de la fracturacion muestra una direccion de méxima complejidad en € espaciado entre
fracturas. Esta direccion gparece reflgada en d vador maximo de dimensién fracta
(Drmax)- La anisotropia fractal aparece heterogénea con a escala de representacion, td

y como se argumenta mediante la actuacion de tensores locaes y regionaes.
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Por lo que respecta a la magnitud de la dimension fractd, ésta es mayor en €
campo de paeoesfuerzos mas reciente (Alpino) frente d més antiguo (Pé&rmico), medida
en 2-D. Eda variacion sefida que € campo de esfuerzos Alpino presenta una
complgidad estructura mayor, 1o que concuerda con la idea de que los campos de
esfuerzos que se superponen a patrones de fracturacion previos, ademas de neoformar
fdlas, reactivan parte de las antiguas. El resultado es un patrén de fracturacion mas
complgoy por tanto con mayor dimension fractd.
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2.2 Localizacion geografica y marco geologico
del area de estudio

La eleccion dd &ea de estudio se debe a que  macizo granitico de El Berroca
presenta elevado volumen de datos petrolgicos y estructurales y congtituye un medio que se
comporta de forma homogénea frente ala deformacion frégil.

El macizo granitico de El Berrocd se locdiza geogréficamente a 92 Km de Madrid en
la zona sur de la Sierra de Gredos (Figura 2.2.1), abarcando un area comprendida entre las
locaidades de Almorox, San Martin de Vadeglesias, El Burguillo, San Esteban dd Vadley
Parrilla. Fisiogréficamente se encuentra limitado por € Macizo Centrd de Gredos d nortey la
Sera de la Higuera y San Vicente d sur. Su extension en superficie es de 22 Knf
goproximadamente,

Geologicamente  macizo se encuadra en @ borde sur dd Sistema Central Espariol
(SCE) (Figura2.2.2), cadena montafiosa que se eeva por encima de los 2000 metros de cota
méxima. El SCE congtituye un relieve estructurd que separa dos cuencas terciarias, la cuenca
del Duero d nortey ladd Tgo d sur. Ladisposicion generd es NE-SO en su parte oriental y
tiende a dtuarse E-O en la occidenta. Morfologicamente estd condiituido por varias

alineaciones montafiosas (Sierras de Guadarrama, Somosierra, Cuerda Larga, La Cabrera,
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Figura2.2.1 Localizacion geogréfica del macizo de El Berrocal.
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Figura 2.2.2 Sintesis petroldgica de los principales granitoides hercinicos del Sistema Central (Espafia) y
dataciones de los mismos mediante la técnica K-Ar (indicados por *) y ¥S/®Sr (el resto). El mapa
constituye una sintesis de Fuster y Villaseca (1987) y las dataciones estan tomadas de Ibarrolaet al. (1987)
y Serrano Pinto et al. (1987).

Los materiaes aflorantes en las zonas centrales de SCE tienen edades comprendidas
entre e Precambrico y € Paeozoico Superior, encuadrandose en la Zona Centra del Macizo
Hespérico. Estos materides se caracterizan por presentar varios episodios de deformacion y
metamorfismo durante la orogenia Hercinica (Devonico Medio- Pérmico Supeior).

En & SCE podemos observar rocas metamorficas de grado medio y ato, de caracter
ortoderivado y paraderivado, intruidas por numerosos cuerpos graniticos, mayoritariamente
post-tectonicos (Figura2.2.2).

El pluton de El Berrocd se encuentra en la parte occidenta del SCE, zona donde
predominan los materides graniticos frente a la zona orientd, con mas afloramientos

metamorficos.
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Cabe destacar |a presencia de un periodo de intensa actividad de fracturacion durante
las etapas findes de la orogenia Hercinica y las inicides dd ciclo dpino (permotriasico),
denominado tradicionalmente tardihercinico, con numerosas fdlas en direccion (Arthaud y
Matte, 1977).

El Macizo Hespérico condituye & basamento sobre € que se deposita la
sedimentacion mesozoica. Esta sedimentacion mesozoica forma una cufia que se adelgaza
desde € E hacia d O, desapareciendo a E de Toledo. Sobre estas series mesozoicas se
depositan materides paledgenos y nedgenos separados por una serie de discontinuidades
sedimentarias que reflgan la evolucion geoldgica de los Sstemas montafiosos y de las cuencas
terciarias, cuyo relleno esta controlado por la actividad tectonica de sus bordes (De Vicente
et al., 1996a).

La morfoestructura actud dd Sistema Centrd Espafiol (SCE) responde a las
compresiones dpinas ligadas a acercamiento y movimiento lateral de la microplaca Ibérica
respecto a la placa Africana 'y a la placa Euroasiédtica desde € Eoceno hadta la actudidad
(Dewey, 1989). Debido a este proceso tecténico se han originado una serie de cadenas
montafiosas en |os bordes (Pirineos, Béticas), y en d interior de la Peninsula Ibérica (Sstema
Centra, Cordillera Ibérica, etc...). La transmison de los esfuerzos compresivos hacia €
interior de la placa, ha producido la elevacion dd basamento en @ SCE, d reectivarse fdlas
previas. Edas fdlas han actuado como falas inversas y direccionaes desde € Mioceno medio
hasta la actudidad (Vegas et d., 1990; De Vicente y Gonzdlez Casado, 1991; De Vicente et
al., 19964q), tal y como atestigua € relleno sedimentario de la cuenca dd Tgo, y la presencia
de actividad sismica moderada en € SCE y la cuenca de Madrid (De Vicente et al., 1996ay
1996h).

2.2.1 Encuadre geodinamico de la fracturacion

Habiendo incluido la deformacién Hercinica en € gpartado anterior y sendo € macizo
elegido de edad tardihercinica, se describe a continuacion la evolucidn de la fracturacion a
partir de las deformaciones permotriésicas, puesto que esta deformacion controla la tectonica
fragil de batolito.

Tecténica Tardihercinica (Carbonifero Superior-Pérmico Inferior)
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La evolucion tectonica de la parte oriental del SCE entre € Carbonifero superior y €
Tridsico se divide en tres etapas. (Gonzalez Casado et al., 1996)

1- Colapso extensond dd cinturdn orogénico hercinico.

2- Megacizdla de la Peninsula Ibérica entre la Placa Africana y la Europes,

equivdente d hercinico de Arthaud y Matte (1977), apareciendo complgas

redes de desgarres conjugados (?, verticd).

3- Régimen distensivo generdizado indluido en d ciclo dpino (Alvaro et al., 1979;

Vegasy Banda, 1982; Casquet et al., 1988; Gonzalez-Casado et al., 1993).

Con posterioridad ala compresion Hercinica, ocurre un importante evento extensiona
(Casquet et al. 1988) de 70 M.a. de duracién, orientado N-S regiondmente y E-O
locamente. El levantamiento de las zonas mas internas, metamorfismo de grado dto en
relacion con las zonas de metamorfismo de grado bgjo, se produce a partir de grandes fdlas
extensonaes dando lugar a una estructura de tipo core complex para e basamento del SCE
(Casquet et al. 1988). El emplazamiento de los cuerpos graniticos hercinicos se encuentra
ligado a esta etgpa extensondl.

Seguidamente y bajo una tecténica frégil se produce un régimen de desgarre con una
direccion de compresion NSOPE que findliza en una distension radid. En eta fase se emplazan
diques de cuarzo de direccion N20°E y N8OPE. Este régimen de desgarre tardihercinico
ocurre a partir de larotacion de la placa Ibéricaentre la placa Euroasi&icay la Placa Africana
(Arthaud y Matte, 1977).

Tectonica Alpina

Etapa Permotriasica- Miocena

La etapa de desgarre (wrench fault) fue datada entre 290 (carbonifero superior) y
300 M.a. por Gonzaez-Casado et d (1993), con una direccion de acortamiento horizontal
N100°E, N130°%E, seguin su locdizacion (Quilez, 1994). Los sistemas de diques EO de la
Sierra de Guadarrama se emplazaron en parte en € mismo periodo carbonifero (293 M.a. ?
3, Gdindo et al. 1994). Dataciones sobre episenitas sugieren que las condiciones
extensondes generdizadas prevaecieron hasta € Pérmico inferior (270 M.a), edad de

comienzo de ciclo apino.
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Etapa Terciaria

Laevolucidon dd SCE hasta d cuaternario se contempla desde dos modelos, mediante
una zona de cizdla de dos etapas d absorber parte dd movimiento relativo entre Iberia 'y
Eurasia (Vegas et al. 1990), 6 apartir de |os mecanismos de deformacion tipicos de una zona
de intraplaca segun € estudio de tectonica frégil (De Vicente et al. 1996a).Estas dos etapas
(antiguay moderna) presentan digtinta datacion tempord (Mufioz-Martin, 1997).

El modelo de Vegas et al. (1990) la deformacion se acomoda mediante la rotacion de
bloques que reorganizan fracturas previas. El tamafio y nimero de bloques implicados en la
rotacion dependeria de las fdlas principades y de los limites de las depresiones y las cuencas,
ademés de la locdizacion de las continuas bandas de cataclastita B O correspondientes alas
cuencas intramontafiosas y depresiones.

El moddo de De Vicete et al. (1996a), incluye numerosos datos micro y
mesoestructurales que afectan a materides desde € Cretacico superior hasta € Cuaternario
(incluido). Estos autores establecen un campo de esfuerzos desde € Mioceno medio hasta la

actualidad con una direccion

de acortamiento principa —y— Cabalgamiento
~— Traza de Pliegue
?Hmax de direccion
(N130°E-N160°E).
Recongtruyen los mapas de
trayectorias de esfuerzos
desde & Mioceno medio
hasta e superior, (periodo
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materiaes aflorantes) (figura 2.2.3).

Figura 2.2.3 Esquematectonico del Sistema Central con estructuras compresivas orientadas
principalmente NE-SO (imagen superior). La imagen inferior muestra un corte transversal,
NO-SE, con una estructuratipo pop-up. (Segiin De Vicente et al., 1996)

2.2.2 Macizo granitico de El Berrocal

Granito El Berrocal: cuarzo-granito de feldespato adcdino con dos micas y
maoscovita como mica dominante (Streckeisen, 1974).

Roca encajante granito bictitico tipo San Vicente compuesto por una granodiorita
(Streckeisen, 1974)

Este macizo esta representado por dos stocks, @ Macizo de El Berroca (en € SE dd
SCE; Pedraza, 1978 y Ubandll, 1982) y @ de Navauenga (en & NE dd SCE). El Berrocdl
gparece Stuado cercade laFallaMeridiona del SCE.

Su composicion se describe como un granito leucocrético de grano grueso a medio,
con diferencias gpicdes gpliticas y con facies de grano medio a fino, clasficado como una
adamdllita (Pedraza, 1978). Al oeste predomina la moscovita, € resto presenta moscovita y
biotita. Marcado carécter porfidico en € contacto con larocade cga (figura2.2.4).

[ macizo BERICD

| |PIRINEDS

T LEUCOGRANITO [T2] terciario
T CIBERICA Y C, CATALANAS GRANITO 2 MICAS "BERROCAL" 1Km
: U —

FORFIRDIDES GRAMITOIDECS
{dwqua de Almorox)

GRANODIORITA "SAN VICENTE"

CUENCAS TERCIARIAS

f, . |MESOZOICD PORTUGUES
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Figura 2.2.4 Sintesis geol 6gica de |as diferentes unidades petrol 6gicas diferenciadas en € macizo granitico
de El Berrocal y mapa de fracturas.

En d batolito y d dique aplitico, se diferencian dos facies petrologicas.

(1) Leucogranitos:. Stuados en las zonas gpicales del batolito condtituyen las facies de
cUpuladd plutdn. Estas facies son més evolucionadas que las facies tipo berrocal. (Campos et
al., 1996)

(2) Pegmoaplita: bien desarrollada, aparece locamente a norte y a noroeste del
plutén, ademés dd contacto con la roca encgante (granito San Vicente). Las pegmoaplitas
intruyen a través dd granito San Vicente a favor de fracturas subhorizontaes de

descompresion.

Ademés de los granitos y de la granodiorita, |a zona presenta numerosos compleos de

diques entre los que destacan:
Dique aplitico Almorox - Navamor cuende.

Situado d NW y d NE dd pluton, de direccion media EO, con una potencia entre
60 y 70 metros aproximadamente y de disposicion vertical subvertical. Estos diques se curvan
de forma sgmoida en sus extremos, d O por la fala de Navamorcuende y d E por lafdla
meridiona del SCE, ambos NE/SO. Se encuentra encgjado en € granito San Vicente con un
contacto mecénico segun una fractura N9O- 100°E y de geometriasigmoidd, (figura2.2.5).

Diques de cuarzo

Orientados principamente seglin N40°E, N60°E y NB(°E, asi como un sisema
N100°-110°E, con importante desarrollo de espesor, longitud y minerdizaciones uraniferas
(Campos et al., 1996). El dique de cuarzo minerdizado con uranio tiene una potencia entre

1,5 y 2 metros, con un buzamiento entre 70°-80° a N.
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Figura 2.2.5 Isdcronas de muestras totales para medidas de Sr realizadas sobre el Macizo de El Berrocal (A)
y € dique aplitico de Almorox (B). (Modificado de Campos et al. 1996)

Geocronologia del batolito

Egtudiando en la cartografia geoldgica la geometria dd dique gplitico y dd plutdn
granitico, diferentes autores sugieren dos hipitesis acerca de la geocronologia en €
emplazamiento de ambas estructuras.

A)- Intruson dd plutdn posterior alaintruson del dique aplitico. (Varea

elglesas, 1981)

B)- Ambas estructuras son contemporaneas'y originados por un mismo

magma. (Ubandll y Daoblas, 1987 y Doblas, 1990)

La datacion redizada con técnicas de Rb/Sr demuestra que (Pérez ddl Villar et al.,
1996ay 1996b):

1- Intruson smulténea del plutdn y dd dique hace 297 Ma aproximadamente

(Westfaliense - Stefaniense) a favor de una extenson N-S con actividad

tectonoterma asociada aintrusones filonianas alo largo dd SCE.
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2.3 Mapas de lineamientos a partir de modelos

Andlisis Fractal de la Distribucion Espacial de

digitales de elevaciones

Ademés de redizar una interpretacion de pares de fotografia aérea, imégenes de
sadite landsat y andidgs de fracturas in situ mediante trabgo de campo, se han redizado
una serie de modelos digitaes de evaciones (MDE) a partir de modelos digitales del terreno
(MDT) desde magnitudes de representacion locd (tamafio de pixel de 2m x 2m) hasta escalas
regiondes (500m x 500m).

Los modeos (MDE) muestran discontinuidades del terreno que en mapas, fotografias
aéreas y ortoimagenes quedan enmascarados por la cubierta vegetal, construcciones, etc. y
eliminan otras lineaciones como carreteras, senderos, lineas eéctricas, etc... Una ventga
frente a estudio clasico sobre fotografia aérea es € elevado nimero de escalas que podemos
disponer y € grado de detadle que representamos, Sn contar con una representacion
topogréficasin cubierta vegetd.

El abanico de escdas estudiado incluye los modelos a escda 1:2.000; 1:10.000;
1:50.000; 1:500.000; 1:1.000.000 y 1:4.000.000. Sobre estos modelos se interpreta €
agpecto morfoestructural dibujando lineamientos los cudes se digitadizaron manteniendo la
escala gréfica Edtos lineamientos han sdo andizados de forma cuantitetiva en orientacion y
tamafio. Este abanico de escdas muestra como la fracturacion se dispone en un terreno en
cuatro 6rdenes de magnitud.

Las escdas por encima de 1:50.000 globdizan d terreno de forma que para
1:1.000.000 se representa gran parte del Sistema Central Espaiiol, y para 1:4.000.000, la
Peninsula Ibérica. Estos dos Ultimos model os permiten estudiar |as orientaciones principaes de
la fracturacion en la Peninsula Ibérica y su relacion con las  fracturas desde un rango

peninsular, regiond y locdl.

2.3.1 Modelos digitales de elevaciones a diferente escala (MDE)

Los MDE describen la distribucion espacid de una caracteristicadel terreno mediante
un conjunto de datos numéricos.

El proceso de congtruccién de un MDE, seiniciaa partir de una topografia de detalle,
donde las curvas de nive se digitdizan en formato vectorid y se geo-referencian todos los

puntos digitalizados.
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El concurso de los MDE en € estudio morfol dgico de las fracturas en superficie queda
patente en la versatilidad que poseen. La posibilidad de redizar sombreados analiticos desde
diferentes orientaciones y angulos de incidencia permite reconocer meor las discontinuidades
del terreno. La eiminacion de la cubierta vegeta muestra morfologias estructuraes desnudas
del terreno, con unaresolucion la cua depende de la resolucion topogréfica origind.

Todos los modelos han sdo georreferenciados en coordenadas UTM referidas a
huso 30. En cuanto ad método de interpolacion empleado, € kriging simple (variograma
lineal) genera curvas de isovalores mas redes d cacular € vaor dd punto centra, en funcion
de los puntos adyacentes segin un radio de busqueda Este radio de influencia no es una
medida invariante, por |0 que debemos cacular & que corresponde a cada escda con los
diferentes pasos entre las isolineas. Por otro lado, también podemos regular esa medida de
influencia e interdependencia de los puntos que configuran d MDT mediante € andiss del
variograma

Los erores que resultan de la obtencién de los MDE se cladfican en erores
cartogréficos y errores tematicos (Chuvieco, 1996). Los erores cartogréficos hacen
referencia a la locdizacion espaciad del punto digitalizado, mientras que los errores teméticos
e refieren d dributo cartografiado, en nuestro andis's, la dtitud. El andisis de digtribucion de
frecuencias de las pendientes entre los puntos permite corregir los errores cartograficos.
También un mecanismo cuditativo de eiminacion de errores es la comparacion directa del
MDE representado en curvas de isovaores con latopografia fuente. Los errores derivados de
la digitdizacion directa se minimizaron usando los mapas originaes, y |os errores del operario
se esimaron mediante la comparacion directa del mapa origind con € mapa cartografiado y
redlizando mapas resduaes.

El error provocado por la asuncidn de una curva de nivel como una concatenacion de
Segmentos rectos no se puede diminar totalmente debido a la naturaleza fractal de estas
curvas que las mantiene invariantes frente d cambio de escada

La dimenson fractd de las superficies naturales se encuentra en € rango de vaores

2.1-2.4 (Mark y Goodchild 1986).
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MDE del macizo granitico de El Berrocal

Los MDE han sido construidos a partir de mapas fuentes a las escalas topogréficas
1:2.000, 1:10.000 y 1:50.000. Ademas, se completd con los MDE de la base topograficadel
S.G.E., base de la que se ha obtenido las representaciones 1:500.000, 1:1.000.000 y
1:4.000.000 (S.G.E, 1997). El abanico de representacion de escalas incluye cuatro érdenes
de magnitud, vaor suficiente para redizar con garantias d muestreo para un andiss de tipo
fractd. Las caracterigticas de laimagen raster base dd moddo digita se detdlan en latabla
2.2.11.

CARACTERISTICASDEL M.D.T. A ESCALA 1:2.000

Tipo de datos Real Sistemade referencia Plano (UTM)
Tipo defichero Binario Unidades de referencia metros

N° de columnas 326 Tamafio de pixel 2 metros

N° defilas 701 Cotaminima 738 metros
Distancia unitaria im Cotamaxima 963 metros

CARACTERISTICASDEL M.D.T. A ESCALA 1:10.000

Tipo de datos Real Sistemade referencia Plano (UTM)
Tipo defichero Binario Unidades dereferencia metros

N° de columnas 801 Tamafio de pixel 10 metros

N° defilas 501 Cotaminima 459 metros
Distancia unitaria 1m Cotaméxima 1064 metros

CARACTERISTICASDEL M.D.T. A ESCALA 1:50.000

Tipo de datos Real Sistemade referencia Plano (UTM)
Tipo defichero Binario Unidades dereferencia metros

N° de columnas 261 Tamafio de pixel 50 metros

N° defilas 201 Cotaminima 405 metros
Distancia unitaria 1m Cotamaxima 1065 metros

Tabla2.2.11 Caracteristicas de losmodel os digital es de el evaciones generados sobre | as bases topograficas
1:2,000, 1:10.000 y 1:50.000.

2.3.2 Distribucion espacial de la fracturacion Ibérica a escala: 1:2.000,
1:10.000, 1:500.000, 1:1000.000 y 1:4.000.000

Partiendo de las bases topogréaficas anteriormente mencionadas, se procede a la
digitdizacion, congtruyendo una serie de fichas por cada ceda en la que se dividié la
topografia. En todos los modelos se ha empleado un sistema de referencia de tipo plano,
tomando las coordenadas UTM.

L a base topogréfica empleada para @ MDE a escala 1:2.000 es € mapa topogréfico
redizado por € CIEMAT dentro de la finca de El Berroca (Proyecto Berrocd). Las curvas
de nivel se han digitalizado con un intervalo de un metro. Parala escala 1:10.000, también se
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ha utilizado la base redizada por d CIEMAT, mapa que incluye la region representada en la
topografia 1:2.000.

Para e MDT a escda 1:50.000 se han utilizado las hojas topogréficas a escala
1:50.000 del Servicio Geografico del Ejército de nimeros: 579, 580, 602 y 603, digitalizando
las curvas de nivel con equidistancias de 20 metros.

Egte problema geométrico de digtribucién puntua irregular requiere una sdeccién
cuidadosa del radio de interpolacion y del método de clculo dd peso de los puntos
adyacentes.

Para evitar |a fdta de datos en la interpolacion a partir de la frontera que ddimita €
area de estudio, € efecto borde, los modelos se han construido con un tamafio menor ala
base topogréfica en 20 pasos de mala. Ademas, @ area de estudio se hatomado para todas
las escalas como un recténgulo, evitando de esta forma € que € programa de interpolacion
asdmile vaores erréneos d interpolar con un vaor de Z = 0.

Una vez aprobadas |as topografias interpoladas se convierten en formato raster para
obtener las imagenes y congruir un Sistema de Informacion Geogréfica (SIG) que permita
redizar todas las operaciones necesarias para la fotointerpretacion de fracturas y relaciones

con la superposicion de toda lainformacion geoldgico estructura de la que disponemos.

Mapas generados en €l macizo de El Berrocal

(8 Sombreado analitico (modelo digita derivado): con fuente de luz en posicion
NNW que permite generar una perspectiva tridimensond y discriminar los diferentes
accidentes morfoestructurales.

(b) Mapas de pendientes (modelo digita derivado), tanto en orientacion (mapa de
aspectos dd terreno) como de magnitud (mapa de pendiente sensu estricto). Mediante este
mapa es poshble definir la geometria de los cambios de orientacién y magnitud de las
superficies, estudiando la variacion de las morfoestructuras.

Combinando los mapas (a) y (b) se ddimitan las superficies de eroson y colmatacion,
basculamientos entre bloques, €etc..., relacionando la petrologia del batolito con su estructura,

Los mapas de fracturas obtenidos se digitaizaron vectoridmente y corresponden ala
figura2.2.6a(2x 2m) ; 2.2.6b (10 x 10m) ; 2.2.7a(50 x 50m) ; 2.2.7b (500 x 500m).
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pixel: 2m x 2m

Figura 2.2.6
Sombreado  analitico
para un tamafio de
pixel 20x20 metros
(imagen superior), y
para un pixe 10x10
metros (imagen
inferior izquierda).
Ambas imagenes se
encuentran orientadas
con €l norte hacia la
parte superior, con la
posicion del sol a 45°
de elevacién sobre la
horizontal y orientado
hacialos 270°.

pixek 50 % 50m

Figura 2.2.7 Representacién
gréfica mediante un
sombreado  analitico  del
modelo digital de elevaciones
del batolito de El Berroca y
geografia adyacente para un
tamafio de pixel 50 x 50
metros (imagen derecha), y
500 x 500 metros (pagina
siguiente).
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Pixel = 500x500m

4424500

Sobre estos modelos de sombreados andliticos se han interpretado una serie de
lineamientos y que son identificados en funcion de la escda de la topografia fuente. En
principio, y segin las caracteristicas de los M.D.E., se trabgja en la distribucion espacid de

estos lineamientos de forma samilar alos conjuntos de trazas de falas (figura 2.2.8).

2.2.3 Andlisis lineal dela fracturacion

Andizando las rosas de direccion se observan pautes de autosemeanza en los
sstemas de fracturas con expresién morfolégica. El hecho de que aparezcan tres direcciones
principaes de fracturacion (NE-SO, NO-SE y N-S), indica que € proceso que controla la
morfoestructura de la Peninsula, € campo de esfuerzos reciente, es invariante estadisticamente
a cambio de escala

La digribucion de la fracturacion en las escadas 1:2.000 y 1:10.000 presenta
diferencias de orden locd frente a las digtribuciones més regionades. Existe una disminucion en
importancia de la moda N-S y aparece un sstema de fracturas y diques EO. Esto se
relaciona con la presencia en € macizo de antiguos Sstemas de fdlas heredados que
condtituyen sstemas de debilidad de la corteza. El campo de esfuerzos activo reactiva las
zonas de debilidad preferentemente orientadas, en funcién de la orientacion y € factor de
forma dd tensor de esfuerzos. El resultado de este proceso es que la deformacion fragil

originada por este tensor de esfuerzos se digtribuye alo largo ddl macizo granitico reactivando
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fdlas previas cuando estén orientadas favorablemente con € campo de esfuerzos actud y

neoformando otras.

mapa fuente: 10,000

YA 437 FRACTUR

mapa fuente 2000

Figura2.8.8 Mapas de fracturas interpretadas de | os lineami entos sobre los MDE. Estos mapas representan
las escalas que se relacionan con cada tamafio de pixel: 1:2.000, 1:10.000, 1:500.000 y la escaa ibérica
1:4.000.000.

El sumatorio de las deformaciones acumuladas debe ser indicativo de estado de
esfuerzos regiond a escda de batolito, que a su vez se descompondra en tensores de
esfuerzo locdes con importantes variaciones del factor de forma, pero manteniendo una
orientacion de los ges principal es bastante congtante (Zoback et al., 1992).

En los MDE a escda 1:2.000 y 1:10.000 es posible reconocer lineamientos que

dificilmente se observan en fotografia aérea d encontrarse cubiertos por olivares'y cultivos de
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vides, localizados dentro de las zonas de menor rugosidad estructurd (meateriaes terciarios:
arcosas miocenas). Egtos lineamientos presentan una continuidad lateral con las fracturas
reconocidas sobre los granitos y granodioritas tardihercinicos.

Las direcciones principaes distinguidas son:

1- Direccion NE-SO: fracturas de gran longitud y que limitan mecanicamente €
granito de El Berrocd en lazonaorienta y occidental. Esta moda se descompone en:

(&) N20-30°%E: sn diques de cuarzo asociados y con un movimiento en direccion
sinestroso, que produce un desplazamiento en € dique de gplita préximo a los 2
Km., asl como d levantamiento relativo del batolito respecto a encgantey a dique
de aplita

Es @ equivaente a los desgarres sinestrosos apinos de direccion N-S que aparecen
en las partes més orientdes del Sigema Centrd.

(b) N30-80°E: condtituido basicamente por fallas normaesy diques de cuarzo con
evidencia de reactivacion (desgarres snestrosos) en algunos casos, sobre todo los
més norteados. Este ssema de fdlas y diques forma frecuentemente sistemas
conjugados con las falas normaes y los diques de direccion EO, con los que no
presenta rel aciones cronol ogicas claras.

2- Direccién NO-SE: Presenta una gran longitud en sus trazas y condtituye € limite
suroccidentd del batolito. De carécter mayoritariamente norma, se asocian venas'y diques de
cuarzo que cortan a las direcciones NE-SO y que en generd presentan menor espesor que
edos dos Sstemas. Este sstema de fdlas y € anterior limitan blogques eevados dentro del

batolito, como es e caso del pico de El Berrocd y sus facies leucograniticas apicaes.

3- Direccién N10QOPE: Sueleir asociada a diques de cuarzo, a veces de gran espesor.
Edtas fdlas son de caracter predominantemente normal, aunque presentan reactivaciones en
direccion. Las fadlas N120-130°E en direccion, son de tipo dextroso. Este sitema de
fracturas y diques se encuentra segmentado por la falas NNE-SSO y NO-SE, y ddimitalos
bloques con geometria en plantatriangular (Figura 2.2.6).

Autosemejanza multiescala entre orientaciones morfolineales

Es bastante sgnificativa la smilitud en las orientaciones principaes de los lineamientos
representados en las escalas 1:2.000, 1:10.000 y 1:500.000. Las orientaciones coincidentes
son N-S, NE-SO y NO-SE. Ta comportamiento de ssmganza, junto con estudios fractaes
previos (Andrews, 1980, 1981; Allegré et al., 1982; Avilésy Scholz, 1987; Turcotte, 1992,
1997; Gillespie et al., 1993; Paredes, 1995; Stakhovsky, 1996; Castaing et al., 1996;
Koukouvelas et al., 1999; Pérez Ldpez, 1999), justifica este tipo de andisis sobre conjuntos
de fracturas cartografiadas.
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2.4 Analisis fractal 2-D de la fracturacion mediante

box-counting

El andiss de la digtribucion espacia de fracturas mediante técnicas fractales debe
redlizarse dentro de un amplio rango de ecdas con d fin de verificar lainvarianzad cambio
de escda del conjunto medido, ademas de cubrir efectos locaes y regiondes con una
metodol ogia homogénea. También es necesario que los mapas de lineamientos presenten una
digribucion de tamafios de las trazas de las fracturas con un minimo de tres érdenes de
magnitud con d fin de mantener la méxima resolucion gréfica de las edructuras fragiles
generadas por un campo de esfuerzos, la cua corresponde con la resoluciéon del grado e
complgided. Ademéas, la uniformidad de la longitud de los lineamientos disminuye la
informacion geométrica lo que conlleva a una pérdida de cdidad de las dimensiones fractdes
medidas.

En € capitulo precedente se ha definido a un conjunto como autosemejante cuando
U edtructura geométrica en una escaa determinada es invariante d cambio de ecaa,
independientemente del cambio redlizado. Por otro lado, la autoafinidad es la propiedad
Ssegln la cud, un conjunto bgo una tranformacion &fin (tradacion y/o rotacion), sus
coordenadas permanecen invariantes a cambio de escala con un diferente factor de escalado.
S € conjunto que se desea medir no es autosemegante ni autoafin, no es fractd, andizarlo
mediante técnicas fractaes genera resultados erroneos.

Siguiendo con las bases tedricas expuestas en d capitulo 1, en un conjunto
autosemgante se gplican las técnicas de conteo binario de celdas bidimensional y
unidimensional para estimar su dimenson fractd. Esta dimensidn fractd corresponde a la
dimensién de capacidad (ecuacion 1-5) y estan basadas en la ecuacion (1-17). Graficamente,
edatécnicase describeenlafigural.4.2y 2.4.1.

Lainvarianza d cambio de escala es una propiedad que obedece igua d cambio dd
tamafio de pixel, aunque con ciertas consideraciones diferentes € pixe es una unidad
superficid basica mientras que la escala es un tamafio representativo. Por este motivo, se
identifica cada mapa estructurd con una escala caracteristica, comparando entre elos los

valores obtenidos de ladimensén fractal.
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Sobre los lineamientos descritos a partir de los MDE obtenidos (Figura 2.2.8), se
determina la dimengén fractal mediante un recubrimiento de mdlas regulares (box-counting)
(Velde et al., 1990; Harris et al., 1991; Turcotte, 1992; Gillespie et al., 1993; Wash y
Watterson, 1993; Paredes, 1995; Castaing et al., 1992; Cello, 1997; Turcotte, 1997).

Egte andlisis conggte en recubrir € érea fracturada mediante un madlado regular y
contar € nimero de celdas que, por 10 menos, contiene una fractura o parte de dla. Se varia
e tamafio de la celda disminuyendo € vaor de paso de mdla a partir de un criterio diddico y
se repite @ proceso sucesvamente (Figura 2.4.1). Findmente, se representa en un diagrama
bilogaritmico & vaor del nimero de celdas que contienen falla, N(e), frente a paso delamadla
(€).

S la curva s gudta a una recta, d vaor de la pendiente condtituye su dimenson
fractal (Dg). Este conteo bidimensond se define como una medida binaria sobre la
estructura de la red de fracturas a diferentes escalas. Lacomputacion ded andisis de box-
counting se realizamediante la gplicacion del codigo DFP (Paredesy Elorza, 1999).

La superposicion de malado sobre € conjunto de lineamientos se rediza dentro de
los limites de comportamiento autosemejante de nuestro conjunto (@partado 1.4 y 1.5 de
ésta tesis). La escala o limite inferior dd tamafio de la celda (inner-cutoff) es e tamafio de
lalinea més pequefia que hay en € mapa. Por debgjo de este valor, disminuye la resolucion de
lainformacion aumentando la relacion ruido/sefid (Pérez Lopez, 1999).
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Figura 2.4.1 Aplicacion del
box-counting 2-D sobre un
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Laescda o limite superior (outer-cutoff) corresponde ala celda mayor que no tiene
lineamiento completo o parte de é. Recubriendo una superficie de dos dimensiones mediante

celdas regulares para medir una distribucion espacid de lineamientos y caracterizar su
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irregularidad, un tamafio de celda mayor que & hueco més grande del mapa, provocara que
todas |as celdas tengan sempre un lineamiento.

Por encima de este valor, la rdacion N(e) frente a e se gusta a una recta con una
pendiente igud a 2, vaor de la dimenson de plano que contiene d conjunto de lineamientos.
Los valores por debgjo del inner-cutoff se gustan a1, vaor de ladimensidn topoldgicade la
propiedad que se representa (lineas sobre un mapa).

Por tanto, la dimenson fractd que se obtiene con la técnica de conteo binario de

celdas 2-D (box-counting) es un nUmero acotado entre losvalores 1y 2.

El dltimo paso consste en verificar cuantitativamente d comportamiento autoseme ante
en nuestro conjunto fracta de lineamientos. Desplazando |la mdla en la horizontd, en lavertica
y en ladiagond, la mitad ddl paso de celda (€/2), y girandola 30° y 60° en & sentido de las
agujas dd relgj, se mide la dimensén de recubrimiento para cada caso. S los vaores
coinciden, la dimension fracta no dependerd del punto de origen ni de la orientacion de la
mala, y € conjunto mantiene la autosemganza. En la tabla 2.4.1 aparecen las principales
caracterigticas de los conjuntos de lineamientos interpretados a partir de los sombreados
anditicos. Se observa como eta tabla muestra un minimo de tres 6rdenes de magnitud en la
longitud de los lineamientos. Los resultados de las dimensiones fractdes (Figura 2.4.2) se

muestran en latabla 2.4.11

ESCALA Pixd (m) superficie (Knr) N° de fallas Long. max. (m) Long. min. (m)
1:2.000 2 0,840 432 1.380 15
1:10.000 10 44 838 6.164 82
1:500.000 500 12.000 1.501 60.308 574

Tabla 2.4.1 Descripcién de las caracteristicas principal es de los mapas de lineamientos en su escala.

escala Dimensién desplazamiento dela escala D. fractal
fractal mdla

1:2.000 1,66 Normal 1:500.000 1,78 nor mal

1:2.000 1,66 horizontal 1:500.000 1,79 horizontal

1:2.000 1,67 vertical 1:500.000 1,79 vertical

1:2.000 164 diagonal 1:500.000 181 diagonal

1:2.000 1,28 rotacion 30° 1:500.000 1,72 rotacion 30°
12000 |10 rotacion 60° 1500000 174 ___rotacion 60°.

1:10.000 1,85 nor mal

1:10.000 1,84 horizontal

1:10.000 1,85 vertical

1:10.000 186 diagonal

1:10.000 1,76 rotacion 30°
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1:10.000 | 1,60 rotacion 60°

Tabla 2.4.11 Dimensiones fractales de los conjuntos de lineamientos obtenidos para | as escal as resefiadas.
Las dimensiones fractales a rotar la malla disminuyen al recubrir la malla parte del conjunto en lugar de su
totalidad.
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Figura 2.4.2 Curvas de guste bilogaritmico de los val ores de box-counting bidimensional sobre el mapade
lineamientos a escala 1:10.000. El guste se realiz6 mediante minimos cuadrados y € valor de c.c. hace
referenciaa coeficiente de correlacion del gjuste potencial.

En las demés escalas se ha procedido de igud forma para la obtencion de la
dimenson fracta Dy. Las dimensiones fractal es representativas de cada escala son los valores
de mdlanormd. Al girar lamdla, disminuye la cdidad de medida d superponerse d madlado
fuera de érea fracturada, por o que los resultados son poco significativos y no se han tenido
en cuenta.

Ladimenson fractd paralas fracturas a escala 1:2.000 tiene un valor de 1,66, mucho
menor que a escala 1:10.000, con una dimension fracta asociada de 1,85. Esto se explicaya
gye la escala 1:10.000 representa € total de la deformacion permotridsicay apina, mientras
gue la escaa 1:2.000 solo representa una banda de deformacion. De este modo, la
complgidad estructural de la fracturacion a escala 1:10.000 es mayor que la debida a
1:2.000, de caracter masloca. A escdaregiond (1:500.000), € vaor de ladimension fractdl

de la fracturacién es de 1,78, vaor que coincide con los obtenidos por otros autores
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gplicando esta misma técnica en otros ambitos geoldgicos y en magnitudes smilares de escaa

(Turcotte, 1992; Gillespie et al., 1993; Walsh y Watterson, 1993).



Sobre la Teoria del Caos aplicada en Ssmotectonica Capitulo 2

2.5 Analisis Microestructural de la fracturacion

Una vez andizada la geometria fractd del conjunto total de fracturas de El Berrocal a
diferentes escdas, y teniendo en cuenta que este patron de fracturacion esta formado por dos
etapas de deformacion bien diferenciadas, una etapa permotriasicay otra etapa apinag, en esta
seccion e lleva a cabo un andisis dindmico y cinemético de la fracturacion, con d fin de
establecer d régimen de paeoesfuerzos responsable de esas fracturas. A partir de ambas
etagpas de deformacion fragil, se filtran aquellas fracturas que presentan un comportamiento
mecanico homogéneo a grupo de tensores reconocido, congtituyendo asi mapas dindmicos de
fracturas. Sobre estos mapas dindmicos, se repite d andiss fractd bidimensond, con d fin de
asgnar un grado de complgjidad estructural y geométrica a cada etapa tectonica.
2.5.1 Descripcion metodol 6gica

Los estudios estructuraes de tectonica fragil comienzan con los trabgjos de Anderson
(1951) d establecer mediante € criterio de rotura de Navier-Coulomb, ecuacion (2.1), la

relacion entre € estado de esfuerzos'y la fracturacion en rocas.

?2=C+(? -tan(?)) (2-1)

Donde ? esd esfuerzo de cizdla, ? d esfuerzo normd d plano decizdla, ? d dngulo
de friccion interna dd materid y C su cohesidn. Este autor definio las tres diferentes

geometrias de fdlas (Figura 2.5.1), normales, inversas y desgarres orientando los ges de

esfuerzos (?1, 72y ?23).

Figura 2.5.1 Modelo de fracturacién de Anderson (1951) para un sistema de fallas conjugados y segin tres
regimenes de esfuerzos: fallas normales (izquierda), fallas inversas (centro) y desgarres (derecha).
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El dipsoide de deformacion estd formado con los ges cuyo vaor es € de los

esfuerzos principaes (?1, 72y ?3).

R = (?2-?3) 1 (?1-?3) (2-2)

Lareacion que existe entre la orientacion y la forma ddl elipsoide generado sobre un
plano preexigtente, con la orientacion de la maxima componente de cizalla en dicho plano fue

puesta de manifiesto por Bott (1959):

tan(?) = (W/(I-m)) - [m*- (1-nY) -R"? (2-3)

Siendo R d factor de forma del tensor 6 stress ratio que proporciona la forma del

elipsoide de esfuerzos.

R'= (7?91 (?y-72) (2-9)

Donde ? es d cabeceo de la estria sobre € plano de fdla, |, my n corresponden a los
cosenos directores del plano de fala, ?, es d esfuerzo minimo en la horizontal y ?y esd
méximo en la horizontd, donde ?, es @ esfuerzo principa en la vertica. La tabla 2.5.1

dasficad dipsoide de deformacion a partir del valor de R’

R’ EJES REGIMEN DE ESFUERZOS
R? -? 2= 2> 72, COMPRESION RADIAL
R<0 ?2,> 2> 2, COMPRESION TRIAXIAL
R=0 ?2y> 2%=7?; COMPRESION UNIAXIAL
0<R<1 ?2y>7?, >? DESGARRE
R=1 2,5 ?2y> 2% EXTENSION UNIAXIAL
R>1 2,>?,> 72 EXTENSION TRIAXIAL
R? +? ?2,>?,= 2 EXTENSION RADIAL

Tabla2.5.1 Diferentestipos de tensores de esfuerzosy su relacion con el valor de R’.

Con d fin de caracterizar € tensor loca dd macizo granitico, se han gplicado diferentes

métodos microestructurales y que se describen a continuacion:

Método de los Diedros Rectos
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Desarrollado originamente por Pegoraro (1972), Angdlier y Mechler (1977) agilizan
el cdculo mediante @ concurso de los ordenadores.

Egte andigs identifica los campos o diedros de compresion y extenson asociados a
cada tipo de fdla (normd o inversa) (De Vicente, 1988). Proyectando sobre una plantilla
estereogréfica equiared se delimitan dos campos extensvos y otros dos compresivos
separados por d plano defalay otro plano auxiliar perpendicular d plano de fdlay cuyo polo
coincide con la estria de la fdla. Superponiendo estos planos en diferentes falas se obtienen
las zonas compatibles con la extensdn y las compatibles en compresion (figura 2.5.2) (De
Vicente, 1988). Aunque d resultado es muy gréfico y de facil interpretacidn, no hay que
olvidar que es cuditativo y no gporta vaores puntuales de laformade eipsoide.

De Vicente et al. (1992) mgoran d méodo demostrando que la superposicion en
proyeccion etereogréfica de diferentes falas originadas por € mismo tensor de esfuerzos,
muestran |0s ges de maxima compresion y de méxima extenson inclinados.

@ @ Figura 2.5.2 Construccion de un
=t diedro recto a partir de la
informacion de la estria sobre el

e

plano de falla. (Modificado de De
Vicente et a., 1996)

|

I

Modelo de Deslizamiento

Reches (1983) partiendo del criterio de rotura de Navier-Coulomb (2-1), caculala
posicion en la que s originan fdlas para estados de deformacion triaxiades. Con estas
condiciones se originan cuatro familias de falas con Smetria ortorrombica respecto a los ges
principaes de deformacion (e, & Yy &), y orientadas seguin dos direcciones con buzamientos
opuestos. Estos planos pueden obtenerse considerando que las falas deben de vencer la
resstencia de cohesion y friccional de la roca para que pueda producirse € dedizamiento.
Este mecanismo de fracturacion se denomina Modelo de Dedlizamiento.

Las condiciones en |a gplicacion del método consisten seguin De Vicente (1988):
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(1) El &ea debe de comprender e suficiente nimero de discontinuidades previas a la
deformacion.

(2) En una deformacion homogénea debe de existir un elevado nimero de fallas para cada una
de las cuatro familias.

(4) Laresistencia a dedizamiento debe de ser cohesivay fricciond (ley de Navier-Coulomb).
(5) Los esfuerzos se distribuyen homogéneamente, coincidiendo sus ges con los de deformacion.
(6) Debe de haber un ge principal de la deformacion proximo alavertical.

El modeo de dedizamiento relaciona € parametro K~ (ey/ez) con los cosenos
directores de las orientaciones de los planos y estrias de fallas en condiciones de deformacién
fragil, Sendo K’ & parametro que representa la forma dd eipsoide de deformacion y €
angulo de rozamiento interno (?), de plano de falla en & momento de la deformacion (De
Vicente, 1988) (tabla2.5.11.).

Aplicando este méodo se obtiene una solucion para cada falla mediday se asgna un
movimiento tedrico a aqudlas fdlas en las que no se pudo determinar su movimiento en
campo. También se aplica en sismica d diginguir € plano de fdla de los dos planos noddes
de un mecanismo focdl.

Este méodo requiere la participacion de un gran nimero de falas ad ser un méodo

estadigtico a pesar de que en campos de esfuerzos regionales aparece un ge cercano a la

vertical.
K =+? DESGARRE e~=0, -e=¢g,
________________ e e
+? >K'>1 DESGARRE .ex>ey>eZ
NORMAL
K'=1 -6>6,=€,
SENTIDO 1>K">0 NORMAL -6>e.>6g,
DIRECCIONAL
NORMAL K'=0 DEFORMACION  -g, =g, ,6,=0
PLANA
0>K">-0.5 FALLANORMAL  g>-g>-g,
K'=-05 EXTENSION e >-6=-§
RADIAL
K'=-05 COMPRESION -6>-6=6,
RADIAL
-1<K’'<-05 FALLAINVERSA  -g>g>6,
SENTIDO K'=-1 DEFORMACION  -g,=-g,,6,=0
PLANA
INVERSO 2<K’<-1 INVERSO 6,>-6>-6
DIRECCIONAL
K'=-2 8>-6=-€
-? >K'>-2 DESGARRE §>-6>-6,
___________________ INVERSQ___ |
K=-? DESGARRE g,=-6, &=0
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"""""""" (Deformacionplang |

Tabla 2.5.11 Elipsoide de deformacion y tipo de falla segin e valor del parametro K™ (g,/e,). Modificado de
De Vicente, 1988.

Método de Inversion de Esfuerzos

Reches (1987) y Reches et al., (1992), proponen un mé&odo que calcula la
orientacion y la magnitud relativa ddl tensor de esfuerzos asociado d movimiento de una
poblacién de falas. Integra los trabgjos de Bott (1959) con € criterio de fracturacion de
Navier-Coulomb, consderando la cohesidn y la friccion interna de la roca, tanto para falas
neoformadas como para reactivadas. Las condiciones iniciales en la aplicacion de este método

Son:

A- El dedizamiento del plano de falla se produce en la direccion del maximo esfuerzo de
cizadla

B- Las magnitudes del esfuerzo normal (?,) y de cizala (?) satisfacen € criterio de
rotura de Navier-Coulomb.

C- Lasfallas pueden ser reactivadas 0 neoformadas.

D- El dedizamiento ocurre en un estado de esfuerzos uniforme. La cohesion y €
coeficiente de friccion se representan por sus vaores medios.

Este método se aplica mediante  programa informatico STRESS (Reches et al.,
1992) caculamos d conjunto de tensores con un coeficiente de friccion entre 0 y 2.0.
Proporciona e valor medio de lacohesion (C) y dd pardametro R = (?5-?3) /(?1-75) (figura
2.5.3). La cdidad de la solucién obtenida se evallia segin € angulo de desviacion de los ges
principdes (valor medio entre los ges de efuerzos de toda la poblacion y los ges

correspondientes a tensor ideal calculado para cadafala

VALORES| TIPO DE POSICION

R=0 COMPRESION UMIAXIAL

INVERSO COMPRESION TRIAXIAL

DER TENSOR | DE LOS EJES CARACTER
+0C 2 i EXTENSION RADIAL
NORMAL EXTENSION TRIAXIAL
O: oLy  EXTENSION UNIAXIAL
+1 o,
c. DESGARRE NORMAL | Figura 253 Factor de
forma (R), tipo de tensor y
DESGARRE /J; DESGARRE PURD posicion de los ees.
G DEsGARRE INversg | (Modificado  de  De
0 oy Vicenteet a., 1996)
o,
o [8]
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2.5.2. Reconstruccién de los mapas de pal eoesfuer zos en El Berrocal

En d conjunto dd trabg o de campo sobre d batolito de El Berroca se han obtenido
1994 datos mesoestructurales de los que 690 son fallas con estrias (repartidas en un total de
123 estaciones en superficie), asi como 567 venas'y diques de cuarzo.

Los resultados obtenidos en |as diferentes estaciones de pal eoesfuerzos, son bastante

homogéneos. Todas las soluciones presentan uno de los ges principaes de esfuerzos enla
vertica lo que permite compararlos mediante ?ma (componente del méximo esfuerzo en la
horizontd) y ?wmin (componente del minimo esfuerzo en la horizonta). Aparecen dos
conjuntos principales de tensores de esfuerzos definidos por las direcciones de ? pma 0 Dy,

N70°E y N120°E (campo de paeoesfuerzo extensona N-S) y N150°E y N10°E (campo de
pal eoesfuerzo apino) (Hidrobap 1999):

Grupo de tensores A: N70°E - N120°E.
Grupo de tensores B: N150°E y N10°E

Estudiando las relaciones cronoldgicas observadas en campo entre ambos grupos de
tensores, podemos establecer que las falas activadas correspondientes d tensor B son

posteriores a las familias activadas por € tensor A. Los dos tensores (tanto € A como € B)

muestran un estado de esfuerzos extensiona en un 67% sobre la poblacion tota (74 en la
vertical), de desgarre encontramos un 32% (7, enlavertical) y un (inico tensor compresivo en

un porcentaje de un 2% (?5 en lavertica, estacion ne 36).

Grupo de Tensores A (N70°E - N120°E)
Este grupo de soluciones se ha deducido a partir de 37 estados puntuales de esfuerzos
repartidos entre 32 estaciones de andlisis estructura, consta de 425 falas con estrias medidas.
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El 70% de los tensores (26) son de tipo extensivo (R dominante entre 0,2y 0,4), y d 27%
(10) detipo desgarre (R< 0,8).
En lafigura 2.5.4 aparecen los estados de paeoesfuerzos en superficie a partir de los

datos estructurales y segiin las orientaciones de ?ymax  para los dipsoides de desgarre, y las

orientaciones de ? min para los dipsoides extensivos.

Figura 2.5.4 Mapa de paleoesfuerzos y trayectorias de ?ymax ¥ 2hmin Para € evento tectonico A,

correspondiente a un campo permotridsico extensivo N-S'y los tensores definidos en cada estacion de
medida, las cuales aparecen localizadas sobre el esgquema geoldgico del batolito. En rojo ?,, azul ?,y
amarillo ?; (modificado de Hidrobap, 1999). Sobre este esquema geol dgico se han incluido los lineamientos
gue responden alas fallas activadas por estos tensores.

La cronologia relativa entre los estados de paleoesfuerzos extensivos y de desgarre
para € tensor A se ha observado en ambos sentidos. Las estaciones S;, Sz y Sgs muestran €
tensor de desgarre anterior a extensivo, mientras que en las estaciones Sg y Siis presentan
una relacion cronol égica contraria. Eto impide separar en € tensor en dos tipos de regimenes

diferentes de esfuerzos bgjo una misma direccion de extension.

9%
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La geometria principd de fdlas que se incluyen en edte tensor condgte en falas
normales y direcciondes orientadas entre N6O°E y N120°E (figura 2.5.4), buzamientos
cercanos a 80° y amplio rango de valores de cabeceo de la estria, con una moda entre 85° y
90°. Edtas fdlas se encuentran en gran nimero reactivando superficies de contacto de diques
(generdmente de cuarzo) para los movimientos normaesy direcciondes. S la reactivacion se
produce en desgarres, ésta ocurre segun las direcciones N60-70°E (con sentido de

movimiento dextroso) y N100- 120°E con sentido Sinestroso.

Grupo de Tensores B (?hmax entre N150°E y N10°E)

Congtan de 20 estados puntuales de paleoesfuerzo y 237 fdlas con estrias. El 40%
(8) son desgarres y € resto (60%) son tensores extensvos 0 extensivo-radiaes. Se observa
cronoldgicamente que los tensores con ?ymac Proximo a NS son posteriores a los que
presentan una extenson N-S, por gemplo en las estaciones S ¥ Ski. Lafigura2.5.5 muestra

la locdlizacion de los estados de paleoesfuerzos en superficie con las orientaciones de 2 pimex

para los elipsoides de desgarre yde ?}min paralos dipsoides extensivos. A diferencia con los
tensores del grupo A, en los tensores mas recientes no han gparecido tensores en la misma
edacion activando falas normaes y direcciondes con la misma direccién de compresion
horizontal. Probablemente esto se deba a la activacion de fdlas por un mismo proceso
geodinamico y bgo un campo de pa eoesfuerzos regional.

L os tensores que aparecen son de tipo extensivo (R entre 0,2 'y 0,8) y de desgarre
(R cercano a 0,5), con un coeficiente de friccion (?) entre 0,2 'y 1,4 (valor medio de 0,8).
Estos vaores son smilares a los dd grupo de tensores A y a vaor caculado en la corteza
superior mediante gproximaciones (Reches et al. 1992).

La geometria de las falas activadas en este grupo condtituye tres familias: una primera
familia de falas normaes con orientacion N160PE, una segunda familia direcciona dextrosa
N120-140°E y una tercera familia también direcciond, pero de orientacion sinestrosa seglin
N10°E y N30°E. Edte sstema de fracturas condtituye los limites oriental y occidenta del
batolito, generando un desplazamiento sinestroso acumulado en d dique de gplitade 2 Km.

Los datos de campo indican que la actividad de la familia N120°E dextrosa es

pogterior a movimiento norma y/o direccional snestroso de estas familias. Los cabeceos
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dominantes comprenden valores més bgos, 1o que refuerza e carécter direcciona de estos
tensores (vaores entre 10° y 20°). La moda de buzamientos de estas falas ronda los 75°.

De Andisis Poblaciond de Falas se deducen dos tipos de eventos tecténicos
principaes en € batolito de El Berroca (Figura 2.5.6) (Hidrobap, 1999):

ST s261

STADE X SI03ER 5111-128

Figura 2.5.5 Mapa de paleoesfuerzos y trayectorias de ?ymax Y ?Hmin Para €l evento tectonico B,
correspondiente a un campo alpino y los tensores definidos en cada estacion de medida, las cuales
aparecen localizadas sobre el esquema geolégico del batolito. En rojo ?4, azul ?, y amarillo ?;. Sobre este
esquema geoldgico se han incluido los lineamientos que responden a las fallas activadas por estos
tensores. Estas fallas alpinas segmentan los sistemas de fallas del campo extensiona (evento
permotridsico A) y reactivan lafamilia
de fracturas ESE-ONO (modificado de
Hidrobap, 1999).

EXTENSION N-S

Y

TENSOR 8

EVENTO A

=St -.E- DESGARRE E-O

Figura 2.5.6 Campos
de  paleoesfuerzos
sobre el batolito de El

Tenson: e, DESGARRE NO-SE

EVENTO B

TENSOR 4 ‘?nal EXTENSION NE-S0
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Berrocal, deducidos mediante el andlisis poblacional de fallasy los tensores asociados. A
laderecha aparece la edad de cada evento. Resumido de Hidrobap, 1999.

Andlisis Fractal de la Distribucion Espacial de

1)- Campo extensional: Pérmico- Tridsico Inferior-(235?5 Ma)

Fase extensiva de orientacion media N10°E que activa falas normaes de orientacion
proxima a EO, asi como falas direccionales N60°E dextrosas y N120°E sinestrosss. La
direccion de ?uwax  aparece segin N10OPE. Para ssber S los tensores extensivos y
direccionales corresponden a un Unico evento tectonico es hecesario conocer la geocronologia
y latermobarometria.

Relacionando estos resultados con datos bibliogréficos, las estructuras y estados de
palecesfuerzos han sido reconocidos en otras zonas dd Sistema Centra Espariol (SCE).
Estos trabgjos sefiaan unas edades de Carbonifero superior (entre 290 y 300 M.a.) medido
en venas de cuarzo con wolframio y controladas por falas direcciondes, smilares alas fdlas
de grupo A (GonzdezCasado et al., 1996; Quilez, 1994). Estos autores deducen una
direccion de acortamiento que oscila entre N100E y N130E segun se locdizan, compatible
con la obtenida en El Berrocal.

Otros datos geocronol 6gicos sefialan como edad de inyeccidn de los diques de cuarzo
de la Sierra de Guadarrama (en parte) en este periodo (293 ?3 M.a, Galindo et al., 1994;
GonzdezCasado et al., 1996), asi como otros trabg os previos que relacionan la inyeccion
de diques con este episodio de fdlas direccionaes (Casquet et al., 1988).

Este campo de esfuerzos seria € equivaente de campo de esfuerzos extensivo NNE-
SSO, bgo € que comenzaron a desarrollarse los sistemas de rifts mesozoicos. Este proceso
extensond generaria sstemas de falas proximas a EO, y reactivarialos sstemas de falas en
direccion N60 y N120 de tipo desgarres generados en la etapa del Pérmico Inferior (300
290 Ma), asi como los sistemas de fallas normaes y diques asociados coeténeos a la etapa de
episenitizacion (277 Ma).

No debe descartarse que alguno de | os tensores de paleoesfuerzos asignado a campo
de esfuerzo A pueda pertenecer a episodio de desgarre dd Pémico Inferior, o ser los
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equivaentes laterdes mas superficides del proceso extensivo que provocd la episenitizacion

de numerosas rocas graniticas del Sistema Centrd.

2)- Campo de esfuerzos alpino (Eoceno - Actualidad)

Con posterioridad a evento A, se identifica una compresidn dpina responsable de la
génesis dd SCE y dd rdleno de la cuenca terciaria de Tgo, Stuada en su borde
noroccidental al kildmetro a sur del batalito.

Se ha redlizado una datacion por trazas de fisén (Proyecto Hidrobap, 1998). Las
cinco muestras datadas con trazas de fison y K-Ar, indican la exigencia de activided
tectonica relativamente reciente y posterior a Cretacico Superior (< 79 ?3 Ma). Ladatacion
mediante K-Ar ha proporcionado una edad de 50 Ma para rocas de fala de los sstemas de
fdlas activos bgo @ segundo campo de esfuerzos, asi como una fala N-S con una edad de
105 ?3 Ma

La presencia de una compresion generdizada NE-SO en lamitad orientd dd SCE 'y
cuenca de Madrid durante @ Terciario (De Vicente et al., 1994, De Vicente et a., 1996a 'y
De Vicente et d., 1996b ) y los datos de esfuerzos actuaes deducidos a partir del estudio de
mecanismos focales de terremotos de la cuenca de Madrid y borde S del SCE, proporcionan
soluciones equivaentes (Giner, 1996). La direccion de acortamiento que aparece en esta zona
esta mas norteada que las que se encuentran més d E. Edta variacion también sucede en €
borde N de los Montes de Toledo (Hidrobap, 1999). Edtas variaciones se interpretan
evidenciando la existencia de estructuras previas de direccion E-O.

Comparando los tensores del grupo de tensores B con los obtenidos en zonas
orientales del SCE, gparecen mas tensores extensivos y menos compresivos. Este hecho yase
ha comprobado en estudios redizados en zonas graniticas € evadas del SCE, que muestran €
dominio de fallas direccionales respecto alasfdlasinversas (Fuentes et al., 1996). Lafadtade
homogeneidad mecanica de los cuerpos graniticos limitados por otras litologias menos
resstentesy la existencia de estructuras previas, pueden explicar estatendencia.

El campo de esfuerzos regiond, en un régimen de tipo desgarre, se descompone en
fallas inversas orientadas perpendicularmente ala orientacion de ? mex, (falladel borde sur del

SCE), y seglin movimientos en direccion y/o normal direcciondes para las falas oblicuas ala
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direccion de ?mex (N170-N10°E sinestrosas y NE-SO dextrosas). Este campo de esfuerzos

maés reciente gprovechalas fdlas orientadas NE-SO.
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2.5.3 Mapas dinamicos de lineamientos de El Berrocal

A partir de los tensores de esfuerzos definidos en la zona mediante el analisis
poblacional de fallas (figura 2.5.6), es posible definir las orientaciones de los
lineamientos que corresponden a cada tersor y por ende, a cada evento tectonico (figura
2.5.7).

Filtrando segun los tensores definidos € mapa de 1:10.000, los principales
lineamientos se agrupan segun muestra la figura 2.5.8. Agrupando estos tensores segin
definan cada evento tectonico se obtiene el mapa a escala 1:10.000 de los lineamientos
para el evento pérmico y el evento alpino (figura 2.5.9). Sobre estos mapas, se realiza
un andlisis de box-counting bidimensional, con e fin de obtener e vaor de la
dimension fractal en cada campo de paleoesfuerzo.

1:10.000 1:10.000 .
alpino pérmico 1:500.000

WP 4% 10

1:2.000
pérmico

Figura 2.5.7 Rosas de orientaciones de las fracturas mecanicamente compatibles con los dos campos de
paleoesfuerzos definidos en El Berrocal. La orientacion NE-SO ? N O-SE conforma este primer grupo de
tensores permotriasico mientras que los tensores al pinos incluyen lineamientos segin NO-SE? NE-SO.
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Figura 2.5.8 Mapas de fracturas a escala 1:10.000 obtenidos sobre la interpretacion del sombreado

analitico del M.D.E. de 10x10 metros de pixel y los pares de las fotografias aéreas de la zona. Cada mapa
indica aquellas familias de lineamientos que responden a cada familia de fracturas por orientacion. Moda
a EO, moda b :NE SO, moda c: NO-SE, moda d: NNO-SSE y moda e: NNE-SSO. El filtrado se realizd
por orientaciones, por lo que fallas que se digitalizaron por segmentos pueden mostrar huecos.
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Figura 2.5.9 Mapa de lineamientos a escala 1:10.000 para los diferentes eventos tectonicos. (A)
Lineamientos permotridsicos, orientados segin E-O, NESO y NO-SE. En total aparecen 498
lineamientos. (B) Lineamientos alpinos (eoceno-actualidad), 340 lineamientos orientados segin N-S, NE

SOy NO-SE.
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2.6 Andlisis Fractal de los mapas dinamicos de

lineamientos

Una vez determinados los mapas dindmicos de la fracturacion de El Berrocal,
esta seccion calcula € valor de la dimensién fractal obtenida mediante box-counting
bidimensional. Sobre la fracturacion permotridsica y apina, para las escalas gréficas
antes definidas, 1:2.000, 1:10.000 y 1:500.000.

La fracturacion es un proceso geol6gico con una organizacion interna que se
reflegga por su comportamiento autosemejante. Cada evento tectdnico discriminado
mediante criterios estructurales muestra un comportamiento autosemejante propio con
una dimension fractal asociada (PérezLOpez et a., 2001). Esta dimensiéon fractal
corresponde a la dimension de cada campo de esfuerzos, tal y como s éstos campos
hubiesen actuado por separado y en un area con las mismas condiciones iniciales. Por
tanto, el concepto de dimension fractal segin criterios dindmicos, indica la
irregularidad del patron de la fracturacién en cada etapa de deformacion.

Para interpretar correctamente los valores de la dimension fractal en funcion del
estado de esfuerzos, es fundamental tener en cuenta una serie de consideraciones
geoldgicas. Gran parte de la deformacion se acomoda a lo largo de fracturas menores
(Scholz y Cowie, 1990; Marret y Allmendinger, 1991; Peacock et al., 1998), y por €llo,
un minimo de tres ordenes de magnitud en el tamafio de las fracturas en nuestra
cartografia, dara lugar a un esquema maéas rea del patrén de deformacion fragil.
Igualmente, a trabajar con diferentes escalas, varia sustancialmente e patron de
facturacion sobre digtintas litologias, que tienen un comportamiento diferente bajo un
mismo estado de esfuerzos. Finalmente, es importante distinguir entre los estados de
esfuerzos regionales y locales que determinen la distribucion de fracturas.

A partir de los dos campos de esfuerzos obtenidos (permotridsico y apino), se
representan dos mapas separando las fracturas asociadas a cada campo de esfuerzos,
tanto neoformadas como reactivadas. De esta manera, se calculala dimension fractal de
la geometria de la fracturacién en relacién con € proceso que las generd. Estos dos
mapas conforman el mapa total a escala 1:10.000 (figura 2.5.9). Aunque se dispuso de
tres escalas de trabajo (1:2.000, 1:10.000 y 1:500.000), se opt6 por €l mapa de fracturas
a escala 1:10.000 para redizar el andlisis puesto que incluye la totalidad del macizo
granitico de El Berocal y cumple mejor con las consideraciones geologicas
anteriormente descritas. Los vaores de la dimension fractal a escaa 1:2.000 y
1:500.000 estan tomados de PérezL 6pez (1999).
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La figura 2.5.9a muestra las fracturas generadas por e campo de paleoesfuerzos
permotriasico mientras que la figura 2.5.9b es e conjunto de fracturas que responden a
los tensores del campo alpino.

Sobre estos dos mapas aplicamos la técnica de conteo binario de celdas 2-D con

las dimensiones fractales permotridsicas y alpinas resultantes en latabla 2.6.1.

escala Campo de esfuerzos Dimension fractal
1:10.000 permotriasico 1,75
1:10.000 alpino 1,79

Tabla 2.6.1. Valores de la dimension fractal de los mapas de lineamientos
filtrados segun criterios dindmicos, a partir de los campos de pal ecesfuerzos
medidos.

Los diferentes valores obtenidos dimensiones fractales se interpretan de la
siguiente forma: la mayor dimension fractal del conjunto alpino se debe a que ademas
de neo-formar fallas, ésta etapa reactiva las orientaciones permotriasicas NEESO y NO-
SE (PérezLdpez et a., 2001). Debido a €llo, €l patron espacial de fracturacion aparece
mas complejo con un grado de complejidad estructural mayor.

Pérez L opez (1999) también obtuvo la dimensién fractal (Dg) para cada familia

de lineamientos interpretados, tal y como se reflgjaen latabla 2.6.11.

moda Orientacion Dimension fractal Emin-Emax c.c tensor
a N180-120°E 1,63 400-1000m 098 atb
b N40-80°E 1,66 400-1000m 097 atb
C N120-150°E 1,48 400-1000m 098 atb
d  NieoiroE ctd
e NO-40°- N170-180°E 1,66 400-1000m 097 c+d

Tabla 2.6.11 Vaores de la dimension fractal de recubrimiento ) medido mediante box-counting 2-D
sobre los mapas 1:10.000 de lineamientos filtrados por orientaciones principales, tal y como aparece en la
figura2.5.8. Modificado de PérezL épez, 1999.

La tabla 2.6.I1 muestra un valor de @y maximo de 1,66 coincidente en ambos
eventos, permotridsico y alpino, aunque menor que € vaor gue muestran los mapas
dindmicos. De esta forma, es conveniente realizar el andlisis fractal sobre mapas
dindmicos frente a mapas de orientaciones. En cualquier caso, la suma dinamica de las

orientaciones genera patrones de fracturacion cuya irregularidad es mayor.
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2.7 Anisotropia fractal y el tensor de esfuerzos 2-D

Las dimensiones fractales calculadas hasta e momento, reflgan e grado de
complgidad estructural maximo que muestra el mapa de fracturas en cada escala, el cual
es directamente proporcional a la dimensiéon fracta de capacidad. Sin embargo, €l
recubrimiento bidimensional no indica cual es la orientacion que muestra e mayor
grado de complgidad estructural en la distribucion espacial de fracturas. Esta
orientacion debe de existir puesto que la densidad de fracturacion alo largo del mapa no
es homogénea y las fracturas se orientan segn una respuesta mecanica del material ante
el campo de esfuerzos. De este modo, es argumentable afirmar que la geometria fractal
gue representa la fracturacion es anisotropa.

La anisotropia fractal de la distribucion espacia de fracturasy su relacion con el
tensor de esfuerzos fue puesto de manifiesto por primera vez en € trabagjo de Pérez
Lopez et al. (2001). Estos autores calculan una serie de dimensiones fractales (Dg) sobre
una serie de perfiles de fracturacion y a partir de un andlisis de box-counting
unidimensional. Los valores principales que obtuvieron estos autores se resumen en la

tabla2.7.1.

1:2.000 1:10.000 1:500.000
orientacion  Dim. fractal orientacion Dim. fractal orientacion Dim. fractal
(0 1,55 Qe 1,58 50° 1,54
90° 1,48 520 1,54 90° 1,57
135° 1,47 61° 1,54 150° 1,55
o0 1,58
135° 1,51

Tabla 2.7.1 Valores de ) obtenidos por Pérez-Lépez et al., (2001), para perfiles de fracturacién
unidimensional es para las escal as de lineamientos 1:2.000, 1:10.000 y 1:500.000.

El criterio de realizacion de los perfiles en este trabajo se basd en las direcciones
perpendiculares a las modas principales de orientacion de fracturas, con € fin de tener
perfiles de fracturacion con un nimero elevado de interseccion de fracturas, una
densidad de fracturacion unidimensional alta

El valor méximo de dimensién fractal, obtenida por estos autores y para escala
1:2.000, aparece sobre la orientacion N-S, en 1:10.000 N-Sy EO y para 1:500.000, N-
S. Sin embargo, estos autores no obtienen todo el espectro de valores de la dimension
fractal, ademas de que la variacion maxima de valores es de ?= Dymax-Dumin = 0,8 en
1:2.000, ?=0,7 para 1:10.000 y ?=0,3 para 1:500.000. La escala regional muestra un
valor més homogéneo, lo que indica que muestra una irregularidad en la distribucién

espacial de fracturas muy similar para orientaciones EO, NE-SO y NO-SE.
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Lafigura 2.7.1 muestra algunas de las trayectorias utilizadas por Pérez L 6pez et
al. (2001) y los perfiles de fracturacion obtenidos. La figura 2.7.2 muestra los perfiles de
fracturacion que obtuvieron estos autores para € mapa de lineamientos a escala
1:500.000.

En cualquier caso, se observa cierta homogeneidad en el vaor de Dy obtenido
mediante técnicas unidimensionales sobre los napas totales. Teniendo en cuenta los
criterios dinamicos aplicados en la seccion anterior, PérezLOpez et a. (2001) llevaron
a cabo un andlisis unidimensional sobre los mapas filtrados por criterios dindmicos, para
laescala 1:10.000.

TRAY 0B TRAYDA
! I
4453000 = : 2 .
TRAY135 | AR T = A A\
TRAYPDA || I
TRAYIOR | i
4448000
i 365000 -I= T ' i T a75000 i TRAYT10
TRAYS] TRAYS2
10 152
T T T T (T TR T T T
I | I
T61
S

190 1135

Figura 2.7.1 lmegen inferior: Perfiles de fracturacion sobre el mapa de lineamientos 1:10.000 y
localizaci6n de las trayectorias de fracturacion obtenidos por Pérez-L épez et al. (2001)
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Existe una elevada convergencia
morfologica entre los pefiles de
fracturacion que se obtienen como la
interseccion directa de una linea con la
traza de la falla y los que aparecen en la
naturaleza. La imagen de la fotografia
2.7.12 muestra en detale una seccion

fracturada sobre calizas en el acantilado de

Coastat Lilstock en Bristol, donde se Fotografia 2.7.1a Detalle de un perfil natural de

observa la distribucién del espaciado entre fracturacion sobre calizas en Coastat Lilstock,
North Somerset, Bristol Channel, U.K.

fracturas formando un conjunto de Cantor.

Esta fotografia se enmarca en la fotografia 2.7.b, donde en la parte inferior se observa

un perfil de fracturacion natural, debido a procesos erosivos.

Fotografia 2.7.1b Conjunto de Cantor sobre perfiles de fracturacion naturales debidos a procesos
erosivos costeros en Coastat Lilstock, North Somerset, Bristol Channel, U.K.

Las dimensiones fractales unidimensionales que obtuvieron PérezL dpez et a.
(2001) seresumen en latabla 2.7.11.
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Figura 2.7.2 Perfiles de fracturacion a 50°, 90° y 140° de orientacién, obtenidos sobre e mapa de
lineamientos a escala 1:500.000. Estos perfiles constituyen conjuntos fractales de Cantor (segin Pérez
Ldpez et al., 2001). N6tese lasimilitud con el Conjunto de Cantor natural de lafotografia superior.

1:10.000

EVENTO Dimensio6n fractal Orientaciéon  %masa

Permotriésico 1,56 (0 4
Permotriésico 1,75 30° 5
Permotriésico 1,53 150° 6
Alpino - 30° 6
Alpino 1,79 50° 6
Alpino 1,74 60° 7
Alpino 1,58 o5° 10
Alpino 1,59 120° 6

Tabla 2.7.11 Dimensiones fractales obtenidas por Pérez-Lopez et al. (2000),
obtenidas mediante box-counting unidimensional para el mapa de lineamientos
1:10.000 filtrado por criterios dindmicos. El valor de Dg corresponde aDg + 1

Estas dimensiones fractales obtenidas por € box-counting unidimensiona son €l
resultado de comparar la fracturacion con una geometria cantoriana.

Filtrando los mapas de fracturas mediante los criterios dindmicos anteriores,
estos autores obtienen unos valores de ?=0,19 para e evento permotridsico y ?=0,21
para € evento alpino. Este aumento en la variacion entre Dymax Y Dumin pone de
manifiesto la relacion entre la anisotropia fractal y e tensor de esfuerzos, tal y como
aparece en lafigura 2.7.3.

Partiendo estas ideas se disefio un codigo informético que realizase los perfiles
de fracturacion mediante una sistematica homogénea. Sobre un mapa de lineamientos

cualquiera se trazan una serie de lineas orientadas cada 10° (Figura 2.7.4).
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La interseccion con las fracturas da lugar a una serie de perfiles de fracturacién

tal y como aparece en € figura 2.7.4.
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\ / 4 \¢ / \,/ J entre |a anisotropia
AL A . 151 e SR, fractal y el tensor de
s =y b esfuerzos obtenido por
1:2.000 1:10.000 1:500.000 PereZ-LOpez et al.

(2001). (A) Vaoresde
ladimension fractal
unidimensional para
|los mapas de
lineamientos sin filtrar
de El Berrocal. (B)
relacion geométrica
entre la orientacion de
?Hmax y DHmaX parael
evento permotridsico y
alpino. Se aprecia
como ambas
direcciones aparecen
perpendiculares entre
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Figura 2.7.4 Esguema de obtencién de la dimension fractal unidimensional a partir de perfiles de
fracturacion orientados cada 10°.
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Sin embargo, es necesario obtener un nUmero minimo de intersecciones para que
la medida de la dimension fractal sea representativa. Esto ya lo puso de manifiesto
Pérez L opez (1999), mostrando que es necesario un porcentgje minimo de fracturas : la
“masa del conjunto”. Para paliar €l defecto de masa de los perfiles de fracturacion, se

procedié a obtener varios perfiles con la misma orientacién, separados una distancia d.

Estos perfiles, se suman geométricamente y se mide la dimension fractal del conjunto
total (Figura 2.7.5)

Figura 2.7.5 Obtencion del par de medidas Dy (entre 0y 1) y ? ( 0°-180°) para un mapa de lineamientos.
Se superponen diferentes lineas orientadas (45° en el dibujo) y se obtienen los perfiles P1 ? P7. El valor
de ladimension fractal de P(45°) se obtiene como la Dy del perfil suma.

Teniendo en cuenta todos estos criterios, en las secciones posteriores se va

realizar una andlisis de la anisotropia fractal de los lineamientos a las escalas escogidas.

2.7.1 Anisotropia fractal del mapa de lineamientos a escala 1:2.000

Aplicando el codigo de anisotropia fractal disefiado al efecto por el autor junto
con € Dr. Paredes, se obtuvieron una serie de puntos de medida de la dimensién fractal
sobre el mapa de lineamientos a escala 1:2.000. Las elipses se obtuvieron para el mapa
filtrado segin el campo permotriasico, apino y actual (Figura 2.7.6). Estas €elipses se
gjustaron con el codigo ELLIPSES (Spath, 1996, Hart y Rudman, 1997).
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Los estadisticos que proporciona cada guste a la megor eipse sobre la
distribucion de dimensiones fractal es obtenidas aparece en |as tablas adjuntas.

La figura 2.7.6 resume los resultados obtenidos representando a la izquierda €
mapa de lineamientos resultantes. El diagrama polar de la izquierda de la figura 2.7.6,
representa e valor de la media aritmética de la dimensién fractal mientras que el
diagrama polar de la derecha, representa €l valor de la dimensién fractal maxima de
todos los perfiles, ambos en funcion de la orientacion. En total, se obtuvieron 21 perfiles
por orientacion y una orientacion cada 10°, 1o que indica la magnitud del barrido de toda
el area de lineamientos. Los resultados se resumen en latabla 2.7.111.

Los diagramas polares menores representan la desviacion estandar de cada D.
Cabe destacar que € error decrece para la elipse de anisotropia fractal correspondiente
al recubrimiento de la serie aritmética de perfiles de fracturacion (elipse derecha).

Un andlisis cudlitativo de la anisotropia fractal del patron de fracturacion
pérmico revela dos elipses superpuestas con una simetria ortorrombica, dos sistemas
conjudados que indican una anisotropia compuesta.

La primera elipse presenta una orientacion de Dymax = N94°E, y con un
coeficiente ? = Dymax/ Dumin= 1,83 (Figura 2.7.7 inferior). La segunda elipse muestra un
Dumax = N155°EyY ? =1,65. La elipse de anisotropia fractal alpina es de tipo sencillo,
con una orientacion de Dymax = N14°E y ? = 1,42. En esta eipse disminuye €l
coeficiente de elipticidad frente a los anteriores probablemente debido a que hereda un
patrén de fracturacion previo, € cua solo reactiva en parte, tal y como se ha puesto de
manifiesto en el andlisis microtectonico.

La dipse fractal de la configuracién sin filtrar muestra una orientacion de Dymax
=N141°Ey ? = 1,31. Se suaviza més la anisotropia fractal, debido a que este mapa esta

formado por |os mapas pérmico y alpino superpuestos.

escala evento Dumax ?
1:2.000 Sin filtrar N141°E (0,73) 1,31
1:2.000 ALPINO N14°E (0,81) 1,42
1:2.000 PERMICO I N155°E (0,71) 1,65
1:2.000 PERMICO | N96°E (0,67) 1,83

Tabla2.7.111 Valores de la Dymax y CO€ficiente de anisotropia ? para el mapa de lineamientos 1:2.000
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Figura 2.7.6 Representacion en diagrama polar de los valores de la dimension fractal Dy
mediante box-counting unidimensional sobre la serie aritmética de perfiles de fracturacion.

Se ha medido para el mapa origina de lineamientos 1:2.000 (superior), mapa a pino (centro)
y mapa pérmotridsico. En cualquier caso, la elipse de anisotropia aparece en el diagrama
polar mayor derecho, siendo €l diagrama menor la representacién de la desviacion estandar
de la dimension fractal. Los valores de la izquierda corresponden a la media aritmética de
los distintos valores de ) obtenidos para cada orientacién. Los valores de la dimension
fractal se calculan de forma automética a partir del ajuste de minimos cuadrados sobre €l

diagrama bilogaritmico tipo box. Los valores de la dimensién fractal aparecen acotados entre
Oov1i

Ajuste de las elipsesl: 2.000

Los vaores gustados a partir del programa ELLIPSES aparecen en la figura

2.7.7, con los valores resumidos en la tabla que encabeza cada gjuste. El programa
también permite discriminar la superposicion de varias elipses, |o cua es una ventga a
analizar anisotropias simultaneas en un periodo de defoirmacion.
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PATRON DE FRACTURACION ACTUAL 1:2.000
Rmax Rmin CDM Media elipse Varianza Varianza* %redc CA.
0,735 0,357 03e11;07e10 056 1,33¢+0,5xy+0,92y® 0,0059 0,0033 42 131
DHmax = N1410E, DHmax/DHmin = 1,31

DATOS Y APROXIMACION CIRCULAR DATOS Y APROXIMACION ELIPTICA
Radio = 55564 y Varianza = 58937e-2 Reduccion de Varianza: 42. %
o o
(=] DDDD

Declinacion = Norte 38.93" Oeste
1:2.000 ACTUAL I Coeficiente de Anisotropia=1.31

PATRON DE FRACTURACION ALPINO; 1:2.000
Rmax Rmin CDM Media elipse Varianza Varianza* %redc CA.
0807 0307 _1el'1e? 0831 114¢-028y+0618° 0147 _ 0102 B____..142
DHmax = N14°E, Dymax/Drmin = 1,42

DATOS Y APROXIMACION ELIPTICA
Reduccion de Varianza: 33. %

DATOS Y APROXIMACION CIRCULAR
Radio = 53094 yVarianza = .14729e-1

Declinacion = Norte 14.0° Este

1:2.000 AL PINO I Coeficiente de Anisotropia=1.42

Figura 2.7.7 Ajuste de las elipses de la anisotropia fractal espacial 2D, correspondiente a los valores que
aparecen en lafigura 2.7.6. El gjuste se realiz6 mediante €l cddigo ellipses (Hart y Rudman, 1997). En la
figura derecha aparece e agjuste de la mejor elipse, mientras que en la derecha e de la meor
circunferencia. Los valores ajustados responden ala elipse actual (superior) y alaelipse alpina (inferior).
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PATRON DE FRACTURACION PERMICO I, 1:2.000
Rmax Rmin CDM Media elipse Varianza Varianza* %redc CA.
0,67 0,4 001,-0008 053  0,75%¢+0,25xy+2,5y°> 0,0068 00028 59 1,83

DHmax = N94°E, Dyymax/Drmin = 1,83

DATOS Y APROXIMACION ELIPTICA
Reduccion de Varianza: 59. %

DATOS Y APROXIMACION CIRCULAR
Radio = 53048 v Varianza = 68309e-2

Declinacion = Norte B5.87" Oeste
Coeficiente de Anisotropia= 183

1:2.000 PERMICO |

PATRON DE FRACTURACION PERMICO Il, 1:2.000
Rmax Rmin CDM Media elipse Varianza Varianza* %redc CA.
0,71 0,29 0,006;0,006 0,54 1,6X2+0,87xy+0,87y? 0,010 0,0034 66 1,65

DHmax = N155°E, DHmax/Dhmin = 1,65

DATOS Y APROXIMACION CIRCULAR DATOS Y APROXIMACION ELIPTICA
Radio = 54573 yVlr‘iIr‘IZl = 10427e-1 Reduccion de Varianza: 66. %

— Declinacion = Norte 24.68" Oeste
1:2.000 PERMICO I Coeficiente de Anisotropia=1.65

Figura 2.7.7 (bis) Ajuste de las €elipses de la anisotropia fractal espacial 2D, correspondiente a los valores
gue aparecen en la figura 2.7.6 para los lineamientos pérmicos. La elipse fractal pérmica es de tipo
compuesta, por lo que se ha dividido en dos €elipses, denominadas Pérmico | y Pérmico Il. Es interesante

destacar que el valor de Dy méximo aparece en la elipse apina 0,807.

114



Rall Pérez Lopez, 2003 ! Andlisis Fractal de la Distribucion Espacial de Fracturas

R

Yy

2.7.2 Anisotropia fractal del mapa de lineamientos a escala 1:10.000
La figura 2.7.8 muestra las elipses obtenidas para la escala 1:10.000, tanto para

el mapa origina (Figura 2.7.8 superior) como para los mapas filtrados segun los

tensores pérmicos (Figura 2.7.8 inferior) y los tensores alpinos (Figura 2.7.8 centro).

Siguiendo con esta figura, se observa una €ipse pérmotriasica, con una
orientacion aproximada de Dpmax N-S. La €elipse de patrén alpino presenta una
orientacion aproximada ESE-ONO del ge largo, aunque con saltos discretos mayores.
La dimension fractal maxima pérmica obtenida es de 0,7, algo menor que la elipse
alpinay con un valor méximo de Dy de 0,75. Sin embargo, la anisotropia que muestra el
mapa original presenta un valor maximo de 0,8, para la orientacién NO-SE, con grandes
satos en € vaor de Dy (cercano a 0,2) para variaciones de 10° en e perfil de
fracturacion. Este fendmeno es dificil de interpretar aunque si parece muy relacionado

con las e grado de discretizacion de las familias de lineamientos interpretadas.

En cuanto a las direcciones de Dymax, también agui se han determinado dos
elipses pérmicas tal y como aparece en la figura 2.7.9. La tabla 2.7.IV resume los

principales valores obtenidos para este mapa de lineamientos.

escaa evento DHmax ?
1:10.000 Sin filtrar N140°E (0,76) 1,27
1:10.000 ALPINO N110°E (0,65) 1,23
1:10.000 PERMICO N168°E (0,69) 1,37

Tabla2.7.1V Valores de la Dymax Y COeficiente de anisotropia ? parael mapa de lineamientos 1:10.000.

Como principal novedad numérica frente a la escala anterior, aparece una
disminucion del coeficiente de anisotropia, homogeneizandose més la medida de la
dimension fracta. Ambos patrones de lineamientos muestran una geometria
condicionada por € estado de esfuerzos frente a un hipotético comportamiento
homogéneo del granito frente a la fracturacion mecanica.

Sin embargo, e mapa 1:2.000 muestra un comportamiento extrafio en el caso
alpino, ya que la fracturacion reconocida no acomoda un porcentsje elevado de la
deformacion apina. EI mapa 1:2.000 no es representativo de la deformacién apina.
Ademés, aparece una anisotropia compuesta permotridsica, frente al mapa 1:10.000.
Esto es debido a que presenta una mecanica importante ante fendmenos muy locales,

propios exclusivamente del macizo.
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situacion actual

eVENto alpcno

.5"'“]1
|"
1'“\
iLm-.‘ - ‘{é W |

evento permico

escala 1:10000

S
_. A o
iy G- PN N
-I‘u £
. ‘. - - L. w
Spp ¢ o4 05 paralelo 10°2+1 ' £90 [ oorie 107241
GO MEC Pl MEC
. MIBC gt d Migc
- . 0
L 3 .
i f' s ‘_"‘1 a0
':‘, e OF paralelo 10°2+1 ‘\' £y : rf: . sefie 10°2+1
'y + :H_,......r" MBC
- A MIBC
- ot
L
. b i o,
10 ahd ke, .
-y B e & Y. "k})

- - a
o, ;‘ " paralelo 10°2+1 A, “4f 95 | gerie 10°2+1
Vo MBC ’ &k,., ,f MBC
. MIBC . MIBC

Figura 2.7.8 Representacion en diagrama polar de los valores de la dimension fracta Oy mediante
box-counting unidimensional sobre la serie aritmética de perfiles de fracturacion. para € mapa
origina de lineamientos 1:10.000 (superior), mapa alpino (centro) y mapa pérmotriasico. La elipse de
anisotropia aparece en el diagrama polar mayor derecho, siendo el diagrama menor la representacion
de la desviacion esténdar de la dimension fractal. Los valores del diagrama polar izquierdo
corresponden a la media aritmética de los distintos valores de Dy obtenidos en todos los perfiles para
cada orientacién. Los valores de la dimension fractal se calculan de forma automética a partir del
ajuste de minimos cuadradaos sobre el diagrama bilogaritmico tipo box y estan acotados entre Oy 1.

1:10.000 PATRON DE FRACTURACION ACTUAL

Rmax Rmin
0,76 047

Media elipse

X2+0,45XY +0,9Y?

Varianza Varianza®* %redc
0,005 0,0028 46

CA.

Drimax = N140°E, Dimax/Drmin = 1,27

DATOS Y APROXIMACION CIRCULAR

Radio = 59411 y Varianza = 52459e-2

1:10.000 ACTUAL I
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DATOS Y APROXIMACION ELIPTICA
Reduccion de Varianza: 46. %

(=¥«

Declinacion = Norte 39.71° Oeste
Coeficiente de Anisotropia=1.27



Rall Pérez Lopez, 2003 f Andlisis Fractal de la Distribucion Espacial de Fracturas

s

.
hr,

PATRON DE FRACTURACION ALPINO, 1:10.000
Rmax  Rmin Media elipse Varianza Varianza* %redc CA.
0,65 0,36 0,54 0,8X%+0,26XY+1,1Y> 0,0048  0,0030 33 1,23

Dtmax = N110°E, Dymax/DHmin = 1,23

DATOS Y APROXIMACION ELIPTICA
Reduccion de Varianza: 38. %

DATOS Y APROXIMACION CIRCULAR
Radio = 53622 y Varianza = .47854e-2

Figura 2.7.9 Ajuste de las €elipses de |a anisotropia fractal espacia 2D, correspondiente a los valores que
aparecen en lafigura 2.7.7. El gjuste se realizé mediante €l cadigo ellipses (Hart y Rudman, 1997). Estos
valores representan la anisotropia fractal a escala 1:10.000 para €l mapa de lineamientos actual (superior)
y el mapaalpino (inferior).

PATRON DE FRACTURACION PERMICO [, 1:10.000
Rmax Rmin Media elipse Varianza Varianza®* %redc CA.
0,7 051 0,62 1,55X+0,29XY+0,88Y?>  0,0023  0,00064 72 1,36

Drimax = N168°E, Dimax/Drmin = 1,36

DATOS Y APROXIMACION CIRCULAR DATOS Y APROXIMACION ELIPTICA

Radio = 62549 y Varianza = .23231e-2

o
o
]

Declinacion = Norte 11.97" Oeste
Coeficiente de Anisotropia=1.36

1:10.000 PERMICO I

Figura 2.7.9 (bis) Ajuste delas elipses delaanisotropiafractal espacial 2D, correspondiente alos valores
que aparecen en lafigura2.7.7. El gjuste serealizé mediante el codigo ellipses (Hart y Rudman 1997). La
€lipse pérmica aparece orientada con Dymax N-S aproximadamente. Es interesante destacar que €l valor de
Do méximo aparece en la elipse original 0,76.
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2.7.3 Anisotropia fractal del mapa de lineamientos a escala 1:500.000

Este mapa de lineamientos congtituye un mapa a escala regional, e cual incluye
gran parte del Sistema Central espafiol y la parte noreste de la cuenca del Tgo. Por todo
ello, los lineamientos aparecen sobre diferentes litologias, basicamente granitos y
materiales metamorficos, mientras que la parte inferior corresponde a lineamientos
sobre materiales terciarios, més blandos y de menor competencia. Segin esto, no parece
congruente correlacionar la anisotropia del patron de fracturacion a escala 1:500.000
con el andlisis de paleoesfuerzos realizado en el Berrocal. Sin embargo, en esta seccidn
se harealizado para reafirmar este argumento.

En un primer andlisis (Figura 2.7.10) se observan dos €elipses perpendiculares
entre s, correspondientes a la elipse pérmica, de orientacion de Dymax N-S 'y la eipse
alpina, de orientacion de Dymax ESE-ONO. Ademas, la elipse pérmica aparece més
estable, con variaciones mas suaves de la dimension fractal a variar € perfil 10°. Sin
embargo, la elipse alpina muestra un comportamiento mas discreto, con saltos de hasta
0,2 unidades para una variacion de 10°. Este comportamiento también aparece en la
elipse del mapa sin filtrar, la cual parece ser la sume geométrica de las elipses
anteriores.

La tabla 2.7.V muestra los \alores obtenidos para € mapa 1:500.000. Destaca
que e valor méximo medido corresponde a evento denominado Pérmico I, Dyrmex =
0,73, frente a valor total, de 0,71. Sin embargo, estas elipses presentan los menores
coeficientes de anisotropia, todos ellos muy cercanos a 1, lo que indica que estas €elipses
Se asemejan a una circunferencia.

Por tanto, sobre la escala 1:500.000, no se discrimina una anisotropia fractal de
la distribucion espacial de lineamientos, probablemente debido a que en esta escala
regional, aparecen mas eventos que no se han identificado. Los patrones de fracturacion
reconocidos a escala 1:10.000 y 1:2.000 no pueden discriminarse a escala 1:500.000, ya
gue se mezclan con otros que no han sido incluidos en este andlisis.

Lafigura 2.7.11 muestralas elipses ajustadas segin €l programa elipses (cita).

escala evento DHmex ?
1:500.000 Sin filtrar N134°E (0,71) 1,07
1:500.000 ALPINO N9CO°E (0,69) 1,17
1:500.000 PERMICO I N163°E (0,63) 1,26
1:500.000 PERMICO | N92°E (0,73) 1,33

Tabla2.7.V Valores de la Dyme Y cO€ficiente de anisotropia ? para el mapa de lineamientos 1:500.000
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Figura 2.7.10 Representacion en diagrama polar de los valores de la dimensién fractal Dy
mediante box-counting unidimensional sobre la serie aritmética de perfiles de fracturacién.

Se ha calculado para el mapa origina de lineamientos 1:500.000 (superior), mapa alpino
(centro) y mapa pérmotriasico. La elipse de anisotropia aparece en el diagrama polar mayor
derecho, siendo € diagrama menor la representacion de la desviacion estandar de la
dimension fractal. Los valores del diagrama polar izquierdo corresponden a la media
aritmética de los distintos valores de Dy obtenidos en todos los perfiles para cada
orientacion. Los valores de la dimension fractal se calculan de forma automética a partir del
ajuste de minimos cuadrados sobre el diagrama bilogaritmico tipo box y estén acotados entre
Oy 1. Lae€lipse alpina aparece de tipo compuesta, con saltos discretos para | as orientaciones
NO-SE. Estos saltos también aparecen en k elipse pérmica, aunque esta vez orientados

segln NE-SO.
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1:500.000 PATRON DE FRACTURACION ACTUAL
Rmax Rmin Media elipse Varianza Varianza®* %redc CA.
0,71 0,44 0,59 0,95X?+0,13XY+0,96Y2 0,037 0,034 8 1,07

Dtmax = N134°E, Drmax/DHmin = 1,07

DATOS Y APROXIMACION ELIPTICA

DATOS ¥ APROXIMACION CIRCULAR
Reduccion de Varianza: B. %

Radio = 53022 y Varanza = 37137e-2

I Declinacion = Norte 46.6" Oeste
1:500.000 ACTUAL Coeficiente de Anisotropia = 1.07

PATRON DE FRACTURACION ALPINO, 1:500.000
Rmax Rmin Media elipse Varianza Varianza* %redc CA.
0,69 0,47 0574  0,82X%+0,002XY+1,13Y* 0,034 0,023 32 117

Drmax = N9O°E, Drmax/Dumin = 1,17

DATOS Y APROXIMACION ELIPTICA

DATOS ¥ APROXIMACION CIRCULAR Reduccion de Yarianza: 32. %

Radio = 57403 y Varanza = 33730e-2

Declinacion = Norte B9.81° Oeste
Coeficiente de Anisotropia=1.17

1:500.000 ALPINO I

Figura 2.7.11 Ajuste delas elipses de la anisotropia fractal espacial 2D, correspondiente alos valores que
aparecen en la figura 2.7.10. El gjuste se realiz6 mediante el cddigo ellipses (Hart y Rudman, 1997). Las
elipses superiores indican la anisotropia fractal y la orientacion de Dymax Y Damin para el mapa 1:500.000
actual, mientras que el ajuste inferior corresponde alas elipses del patrén 1:500.000 de edad alpina.

120



Raul Pérez Lopez, 2003 E Andlisis Fractal de la Distribucién Espacial de Fracturas

PATRON DE FRACTURACION PERMICO I, 1:500.000

Rmax Rmin Media elipse Varianza Varianza* %redc CA.
0,73 0,48 059  0,65X%-0,26XY+1,034Y> 0,0046  0,0035 24 1,33

DHmax = N162°E, DHmax/DHmin = 1,33

DATOS Y APROXIMACION ELIPTICA
DATOS Y APROXIMACION CIRCULAR Reduccion de Varianza: 24. %
Radio = 53062 y Varianza = 45695e-2

1:500.000 PERMICO | I e U ey )

PATRON DE FRACTURACION PERMICO 1, 1:500.000

Rmax  Rmin Media elipse Varianza Varianza®* %redc CA.
0,63 0,48 0,56 0,88X%+0,39XY+1,40Y> 0,0022  0,0016 27 1,26

Dhmax = N92°E, Dyymax/Drmin = 1,26

DATOS ¥ APROXIMACION CIRCULAR

Radio = 56641 y Varianza = 21641¢-2 DATOS Y APROXIMACION ELIPTICA
ol 1 Reduccion de Varianza: 27. %
o
{4 ~.,
a 0
o
= o
=44 o
i K
b o
S

. I Declinacion = Norte B7.84" Oeste
1:500.000 PERMICO 11 Coeficiente de Anisotropia=1.26

Figura 2.7.11 (bis) Ajuste de las €elipses de la anisotropia fractal espacial 2, correspondiente a los
valores que aparecen en la figura 2.7.10 PARA LOS PATRONES Pérmico | (superior) y Pérmico Il
(inferior). El gjuste se realizé mediante €l cadigo ellipses (Hart y Rudman, 1997). Es interesante destacar
que €l valor de Dy maximo aparece en la elipse pérmicall 0,73.
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2.8 Densidad de Fracturacion del mapa de
lineamientos 1:10.000

En este apartado se ha determinado la densidad de fracturacion para e mapa de
lineamientos a escala 1:10.000. A partir de la distribucion de lineamientos interpretados
del sombreado analitico sobre el M. D. T. aescala de pixel 10 m x 10 m, se harealizado
un andlisis variogréfico con e fin de determinar la anisotropia en la distribucion
espacial de lineamientos por unidad de superficie. Debido a la estrecha relacion entre la
dimension fractal y la orientacion de la medida, se extrapola esta relacion a la densidad
de fracturacion con €l fin de encontrar similitudes entre la elipse de anisotropia fractal y
el variograma.

Ambos andlisis tienen una fuerte componente estadistica por 1o que es necesario
definir de forma muy precisa el concepto de densidad de fracturacion, con € fin de no
confundirlo con otros indices de distribucion espacia de la fracturacion.

Por otro lado, se ha determinado |a densidad de fracturacién exclusivamente para
e mapa 1:10.000 puesto que es € mapa que presenta € mayor coeficiente de
anisotropia fractal.

2.8.1 Definicion de densidad de la fracturacion: concepto de persistencia e

intensidad de fracturacion

La densidad de fracturacion se define en este trabgjo como la longitud de
fractura por unidad de superficie, entendiendo los lineamientos representados como
fracturas:

2?1,

2, 7L (2-5)
"k

Donde ?; es e vaor de la densidad de fracturacién en una celdilla k-ésima de
tamafio ?, con e sumatorio de todas las longitudes de fractura | que se encuentran
dentro de esa celda.

A partir de esta medida, es posible dividir toda la superficie de lineamientos en
un mallado regular con un valor asociado segun la ecuacion (2-5). Es interesante
destacar que esta medida no es una auténtica medida de probabilidad a no estar
normalizada. Sin embargo, esta medida muestra de forma sencilla los agrupamientos de

lineamientos por unidad de area.
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Sobre este mapa discreto se deterrﬁi na el variograma, apartado 2.9, € cuad
permite obtener la anisotropia de la distribucion de una medida de forma cuantitativa.

Esta técnica ya se ha utilizado sobre mapas similares (PRIOR, 2002), mostrando
resultados diversos. Una parte destacable de esta metodologia es poder determinar el
tamafio de discretizacion de la celda, que proporciona una mayor cantidad de
informacion espacial. Existen diversas técnicas (Zoller et a., 1997), algunas de las
cuales actualmente se estan desarrollando por € autor junto con sus directores de tesisy
gue se abordan en capitulos posteriores (Velez 2002, Paredes et al., 2002). En este
trabgjo, concretamente, se ha determinado la escala de mallado como el valor medio
entre e inner-cutoff y € outer-cutoff calculado en e andlisis fractal bidimensional
(PérezLopez et a., 2001). Este valor calculado es de 110 metros.

La figura 2.8.1 muestra la densidad de fracturacion del mapa de lineamientos
total 1:10.000. Los valores entre celdillas no se interpolan debido a que es un andlisis de
tipo discreto, sin transicion de valores entra las fronteras de dos celdas contiguas.

El paso de celda es de 110 m, mostrando un méximo al E del mapa. De hecho,
aparece un gradiente de densidad de fracturacion de NO hacia el SE.

Se han incluido los lineamientos originales con e fin de comprobar la bondad de
la medida de densidad de fracturacion.

La figura 2.8.2 muestra la densidad de fracturacion para los lineamientos
filtrados segin las orientaciones pérmicas, mientras que la figura 2.8.3 muestra la
densidad de fracturacion de los lineamientos filtrados para | as orientaciones alpinas.

pond R TR 11000
- 10500
10000
- 2500
Q000
- B500
- 8000
- TE00
- 7000
-GS00

4452000
4451000

4450000

B8
ST ST — ] L - :
,'1 ] . \\._ ! L_tn
389000 370000 371000 72000  G7I000 374000 375000
Figura 2.8.1 Densidad de fracturacion del mapa de lineamientos total a escala 1:10.000.
Losvaloresdelaescalason en m'y el paso de mallade 525 metros.
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4452000

369000 370000 371000 372000 373000 374000 375000

Figura 2.8.2 Densidad de fracturacién interpolada del mapa de lineamientos a escala
1:10.000, filtrado segun las orientaciones activadas por los tensores pérmotriasicos. La
escala gréfica representa densidad de fracturacion en mi*, el tamafio de celda es de 525
metros.

4452000

4451000

4449000

:

360000 370000 371000 372000 373000 374000 375000

Figura 2.8.3 Densidad de facturacion del mapa de lineamientos a escala 1:10.000,
filtrado segin las orientaciones activadas por los tensores alpinos. La escala gréfica
representa densidad de fracturacién en m*. El tamafio de celda es de 525 metros.
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i ‘j - F.
Es interesante destacar que mientras en € mapa de densidad de fracturacion

permotriésico aparecen los méximos en la zona centro sur (Figura 2.8.2), en e mapa
alpino estos maximos aparecen mas hacia € norte (Figura 2.8.3). Esto indica que existe
una transicion entre ambos eventos tectonicos, activando la etapa apina agregados de
fracturas N-S.

De esta forma, es posible concluir que la etapa alpina activa los bordes del

macizo, mientras que su fracturacion central es de etapa permotriésica.

2.8.2 Andlisis correlatorio espectral de la densidad de fracturacion

A partir de la obtencién del variograma del mapa de fracturacién, tanto el total
como e mapa permotriasico y apino, es posible determinar de forma cuantitativa la
orientacion de la anisotropia en la distribucién espacial de los agregados de fracturas.

Un trabajo precedente sobre variogramas y campos de fracturas aparece en
Pérez L 6pez et d., (2003), donde se determina €l variograma de la distribucion espacial
de lineamientos de Europa, satélite de Japiter. En este trabgjo, se explica la teoria del
andlisis variogréfico aplicado en fracturacion de capas de hielo y se pone de manifiesto
la transicién de dos patrones de fracturacion mediante la descripcion de una orbita no-
sincrénica, siendo estos esfuerzos debidos a campos producidos por contraste de
densidades entre Jupiter y Europa (RodriguezPascua et a., 2003a) y que se relacionan
con la dimensiéon fractal de la distribucion espacial de las fracturas interpretadas
(RodriguezPascua et a., 2003b). La anaogia entre estos trabgjos y € que se ha
realizado en esta tesis hace referencia alos andlisis realizados sobre geometrias fractales

de fracturas, independientemente del campo de esfuerzos generador.

Variograma 1:10.000

Siguiendo las ideas presentadas en estos trabgj os precedentes, se ha determinado
el variograma del mapa de lineamientos a escala 1:10.000, tanto para € mapa total
como para el mapa filtrado permotriasico y apino (Figura 2.8.4, Figura 2.8.5. y Figura
2.8.6, respectivamente). Este andlisis estadistico indica la variacion de un parametro con
la orientacion, por lo que indica la anisotropia de ese valor. Este variograma linear se
obtiene a partir del correlograma, ya que ambos son los mismos en condiciones

estadisticas estacionarias.
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Figura 2.8.4 Variograma de la densidad de fracturacion del mapatotal
1-10.000.

3000
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Figura 2.8.5 Variograma de la densidad de fracturacién del mapa permotriasico a escala 1:10.000.
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1000-

‘_1“30

3000 2000  -1000 0 1000 2000 3000 4000
Figura 2.8.6 Variograma de la densidad de fracturacion del mapa alpino a escala 1:10.000.

Medida cualitativa de la anisotropia: a partir de la observacion de la alineacion
entre maximos y minimos en los mapas interpolados. Sin embargo, y debido a tamafio

de pixel del mapa discreto pueden aparecer errores de hasta 15°.

Mapa total 1:10.000: NO15°E, NO52°E, E-O, N124°E, por orden de importancia.
Mapa permotriésico: NOO9°E, E-O, N135°E, por orden de importancia.
Mapa apino: N60°E y N103°E, ambas por igual.

Mientras que la etapa permotriasica genera una anisotropia N-S, la etapa alpina
se decantapor E-O y NE-SO.

2.8.3 Relacion de la densidad de fracturacion con la anisotropia fractal y

€l tensor de esfuerzos

Desde los variogramas de los mapas representados en la figura 2.84, 285 y
2.8.6 es posible determinar de forma cuantitativa la anisotropia. El variograma muestra
lavariacion de un valor con la orientacién, es un gréfico con un valor cero (blanco) y un
valor méximo de 1 (azul). Un mapa homogéneo dibuja un variograma circular donde el
gradiente de la propiedad representa la variacion con la distancia.
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La interpretacion de los variogramas se lleva a cabo sobre los semi- variogramas
unidimensionales, tomando secciones en varias orientaciones.

Otra opcion consiste en dibujar la isograda cuyo valor es un 0,05-0,025 del
variograma y alinear los puntos de las eipses obtenidas (Paredes 2003, comunicacion
personal). Lafigura 2.8.7 muestra | as isogradas de 0,05 de los variogramas para el mapa
total (Figura 2.8.7 superior), apino (Figura 2.8.7 inferior derecha) y permotriasico
(Figura 2.8.7 inferior izquierda).

Los resultados de la anisotropia de cada uno de los mapas de lineamientos
representados se resumen en latabla 2.8.1.

Comparando estos valores de anisotropia de la densidad de fracturacion con la
orientacion de los tensores alpinos y permotriasicos (apartado 2.5.2 y Figura 2.5.6),
parece claro que la anisotropia pérmica cercana a E-O se relaciona con € periodo
extensional N-S, dando lugar a agrupamientos de fallas normales y direccionales.

MN52,5°E

Figura 2.8.7 Superior: variograma
para la isograda 0,05 del mapa
total de lineamientos a escala
1:10.000. Inferior  derecha:

del mapa alpino de lineamientos a
escala 1:10.000. Inferior
izquierdac variograma para la
isograda 0,05  del mapa
permotriasico de lineamientos a
escala 1:10.000. Los resultados
aparecen en latabla2.8.1.

TOTAL 110,000 x variograma para la isograda 0,05

0,05

MI35E

L FPERMOTRIASIC ; ALFPING

Anisotropia mapa 1:10.000 - variograma

TOTAL NO15°E, N52°E E-O N124°E
ALPINO NOO9°E E-O N135°E
PERMOTRIAS N103°E NOGO°E

Tabla 2.8.1. Anisotropia de la densidad de fracturacion del mapa de lineamientos a escala
1:10.000. Estos valores corresponden alaisograda 0,05, tal y como muestra lafigura 2.8.7.
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La anisotropia del episodio alpino aparece NO60°E formada por la extension NE-
SO mientras que la N103°E se relaciona con la extension NE-SO.

El mapa total muestra una persistencia en la orientacion EO. Esto es cebido a
un efecto geométrico de la disposicion bidimensional de los lineamientos y que
corresponde a lado largo del mapa. De echo, es probable que también tenga su
implicacion en los mapas alpinos y permotriasico, aungue en menor medida al filtrarse

|as orientaciones.

129



Sobre la Teoria del Caos aplicada en Sismotectonica Capitulo 2

2.9 Elipsoide fractal de la distribucion tridimensional

de fracturas

Una vez andizada la dimension fractal unidimensional en los mapas de
lineamientos a escala 1:2.000, 1:10.000 y 1:500.000, asi como la densidad de
fracturacion del mapa a escala 1:10.000, vamos a obtener la dimension fractal de la
fracturacion unidimensional para una orientacion vertical. De esta forma, se procede a
reconstruir € elipsoide fractal, segun la orientacion de la dimensién fractal horizontal
maxima (Dnmax), la dimensidn fractal horizontal minima (Dymin) Y la dimension vertical

(Dy). De estaforma, definimos €l factor de formafractal (F').

Partiendo de la definicion del factor de forma R’ del tensor de esfuerzos (tabla

2.5.1), se define € factor de forma fractal como:

D, ?D

F? H min (2-6)

D ?D

H max H min

Siguiendo la definicion de R’, es posible construir el siguiente cuadro

R EJES F’ ejes REGIMEN DE ESFUERZOS
R? -2 2y=%>?; F? +? Dy>Dumax= Dnmin COMPRESION RADIAL
R<0 ?2y>?%>?; F>1  Dy>Dhmax> Drnin  COMPRESION TRIAXIAL
R=0 ?2y>?%=?;, F=1 Dumx= Dy> Dhnin COMPRESION UNIAXIAL
0<R<1 ?2y>?,>? O0<F'<1 DHmax> Dy> DHnin DESGARRE
R=1 ?;=?y>?« F=0  Dpmx> Dumin= Dy EXTENSION UNIAXIAL
R>1 ?,>?%>?% F'<0 Drmax> DHmin> Dy EXTENSION TRIAXIAL
R? +?  2,>?y=?%x F? -? Dumax= Dumin> Dy EXTENSION RADIAL

Tabla 2.9.1 Analogia entre el factor de forma R’ del tensor de esfuerzosy el factor de forma F' de
la dimension fractal unidimensional de la distribucién espacial de fracturas. La dimension fractal
se obtuvo a partir de un andlisis de box-counting unidimensional.

Siguiendo estos conceptos, calculamos la dimension fractal en la vertical a partir

de los sondeos realizados en le macizo granitico (Hidropap, 1999).
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2.9.1 Analisis Fractal unidimensional de un sondeo vertical

Durante el desarrollo del proyecto HIDROBAP (Hidrobap, 1999), se llevaron a
cabo una serie de sondeos verticales, denominados S11, S12 y S16 (Figura 2.9.1y
Figura 2.9.2). También se realizaron una serie de sondeos que no se utilizan ya que se

hicieron inclinados.

i Hll; L1 [ |

8
|

e

|. |

profundidad (m)
g
I

l

B

Figura 2.9.1 Sondeo vertical S16 localizado en el macizo de El Berrocal (Modificado de Hidrobap, 1999).
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)

Figura 2.9.2 Rosa de orientaciones del
sondeo 16, con una orientacion preferente
segin NE-SO, coincidiendo con las
orientaciones obtenidas en los mapas de
lineamientos (Figura 2.5.7) y con los datos
de campo.

El sondeo 16 se redlizé sobre
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Figura 2.9.3 Distribucion de los buzamientos de las
fracturas interpretados sobre el sondeo 16. Aparecen
dos agrupamientos principales entre 3250 metros y
entre 450 y 600 metros.

(Tabla 2.9.11). La dimension fractal

se oObtuvo a partir de un

recubrimiento unidimensional segin

el cddigo DFP, tal y como se describe
en el capitulo 1.

SONDEO VERTICAL 16

Dy

Total
Alpino
Pérmico

0,84
0,80
0,79

Tabla 2.9.I1 Resultados de la dimension fractal sobre las
fracturasinterpretadas en el sondeo vertical 16.

Siguiendo las consideraciones descritas sobre la dimension fractal y los mapas

dindmicos obtenidos a partir del andlisis microtectonico del macizo granitico, la

dimensién fractal de las fracturas que responden a conjunto alpino es mayor que la

dimension fractal de las fracturas del conjunto de fracturas permotriésicas (apartado

2.6).
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Por otro lado, la dimensién fractal del conjunto total de fracturas interpretadas en
el sondeo 16, con un buzamiento superior a 30° es de 0,84. Comparando con las
dimensiones fractales obtenidas para los diferentes mapas de lineamientos (tabla 2.4.11),
observamos que se relaciona con la Dy obtenida para € mapa 1:10.000 segun la
expresion:

Do (1:10.000) =D, + 1 (2-7)

Esto es nmuy interesante, puesto que expresa la siguiente ecuacion (Turcotte,
1992, Turcotte, 1996, PérezL Opez et al., 2001):

Do (2D) = Dy (1D) +1 (2-8)

De esta forma, la ecuacion (2-7) expresa la igualdad de la ecuacion (2-8). Por
este motivo, junto con el hecho de que se dispone de medidas de dimension fractal a

esas escalas, se reconstruyen las elipses fractales parala escala 1:2.000 y 1:10.000.

2.9.2Reconstruccion del eipsoide fractal

La figura 2.9.4A muestra las elipses fractales para € mapa de lineamientos
1:2000, mientras que la figura 2.9.4B muestra las elipses para el mapa de lineamientos
1:10.000. Junto a las elipses se ha representado la orientacion de los valores de ? ymax
para el campo permotridsico y apino y la orientacion de los campos definidos. De esta
manera, es posible analizar larelacion entre el tensor de esfuerzosy la elipse fractal.

La tabla 2.9.111 resume los principales resultados en la reconstruccion del
elipsoide fractal paralaescala 1:2.000 y 1:10.000.

El parametro F' es que se define a partir de su comportamiento fisico en relacion
a pardmetro R'. El R' se expresa a partir de los modelos de ensayos uniaxiales,
triaxiales, etc, variando a orientacion de los ges ?x, 2y Yy ?z. Al definir F, larelacion
geométrica aparece entre Dymax Y ? Hmax- Sobre un sistema ortogonal 3-D, el consenso es
laiguadad ?Hmax = ?y, ?Hmin= ?x Y ?z = esfuerzo en la vertical. Esta analogia parte del
hecho de que sobre el 100% de los casos medidos siempre hay un ge sobre la vertical
(De Vicente, 1988) y que éste coincide con uno de los valores principales del tensor de

esfuerzos, ?1, 72y ?s.
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PERMOTRIASICO ALPING )
-

L

M150E

z +* A
G 7S 1:10.000 A.

FERMCOTRIASICOD ALFPIMNO

Figura 2.9.4 @) Relacién entre € tensor de esfuerzos y el elipse fractal obtenidos sobre e mapa de
lineamientos 1:2.000, tanto para el campo permotridsico (izquierda), como apino (derecha). (B) Relacion
entre el tensor de esfuerzos y €l elipse fractal obtenidos sobre el mapa de lineamientos 1:10.000, tanto
para el campo permotriasico (izquierda), como alpino (derecha). Las flechas rojas indican la orientacién
de ?nmax para los tensores definidos en cada evento tecténico. También se indica en cada caso, la
orientacion de Dymeax, que corresponde ala maxima dimension fractal en la horizontal. Las flechas blancas
y negras indican el tensor regional de cada campo de esfuerzo, extension N-S para el evento
permotridsico y compresion N-S para el evento alpino. En lineas generales, Dymax @parece perpendicular a
?Hmax, O @45°. Lainterpretacion de estas figuras aparece en €l texto.
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1:2.000
evento Dy Duimax Dumin F similitud Régimen
alpino 0,80 0,80 0,57 1  Dv=DumacDumin Extension uniaxial
permotriasl 0,79 0,71 0,42 1,27  Dy>Drmax>Drimin Extension triaxial
permotriasl| 0,79 0,67 0,37 1,4  Dy>Dhmax>Dmin Extension triaxial
1:10.000
evento Dy Drmax Dumin F similitud Régimen
al pi no 0,80 0,65 0,53 2,25 DV>DHmax>DHmin Extension triaxial
permotriasl 0,79 0,69 0,50 15 Dv>Dhma>Drmin Extension triaxial
permotriasl| 0,79 0,63 0,58 42  Dy>Dumax=DHmin Extensiénradial

Tabla 2.9.111 Reconstruccion del elipsoide fractal de la distribucién espacial de lineamientos y dimension
fractal de fracturas interpretadas en el sondeo 16.

¢Por qué definimos F?. Nuestra intencion es determinar un indice de fractalidad
en relacién con la orientacion, y que pueda ser comparado, geométricamente, con €
tensor de esfuerzos. ¢Por qué?. Porque el estudio estadistico clasico de andlisis
poblacional de falas, es necesario pero no suficiente para determinar el estado tensorial
de una zona cualquieray mas alin para determinar qué familias de fallas obedece cada
grupo de tensores de esfuerzo. Esto es muy importante, porque los tensores se
determinan desde un criterio "geométrico”, por 1o que los patrones de fracturacion
"deben” de mostrar este criterio.

Esta idea conduce a relacionar el factor de brma del estado tensorial con el
indice de fractalidad del patron de fracturacion. Si se constata que Duymax €5
perpendicular a ?ymax, cuando aparezca, por gemplo, ?Hmax = ?Hmin, €S SEQUIO que
Dhmax etara en la vertical.

Esta relacion inversamente geométrica implica que los vaores de F y R’
corresponden a los inversos, tanto en la compresion radial como en la extension radial.
Por gemplo, s R =-?,F =+? (Tabla2.9.11l).

Haciendo la anadlogia para todos los estados tecténicos definidos con e
parametro R’, es posible congtruir la Tabla 2.9.111, la cual muestra la relacion entre €
elipsoide de anisotropia fractal y el estado de esfuerzos de la zona.

También se podria haber definido e parametro F' para Dimax = ?x, Dimin= ?y Y
D, = ?y. Sin embargo, esta relacion de perpendicularidad solo afecta al plano XY/, por lo
gue no queda tan clara la definicion de F' frente al razonamiento anterior. En cualquier
caso, los resultados serian igual de homogéneos, variando solo los valores finaes. El

concepto permanece inalterable.
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2.10 Discusion de los resultados

La distribucion espacial de falas y lineamientos en El Berrocal, constituye una
geometria fractal en 2 dimensiones cuya dimension fractal depende de la escala de
representacion de dichas estructuras. Los valores de la dimension fractal obtenidos para
el mapa de lineamientos a escala 1:2.000 es de 1,66; para 1:10.000 se obtuvo 1,87; para
1:500.000 se obtuvo 1,78. El vaor de esta dimension fracta o dimension de
recubrimiento (Dg) para la escala regional (1:500.000) es similar a otros valores
obtenidos por diversos autores bajo las mismas condiciones de andlisis. En cualquier
caso e independientemente de la escala de representacion, los patrones de fracturacion
representados mediante los lineamientos foto- interpretados presentan un elevado grado

de complgjidad, con un valor de la dimensién fractal por encimade 1,5.

Los mapas de lineamientos filtrados mediante criterios dinamicos muestran un
patron de fracturacion que responde a los tensores de esfuerzos obtenidos a partir del
andlisis poblacional de fallas sobre datos de campo de fallas con estria. Ambos patrones
configuran un fractal bidimensional cuya dimension fractal Dy esde 1,75y 1,79 parad
patrén de fracturacion permotriasico y alpino, respectivamente. El valor mayor de Oy
del patron apino se explica debido a que éste Ultimo campo ademas de neo-formar
fallas, reactiva varias familias permotriasicas (NO-SE y NE-SO), aumentando el grado

deirregularidad en su distribucion espacial.

Por otro lado, la dimensién fractal Dy de los mapas dinamicos filtrados por
eventos tecténicos (1,75 y 1,79) es menor que la dimension fracta del mapa de
lineamientos sin filtrar a escala 1:10.000 (1,87). Esta circunstancia se contempla dentro

del andlisis fractal de subconjuntos de conjuntos fractales.

Ademas, la dimension fractal Dy del campo alpino es mayor que € valor de Dy
del campo permotridsico a pesar de que éste Ultimo presenta un nimero mayor de
lineamientos (498) frente a campo apino (340). Esto indica que la dimension fractal no
depende del nimero de lineamientos sobre la superficie, sino que depende del grado de

irregularidad que presenta esa distribucion espacia (Pérez Lopez, 1999).

Dimension fractal del conjunto total de fracturas: andlisis bidimensional
La distribucién espacial de fracturas en el plano sigue una ley de potencia cuyo

exponente constituye su dimension fractal. Esta propiedad define la fracturacion como
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invariante al cambio de escala, aunque la dimension fractal obtenida dependa de la

orientacion de medida. La dimension fractal de la distribucion espacia de fracturas de
los mapas totales en las escalas 1:2.000 y 1:10.000 calculada mediante la técnica de

conteo binario 2-D (box-counting) es de 1,66 y 1,85, respectivamente.

A escala regional, 1:500.000, € valor de la dimensién fractal es de 1,78. Estas
diferencias en las dimensiones fractales son bastante significativas. Si la dimensién
fractal muestra € grado de irregularidad del patron de fracturacion en esas escalas, la
maxima complejidad en la distribucién de fracturas se produce a escala 1:10.000. En la
escala 1:500.000 aparecen maés fracturas, y con mismo rango de ordenes de magnitud
relativas a tamafio de esas fracturas (minimo de tres ordenes de magnitud), lo que
puede inducir erréneamente a pensar que se distribuyen més irregularmente. Un valor
menor de la dimension fractal en esta escala podria explicarse mediante una distribucion
de la fracturacion mas homogénea, que provoca una pérdida de informacion espacial
respecto a grado de complgjidad de esa misma distribucién en escalas mayores
(2:10.000).

Tampoco hay que desechar la idea de un excesivo nimero de fracturas en la
escala 1:500.000 que provoque esta homogeneizacion en la distribucion de la densidad
de fracturacién. El valor mas bagjo de la dimensidn fractal en la escala 1:2.000 indica
gue es e mapa mas homogeneo de los representados. O bien reflgja procesos mas
locales que no reflgjan el grado de complejidad regional o bien no se ha caracterizado

adecuadamente la totalidad de la fracturacion y falta informacion espacial.

Dimension fractal y campos de pal eoesfuer zos

Los patrones de fracturacion debidos a diferentes campos de paleoesfuerzos,
también se distribuyen segiin una ley de potencia, y muestran una diferente dimension
fracta al aplicar la técnica bidimensional. Los valores obtenidos indican un mayor
grado de complgjidad en & campo apino (1,79) frente al campo permotriasico (1,75).
Este resultado es compatible con la idea de un campo de esfuerzos actuando en una
zona donde anteriormente habia actuado un campo previo, reactivando estructuras
existentes y neo-formando otras, aumentando finalmente e grado de complgjidad en su

patrén de fracturacion.
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Dimensién fractal segin la orientacion del perfil del fracturacion: analisis
unidimensional

Los andlisis unidimensionales sobre los mapas 2D de lineamientos a escala
1:2.000 y 1:10.000 indican la existencia de una anisotropia fracta que se muestra como
una elipse orientada, cuyo gje mayor responde a la dimensién fractal maximay € ge

menor ala dimensién fractal minima

Filtrando por eventos tectonicos, aparecen elipses fractales relacionadas con la
proyeccién del tensor de esfuerzos sobre un plano horizontal. Para el ejemplo analizado,
sobre la escala 1:2.000, la orientacion de ?ymax aparece perpendicular a la Dymax en €
pérmico y en € caso alpino, para la mitad de los tensores medidos, mientras que la otra
mitad se encuentra a 45°.

Para la escala 1:10.000, también aparecen perpendiculares ?ymax Y Dimax. Sin
embargo, en este caso gparecen permutados |os tensores respecto al caso anterior.

La figura 2.9.4 muestra como para la elipse fracta pérmica derivada del mapa
1:2.000, aparece N70°E perpendicular a Dymax N155°E, y que se mantiene a escala
1:10.000. De esta forma, se mantiene la autosemejanza entre ambas escalas. Sin
embargo, en la escala 1:2.000 aparece una anisotropia de Dymax en N9%E, que es
perpendicular al campo extensional N-S.

En e caso apino 1:2.000, N150°E aparece a 45° de Dymax. Sin embargo, en
1:10.000 la orientacion de ? ymax N10°E es perpendicular a N110°E.

Estas variaciones en e comportamiento entre ambas medidas, parece responder
a efectos locales, de tal forma que a escala 1:2.000 aparezcan efectos locales en la
fracturacion que perturbe la distribucion espacial de fracturas. Sin embargo, a escala
1:10.000 s se mantiene esta relacion, tanto para el mapa pérmico como alpino.

Hay que contar también con la génesis de los mapas de lineamientos, puesto que
estos no constituyen auténticas falas activadas por los tensores. Esto implica que
aparecen estructuras que perturben, en cierta manera, la medida de la dimension fractal
unidimensional. Sin embargo, estadisticamente son representativas, tal y como se pone

de manifiesto en los resultados obtenidos.

En auanto a dipsoide fractal calculado (tabla 2.9.111), el factor de forma F
calculado es compatible con campos de esfuerzos extensionales, tal y como se ha

determinado en campo a partir del andlisis poblacional de fallas (figura 2.5.6).
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En conclusién, existe una relacion geométrica entre € tensor de esfuerzos en
cuanto a larelacién entre ?ymax Y Damax, perpendiculares entre si, y el factor de forma
de ambos dlipsoides, que es el mismo (Figura 2.9.5).

En suma, partiendo de que & andlisis poblaciona de fallas es una condicion
necesaria, pero no suficiente, para determinar €l estado tensiona en un area con
informacion de la estria sobre € plano de falla, e método propuesto de andlisis de la
anisotropia fractal permite completar el método anterior. Si la anisotropia fractal
determinada mediante la fractalidad de los campos dinamicos interpretados a partir del
andlisis poblacional no se corresponde con los grupos de tensores definidos significa
gue las asignaciones de |os mismos deben de ser revisadas.

Estos resultados se gustan a los datos medidos en e macizo de El Berrocd,
donde € comportamiento mecanico del granito es bastante homogéneo, debido a las
caracteristicas litoldgicas del mismo. Esto significa que este andlisis es un estudio local
e incipiente, que debe completarse con analisis similares en éreas tecténicas de tipo
compresivos y en desgarre puro. Incluso yendo mas ala y estudiar los efectos de la

litologia en estos andlisis estructural es.

COMPRESION  COMPEESION  COMPREZION DESGARRE  EXNTEMSION EXTEMSION EXTEMSION
READIAL TRIAXIAL LINIAXIAL UMNIAXIAL  TRIAXIAL RADIAL
o A 0 =07, 0.>0.=0, a5, >0, ﬁ)_‘:.-n':' =,
z ”:‘ =4 [T":r}ﬁ-" ﬁ-.':}ﬁ;.:}ﬁx O )::’ ".T-. '.}".T'-. I UI‘
I

R'<0 R=0 0<R'<] R'=1 R>1 R —+©
N @ @ & ’
D =D =D, D=D<D, D=D=D.
D =D =D D=D>D, D=D=D,

Figura 2.9.5 Representacion ideal del tensor de esfuerzos (elipsoide superior) y el elipsoide de anisotropia
fractal (elipse inferior). Entre ambos elipsoides se han sefialado los valores del parametro R’, mientras

gue en laparte superior estdn losvalores de ? y en lainferior los gjes de ladimensién fractal.
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La anisotropia fractal aparece a diferentes escalas, aunque solamente en el mapa
de fracturas 1:10.000 se observa una relacion entre el elipsoide de anisotropia fractal y
el elipsoide de esfuerzos. Esto es debido a que en cada escala grafica, se captura parte
de la complgjidad estructural que presenta la geometria de la fracturacion, aunque en
todos los casos aparece como un fractal.

En la escala 1:2000 aparecen geometrias fractales de |la fracturacién relacionadas
con caracteristicas locales permotriasicos mientras que para la deformacion alpina, no
aparece suficiente informacion estructural. De esta manera, las fracturas representadas
muestran una pegueiia ventana local del tensor regional, aunque las modas en
orientacion S son semejantes a las modas que aparecen en escalas mas regionales. Esto
se reflgia en las elipses fractales de simetria ortorrombica que no se relacionan con €
tensor determinado através del andlisis poblacional.

Escala 1:10.000: En esta escala aparece el macizo granitico como una entidad
geolgica propia con un comportamiento homogeéneo frente al tensor regional, tanto el
permotriasico como el alpino. En esta escala se observa la relacion de perpendicul aridad
entre la direccion de Dymax Y ?Hmax, aunque ambos elipsoides presentan factores de
forma andogos.

Escala 1:500.000: Escala que difumina la complejidad estructural de los tensores
determinados por andlisis de la estria sobre plano de falla ya que incorpora informacion
sobre diferentes comportamientos mecanicos (materiales terciarios) y efectos locales de
deformacién. Debido a esto, no procede establecer ringuna relacion geométrica entre

ambos elipsoides

Corolario

Desde un punto de vista metodol 6gico, |a determinacion de la escala minimay méxima
de comportamiento fractal debe de buscarse mediante criterios geoldgicos, en este caso en
funcién del tamafio de la fractura menor y de la mayor érea sin fracturar. En € andlisis
bidimensional es necesario desplazar y rotar la malla para comprobar €l carécter autosemejante
del conjunto. En & analisis unidimensional, debemos realizar perfiles orientados con un minimo
del 5% de masa dd conjunto (nimero de fracturas frente al nimero total). Sumando todos los
perfiles de fracturacion obtenemos una dimension fractal (box-counting D) smilar a la
obtenida con la técnica bidimensional. De esta manera se homogeneiza cualquier anisotropia,
indicando exclusivamente el grado de méxima irregularidad en el espaciado entre fracturas para
esa orientacion.

En consecuencia, la distribucion espacia de la fracturacidn se comporta como un fractal
autosemejante anisotropo, dependiendo esta anisotropia de cada estado de esfuerzos generador.
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Mapa tectonico de la Tierra con las principales placas tectonicas y los terremotos asociados de
magnitud igual o superior a6.

La raza humana no es mas que escoria quimica sobre un planeta de dimensiones discretas, €l
cual orbita alrededor de una estrella nada notable en el borde de una galaxia que no se distingue en
absoluto de los cientos de millones de galaxias restantes. Y aun asi, construimos nuestra realidad en
torno a un solipsismo egdlatra con @ Unico fin de alimentar nuestra vanidad, la Unica consciente de
nuestro propio fracaso. ¢Quién crea a quién?.

Stephen Hawking

Todas las cosas que nos hacen disfrutar en plenitud, pueden hacernos sufrir enormemente, no

podemos pretender disfrutar sin estar dispuestos a sufrir proporcionalmente. Asi es el amor y la pasion,
asi eslavida.

Juanjo San Sebastian
Cita con la cumbre, 2000
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- 3- DINAMICA ESPACIAL DE LA

SISMICIDAD

RESUMEN

Una vez visto en el capitulo anterior como las fallas representan una
geometria fractal, en este capitulo se presenta la dinamica de la sismicidad también
como un fractal. Esta propiedad nace de la interpretacion de la Ley de Gutenberg y
Richter en la distribucidon de tamafios de los terremotos y de la autosemejanza que
exhibe la fracturacién en su distribucién espacial.

La ley de Ishimoto e Ida o Gutenberg y Richter se estableci6é en 1939 y 1944
respectivamente, siendo mas popular el segundo apelativo. Esta ley muestra como
la distribucién en frecuencia de los terremotos para un tamafio dado, sigue una ley
exponencial. El exponente de esta ley, el denominado parametro “b”, esta
relacionado directamente con la dimension fractal (Dg) de la distribucién espacial de
fallas sismogenéticas (Ley de Aki) y expresa la geometria fractal de la liberaciéon de
energia que se produce al romper un plano de falla.

Este capitulo comienza con unos conceptos basicos en sismologia puesto que
su objetivo no es desarrollar metodologia en la determinacién cel tamarfio de los
terremotos ni en la localizacion epicentral, centrandose en el estudio de las leyes
potenciales de la distribucién de terremotos.

Con el fin de intentar completar la dinamica de la sismicidad a escala
temporal, también se ha realizado un andlisis fractal de una serie paleosismica en
la localidad de Hellin (Albacete). Concretamente se ha comprobado la Ley de Aki
sobre la distribuciéon en frecuencias de la potencia de niveles de mezcla, los cuales
fueron calibrados con una magnitud local a partir de la definicion de la fluidificacion.

Posteriormente, se aplica la Teoria de la Informacién en la distribuciéon
espacial de terremotos para determinar un patron de liberacibn de energia
instantanea en la Peninsula Ibérica, segin el modelo dindmico fractal. Este patrén
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refleja la ocurrencia sismica ponderada por la energia liberada en los udltimos 100
afios y permite reconocer la escala de maxima informacién para la discretizaciéon de
los tamafios de los terremotos. Segun este modelo, es posible delinear provincias
sismicas instrumentales en la Peninsula Ibérica a partir de la variacion de este
patron.

Los andlisis realizados en este capitulo muestran una dinamica fractal de la
sismicidad, similar a la geometria fractal de la fracturacién, incluso dentro de un
intervalo temporal neotecténico (mioceno-actualidad), entendiendo el periodo
neotectdénico como el intervalo de tiempo desde que se establecié el campo de
esfuerzos activo.
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El interés principal de este apartado es la definicién conceptual de todos los
parametros que ayudan a etiquetar el tamafio de un terremoto y debido a esto, se
explican de forma somera. Sin embargo, estos conceptos son suficientes para entender
gue se conoce como ley potencial en sismologia y como se define la Ley de Gutenberg
y Richter (1944) o Ishimoto e Ida (1939).

3.1.1 Conceptos basi cos en sismol ogia.

Los terremotos constituyen un fendmeno fisico de disipacion de energia
resultante de la dislocacién entre dos planos de falla,desde un punto de vista fisico
(Figura 3.1.1). Espaciamente, se representan como una fuente puntual explosiva de
amplitud unitaria. Con esta definicion es posible representar |os terremotos como una
fuente impulsiva segin una onda compresiva esférica (u) que se propaga a una
velocidad C, tal y como representa la ecuacion (3-1) de la amplitud de la onda en €

sismograma (extraido de Montagner, 1995):

u(r,t,)?2(t, ?2t.)/4?2C%r (3-1)

Donde ???? es una funcidn tipo deta de Dirac, t; es e tiempo de comienzo del
terremoto, t; el tiempo de llegada a una distanciar, C lavelocidad de propagaciony ? la
densidad del medio de propagacion.

Las condiciones iniciales para asumir los sismos a un efecto puntua son: el

terremoto se propaga en un medio eléstico, homogéneo e isttropo, ademas de infinito.

escarpe defalla

plangdefala

Figura 3.1.1 Representacion esquemética
de un terremoto asociado a una falla de tipo
normal.
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Medida del tamafo de un terremoto

La magnitud representa e tamafio de un terremoto y es proporciona a la
energia liberada durante la dislocacion entre los planos de falla. La magnitud fue la
primera medida cuantitativa y su uso esta extendido ampliamente en la actualidad,
aunque presenta ciertos inconvenientes. Ademés, es muy dificil de relacionar
tedricamente con los pardmetros propios de la fuente: energia de la deformacion, salto
de fala, caida de esfuerzos, etc. (Kanamori y Anderson, 1975). Debido a esto, la energia
liberada por un terremoto se mide siguiendo dos procedimientos, en general: métodos
indirectos y métodos directos.

M étodos indirectos: estimacion de la magnitud

La respuesta de la tierra ante un terremoto se registra en el sismograma, a partir
de un sismografo que registra la llegada de las ondas de volumen P, S, SH, etc. (Figura
3.1.2).

La técnica clasica de medir la magnitud es a través de la medida de la amplitud
de una onda sismica especifica (P, S, superficial), medida en una frecuencia particular y
corregida la distancia entre e terremoto y la localidad donde esta situado el sismOmetro.
La magnitud en si se definio en los afios 30 a partir de los trabajos simulténeos de
Wadati (Wadati, 1928) y de Richter (Richter, 1958).

La primera llegada corresponde a la onda P u onda longitudinal, la cual presenta
un periodo cercano a 1 segundo. Después se registran las ondas transversales S, y

finalmente las ondas superficiades, Rayleigh'y Love, de periodo mayor (ente 18 y 32

segundos).
3 ONDAP | 250
- 20
ONDA S Figura 3.1.2 Sismograma
X 1= sintético representado en
i == L tiempo en ordenadas (seg.)
— =t i 50 y amplitud en abcisas
EEmamral| e Fams =1 = 2 (mm). La primera llegada
2= = corresponde alasondas Py
INTERVALOES despuéslasondasdetipo S.
S_P == T 100
150
200
| tiempo en segundos 250
T 10 Z0 @ % S 8 7 &0 30
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Magnitud Local, M_

Ya en la primera publicacion sobre una escala de magnitudes de los terremotos
(Richter, 1935) se indica como &l nimero de terremotos cae rdpidamente seglin aumenta
el tamafio de la misma. Richter (1958) define la magnitud local (M. )de un terremoto
como € logaritmo de la amplitud (A) de la sefid registrada en micras (10°° metros) por
un sismometro estandar (tipo Wood-Anderson), con un periodo propio de 2.8 segundos,
una amplificacion de la sefid con un factor de 2800 y 0.8 de atenuacion a una distancia

epicentral (?) de 100 kilometros.
M, ?logA?2.48? 2.76log ? (3-2)

La magnitud M_ asi definida se basa en dos hipdtesis muy particulares. La
primera que la amplitud define el tamafio de un terremoto y que la correccion del
sismOmetro es estadisticamente satisfactoria. Sin embargo, esta definicion no incluye de

formaimplicita, la influencia de la profundidad del sismo

Magnitud de ondas de volumen (my) y de ondas de superficie (Ms)

En distancias de registro superiores a 1000 kilémetros no se puede determinar la
magnitud M, debido a la atenuacion de la sefia y a la sensibilidad de los aparatos. Para
determinar la magnitud (my) a partir del sismograma, se mide el tiempo de llegada de
las ondas de volumen S, P o la diferencia entre ambas, |0 que indica la distancia ente la
estacion sismolégicay € epicentro. Por otra parte, se mide la amplitud en milimetros de
cualquiera de dlas y mediante € uso de un nomograma (Figura 3.1.3) se obtiene la
magnitud m, 0 magnitud de la onda de cuerpo (body wave magnitude). La magnitud my
es, por tanto, una medida logaritmica de la amplitud (A) cuyo rango de valores esta
comprendido ente 0 y 10 (Richter1958).

m, ?log(A/T) 2 Q(h; ?) (3-3)
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Figura 3.1.3. Nomograma para
determinar la magnitud Richter, m, de
un terremoto a partir de la distancia
epicentral en Km y la amplitud de la
onda medida en milimetros. |

Donde T es € periodo caracteristico de
la onda de volumen y Q(h; ?) es una funcién
empirica que depende de la profundidad (h) y
de la distancia al epicentro (?). Debido a que
se produce una saturacion en la sefid
registrada cuando las ondas utilizadas son las
SolasP, € limite de registro de la magnitud
es ? 55 De forma esquemdica la
localizacién del epicentro se obtiene mediante
triangulacion de tres estaciones sismoldgicas

convenientemente situadas (Figura 3.1.4).

area de incertidumbre

e = epicentro

triangulacion del epicentro

Figura 3.1.4 Célculo tedrico del epicentro a partir de la distancia al foco en tres estaciones
sismoldgicas. El punto exacto se obtiene mediante triangul acién de las secantes.

Cuando se produce € terremoto a larga distancia de la estacién sismoldgica,

dominan los sismogramas de ondas superficiales de largo periodo, cercano a 20

segundos, si €l terremoto es grande y relativamente superficial. Debe entonces aplicarse

la magnitud definida mediante las ondas superficiales (Ms) tiene un intervalo de

confianza5 ? Mg ?8, debido a que no se registran todas las longitudes de onda. Su

expresion viene dada a partir de:
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M ? malog( A/ T)} ?21.66?log? ?3.3 (3-4)

M étodos directos: estimacion del momento sismico

La estimacion de la magnitud tal y como se ha resumido en el apartado anterior
presenta varios inconvenientes, siendo uno de €llos € de relacionar éste parametro (la
magnitud) con pardmetros propios de la fuente sismica, tal y como la energia liberada,
el salto delafalla, etc.

Ademés, € célculo de la magnitud implica € andlisis de una parte del
sismograma, mientras que la energia liberada implica una integracion sobre la totalidad
del espectro.

Para entender mejor cOmo obtener la energia liberada a partir de parametros
propios de la fuente describamos los terremotos segiin e modelo de doble pargay la
dislocacion elastica (Steketee, 1958, Burridge y Knopoff, 1964, Maruyama, 1963,
Haskell, 1964, Aki, 1966). Sea una fala con un desplazamiento destral (Figura 3.1.5
izquierda). Las particulas de la zona hacia donde se desplaza € bloque sufren
compresion, mientras que la zona desde donde se desplaza sufre dilatacion. Este
esguema muestra una simetria a representarse por otro momento de par de fuerzas de

sentido contrario, sinestroso (Figura 3.1.5 derecha).

aux liar

- - ". H
S ' {
4T - : compresidn Y.
b/ / HA By dilstacitn
: S + D | 5
[ ! 1 - ! < Laslls
e , . : »\}_ N ;;,' - T e Ues Fallin
o = “ 1 ’
.. o~ S0
R - k3 NG ‘:ﬁj{_ N 'AFD
A + oy e " = —
s 1, AR S -
R . :/ N KON pularidad pals- dad
s LS ST raya 1 raya 2
Sem [l

Figura 3.1.5 (zquierda): Modelo de doble pareja aplicado en la génesis de un terremoto asociado a un
desplazamiento dextro de una falla en cizalla. (derecha): Mecanismo focal de una falla en desgarre que
representa las zonas en compresi6n y extension, registradas por la diferente polaridad de las ondas P.

Desde este esguema, una fala que produce terremotos se modela
matemati camente mediante dislocacion de una falla de cizalla sobre una superficie en
un medio elastico. Esta didocacién es equivalente a la distribucion de una doble pargja

de fuerzas sobre esta superficie cuyo momento total es:
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M, ? ?SD (3-5)

Donde ? es € coeficiente de rigidez dd medio, S € area de la superficie de
rotura 'y D la didocacion o sadto medio a lo brgo del plano de fala Esta cantidad se
denomina momento sismico es funcion del tiempo y las dimensiones mas comunes son
dinas por centimetro (din-cm) é newton por metro (N-m) en el sistema internacional.

Este modelo explica la

L4 G smetria de la rotura mediante el
ﬁ@ PESGARRE mecanismo del foco del terremoto,
gue constituye una representacion en

estereogrdfica de las zonas en
O FALLA NORMAL COMpresion y extension gque provoca

' la didlocacion (Figura 3.1.5).

Ademas, cada geometria de falla

presentard  un  mecanismo  focal
FALLA INVERSA
—) caracteristico (Figura 3.1.6).

La dimensién fisica de una

fuente sismica puede definirse

mediante el tamafio del plano de
Figura 3.1.6 Diferentes mecanismos del foco ; .
asociados alas geometrias de unafalla falla o por & area donde se localizan

las réplicas (Kanamori y Anderson,

1975).

Magnitud de momento (Mw)
Siguiendo la tendencia continuista de representar cuantitativamente los

terremotos mediante la magnitud, Kanamori (1977) propone la siguiente relacion:
2
M, ’?ElogM0 ?10.73 (3-6)

Siendo M,y la magnitud de momento con Mo en din/cm. Esta magnitud presenta
el mismo intervalo de registro que las anteriores.
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FECHA REGION LATITUD (°N) LONGITUD (°E) Ms Muw
25/06/1904 Kamchatka 52 159 80
04/04/1905 E. Kashmir 33 76 81
09/07/1905 Mongolia 49 99 84 84
23/07/1905 Mongolia 49 98 84 84
18/04/1906 Cdifornia 38 -123 83 79
17/08/1906 Islas Aleutianas 51 179 82
17/08/1906 Chile -33 -72 84 8.2
14/09/1906 Nueva Bretafia -7 149 81
03/01/1911 Turkestan 435 775 84
23/05/1912 Burma 21 97 80
26/05/1914 W-Nueva Guinea 2 137 80
01/05/1915 Idas Kuriles 47 155 80
[ ZEEr Haksmem 0 A5 00w @000 |
15/08/1918 |dade Mindanao 55 123 8.0
07/09/1918 Idas Kuriles 455 151.5 82
30/04/1919 Isdade Tonga -19 -172.5 82
05/06/1920 Taiwan 235 122 80
[ (Dm0 KesCim 0 % 2020 W 8 000000 ]
11/11/1922 Chile -285 -70 83 80
03/02/1923 Kamchatka 54 161 83 85
01/09/1923 Kanto 35.25 1395 82 79
14/04/1924 Mindanao 6.5 126.5 83
[[oumem awe 00000 0 2002 8w 00000 ]
14/05/1932 Molucas 05 126 8.0
03/06/1932 México 19.5 -104.25 82
02/03/1933 Sanriku 39.25 1445 85 84
15/01/1934 Nepal/India 26.5 86.5 83
[ Boss Wasmatne 0 B 000 1S BT |
01/02/1938 Mar de Banda -5.25 130.5 82 85
10/11/1938 Alaska 55.5 -158.5 83 82
30/04/1939 Idas Sdomén -10.05 1585 80
25/11/1941 Atlantico Norte 375 -185 82
[z el 0000000 0® 0 2 0 ]
07/12/1944 Tonanki 33.75 136 8.0 81
27/11/1945 O Pakistan 245 63 80
04/08/1946 Rep. Dominicana 19.25 -69 8.0
20/12/1946 Nankaido 325 1345 82 81
e e e ==
15/08/1950 Assam 28.5 96.5 86 86
18/11/1951 Tibet 30.5 91 8.0 75
04/03/1952 Tokachi-Oki 42.5 143 83 81
04/11/1952 Kamchatka 52.75 159.5 82 9.0
[ O0IE7 mAleilEe 0§ 00 mA 8L et |
04/12/1957 Mongolia 45.2 99.2 8.0 81
06/11/1958 Idas Kuriles 44.4 148.6 81 83
22/05/1960 Chile -38.2 -726 85 95
13/10/1963 Islas Kuriles 44.9 149.6 81 85
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FECHA REGION LATITUD (°N) LONGITUD (°E) Ms Mw
28/03/1964 Alaska 61.1 -147.5 84 9.2
04/02/1965 Islas Aleutianas 51.3 178.6 82 8.7
16/05/1968 Tokachi-Oki 40.9 1434 81 82
19/08/1977 Sumbawa -11.2 1184 81 83
19/09/1985 México 18.2 -102.6 81 8.0
23/05/1989 Ida Macquarie -52.3 160.6 82 82
08/08/1993 S. Idas Marianas 12.98 144.8 8.0 78
09/06/1994 N. Bolivia -13.84 -67.55 82
04/10/1994 Ias Kuriles 43.77 147.32 81 8.3
07/04/1995 Tonga -15.19 -17353 8.0 74

Tabla 3.1.1 Terremotos de magnitud Mg mayor o igual que 7.4 del siglo XX y su magnitud de momento
M,y asociada. Extraido de Montagner (1995).

La Tabla 3.1.I muestra los terremotos més importante durante e siglo XX,
destacando € terremoto de Chile de 1960 como e mayor registrado, de magnitud de
momento Mw = 9.5.

Relaciones empiricas entre la magnitud y la energia liberada

De forma empirica, la relacion entre la magnitud de ondas de superficie y la

energia liberada (Es), que coincide con € momento sismico My , para la mayoria de los

terremotos es:

M, ? E 210" (3-7)

Ademés, la relacion entre la energia liberada y la longitud de rotura (L) es (Aki,
1967a, Brune, 1970, Kanamori y Anderson, 1975):

E,?L° (3-8)

Y finamente, larelacion entre la superficie de rotura'y la magnitud de superficie
Ms (Utsu y Seki, 1954, Béth y Duda, 1964, Kanamori y Anderson 1975) es:

log S?1.2IM ¢ ?5.05 (3-9)
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3.1.2 Ley de Gutenberg y Richter (G-R)

Mediante andlisis estadisticos sobre la distribucion de la frecuencia acumulada
del tamafio de los terremotos y de forma independiente, Ishimoto e Ida (1939) y
Gutenberg y Richter (1944) establecieron esta ley empirica entre la magnitud de un

terremoto y su frecuencia:

log N(m) ?a ? bm (3-10

Donde N(m) es & nimero de terremotos de magnitud superior am.

Este comportamiento en forma de ley exponencia también aparece en la
liberacion de energia debida a la microfracturacion, generada a partir de ensayos de
compresion en laboratorio (Mogi, 1962, Scholz, 1968).

Atendiendo a la relacion logaritmica entre la magnitud y la energia liberada por
el terremoto, laley de Gutenberg y Richter muestra como la liberacion de energia sigue
unaley potencial 6 hiperbdlica 6 power -law.

El vaor de la constante "a' de la ecuacion (3.10) depende del nimero de
terremotos de la muestra por o que tiene escasa relevancia experimental. Sin embargo,
el valor del parametro b o exponente de la ley potencial presenta diversos valores. 1.1
para la sismicidad mundial, oscilando dentro del intervalo 0.5-1.5 (Aki, 1981) aunque
otros autores 1o restringen algo més: 0.7-1.3 (King, 1983). Las explicaciones sobre €l
significado de la ley de Gutenberg y Richter relacionan € parametro b con la
distribucion heterogénea de esfuerzos, atribuyendo esta relacién empirica a la
distribucién de esfuerzos. También se ha sugerido que e vaor del pardmetro b
representa un indice de complgiidad estructural, directamente relacionado con la
geometria de la fracturacion y la dimensidn fractal de la distribucién epicentral (Mufioz
Martin et al., 2000).

En e apartado siguiente, (3.2), se presenta la ley de Gutenberg y Richter como
un conjunto fractal en relacion con redes de fallas.

Sea la distribucién global de la sismicidad (fig. 3.1.7), la figura 3.1.8 muestra la
ley de Gutenberg y Richter parala sismicidad mundia obtenida de la base de datos del
catdlogo CMT de la universidad de Harvard (Dziewonski et a, 1981) entre los afios
1962 y e ano 2000, mediante la representacion del acumulado de la magnitud de
Richter, my (http://www.seismology.harvard.edu/ CM Tsearch.html).
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Figura 3.1.7. Distribucion espacial de la sismicidad mundial para terremotos de magnitud M,, > 5, entre
1976-1992, representado en la web por el Observatorio de la Tierra Lamont-Doherty de la Universidad de

Columbia

En total se utilizaron 18.267 terremotos con magnitudes (my) superiores a4.5. El

valor del pardmetro b es de 1.1, dentro del intervalo de confianza'y similar a obtenido

por otros autores en trabajos previos (Aki, 1981) y se obtuvo aplicando e método de

maxima verosimilitud (Aki, 1967), método que se anadliza en detalle en la seccién

siguiente (3.1.3).

Resulta particularmente interesante citar que en 19 anos de nuevo registro se

mantenga e valor mundial del parametro b, aunque resultaria arriesgado sacar

conclusiones precipitadas a estos resultados previos.

b-value = 1.1
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Figura 318 Ley de
Gutenberg y Richter parala
distribucion de la magnitud
(m,) de terremotos en
acumulado, del catdogo
Harvard CMT entre 1962 y
el afio 2001. ElI conjunto
consta de 18267 eventos
con una magnitud mayor
que 4.1. El pardmetro b (b-
value) obtenido por
méxima verosimilitud es de
11.
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También se ha determinado la relacion de Gutenberg y Richter para la serie de

terremotos de la base digital de Harvard que corresponden a aquellos relacionados con
zonas tectonicas de colisiéon continental. Estas zonas comprenden la micro placa Ibérica,
situada entre la colision de la placa Euroasiatica con la placa Africana, la zona de
colisién entre la Peninsula Ardbica con la Plataforma Rusa, |o que provoca la
sismicidad del Caucaso y éreas adyacentes, y la zona de colision continental entre la
India con €l Tibet que dalugar ala cordilleradd Himalaya (fig, 3.1.9).

El valor del pardmetro b, obtenido también mediante e méodo de maxima
verosimilitud, es de 0.62, menor que e parametro b de la sismicidad mundia (figura
3.1.10).

Desde un punto de vista meramente probabilistico, esto significa que € balance
entre terremotos medianos (4.5 < m < 5) y terremotos grandes (m > 7), es mayor para
las zonas de colision continental, dominando grandes eventos en estas zonas.

Figura 3.1.9. Localizacién geogréfica de las zonas de colision continental que incluye los
terremotos seleccionados para obtener € pardmetro b de la ley de Gutenberg y Richter. La
topografia y batimetria corresponde a un sombreado andlitico sobre una serie de datos con 2
minutos de resolucion, para datos de la agencia NOAA. La escala de colores indica
profundidades, tal y como aparece en la escala gréfica de la izquierda. Los vaores de
desplazamientos y los limites de colisién son aproximados, obtenidos seguin los graficos de la

direccion: http://www.itis-molinari.mi.it/, sobre tecténica de placas.
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Figura 3.1.10 Ley de Gutenberg y Richter para la sismicidad asociada alas zonas de
colision continental terrestres. Los terremotos que aparecen con € momento sismico
en acumulado constituyen sismos del catdlogo CMT de Harvard de magnitud M,, ?
45. El vaor de pardmetro b es 0.62 obtenido por méaxima verosimilitud. La
ecuacion de larecta de gjuste aparece en |la parte superior delacurva. En lagréficase
ha representado el momento sismico M.

Por otro lado, combinando la ley de Gutenberg y Richter con e momento

sismico se obtiene:

?
log N(m) ? '—blog Mo (3-11)
o

Atendiendo a la relacion entre el momento sismico y la longitud de rotura total
en e plano de fallay en un volumen tridimensional (Kanamori y Anderson, 1975, Aki,
1981, King, 1983):

M, ? L3 (3-12)

Esta relacion (3-12) muestra la autosimilitud de los terremotos (Aki, 1981) y es
razonable para la mayoria de |os terremotos registrados (Kanamori, 1975).
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autosemejanza en tres dimensiones:

?3b

log N(L),, ? ——Ilog L (3-13)
c
Y en dos dimensiones queda:
?2b
log N(L),, ? ——logL (3-14)
c

La ecuacion (3-11) y la ecuacion (3-12) muestran la distribucion de tamafios de
longitudes de rotura como un modelo de invarianza, lo que puede entenderse como un
comportamiento parabdlico o potencia ya que la distribucién de falas sismogenéticas
también sigue laley de Gutenberg y Richter.

Seria interesante encontrar una zona con suficiente calidad de informacion para
obtener longitudes de rotura total en fracturas sismogenéticas, con terremotos asociados,
y comprobar que cumplen las expresiones anteriores. A dia de hoy, no hay trabajo
alguno al respecto excepto las propuestas inicides de King, 1983 y de Wells y
Coppersmith (1994), aunque en el primer caso no se analiza de forma particular ninguna
zona, y €l segundo trabajo se trabaja para magnitudes n3>5. Si es interesante en el
trabgjo de Wells y Coppersmith (1994) €l hecho de que distinguen variaciones de
comportamiento potencial seguin la geometria de la falla.

Estacionaridad del parametro b

Diversos trabajos se han centrado en analizar variaciones del valor del parametro
b con & tamafio de los terremotos (Pacheco et al, 1992, Okal y Romanowicz, 1994,
Kagan, 1997).

En primer lugar, estos autores distinguen los terremotos gr andes de los pequefios
en funcidn de s rompen o no en superficie (magnitud superior o igual a 6), y lalongitud
de ruptura L es similar a la anchura de la ruptura W (Figura 3.1.11). El momento
sismico liberado en los terremotos pequefios escala de forma diferente con la longitud

de ruptura frente a los terremotos grandes (Kanamori y Anderson, 1975).
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Figura3.1.11. Tamafio de los terremotos en funcion de la ruptura superficial y de larelacion entre la
longitud de ruptura, L y laanchurade laruptura, W. Modificada de Pacheco et al., 1992.

Pacheco et a., 1992, explica esta variacion en la liberacion d e energia en
funcion del tamafio de los terremotos, mediante un sesgo en la ley de Gutenberg y
Richter. Este sesgo se produce por la fata de homogeneidad en la deteccién de los
tamafios de los terremotos de la red. Ademas la saturacion de la medida que aparece en
la medicion de grandes terremotos disminuye el valor de la magnitud registrada y que
aparece en |os catédlogos.

Estos autores explican este comportamiento mediante una ruptura, un cambio en
la autosimilitud de las falas en funcion de su geometria: o bien la relacidn entre la
longitud de roturay la profundidad de la superficie de ruptura, o bien larelacién entre la
anchuray lalongitud de la ruptua

Sin embargo, es méas razonable explicar este cambio 0 sesgo en la ley de
Gutenberg y Richter a partir del andlisis de la estacionaridad del proceso sismico para
poder afirmar que la tasa terremotos pequefios / grandes esta sesgada, amén que el valor
del parametro b no es homogéneo en todas las zonas tectOnicas. compresivos,
extensivos y zonas en régimen de tipo cizalla. Por otro lado, si se opera con e valor de
Mo, parece dificil que haya problemas de saturacion de la sefid puesto que es un
parametro de la fuente.

Okal y Romanowicz (1994) sefidan que la curvatura que muestra la ley de
Gutenberg y Richter, en funcién del intervalo de tamafio de la serie sismica analizada,

incrementa e valor del parametro b hasta dos tercios entre los terremotos pequefios
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el proceso geol bgico responsable de la sismicidad, al cual responsabilizan directamente.
Ademés, cuando € salto de falla coincide con la anchura de la superficie de ruptura,
modelo simétrico, aparece un aumento del valor de b, mientras que e modelo que
presenta una longitud de ruptura L mayor que la anchura (asimétrico), muestra un valor
mas bagjo (Romanowicz y Rundle, 1993).

El andlisis del valor de b obtenido sobre el catdlogo de Harvard indica que éste
catdogo favorece un modelo en € que L y W, dimensiones del area de ruptura, son
similares (simétrico), donde el valor de b medido para conjuntos representados por m,
se encuentra entre 1.35 y 2, mayor gque para datos representados mediante Ms (Okal y
Romanowicz, 1994). En este trabgjo se ha obtenido una variacion de b para mb entre
1,19y 1,27, mientras que paraMs entre 0,78 y 0,84 (fig. 3.1.13).

Estos autores también calculan €l parametro b para series sismicas relacionadas
con la geometria de la falla mediante € tensor de esfuerzos concluyendo que los
terremotos de fallas normales presentan un valor de b més ato. Segun la interpretacion
estadistica implica que provocan una tasa mayor entre terremotos grandes frente a
terremotos pequefios y medianos, aunque sefialan gque es algo precipitado concluir esto
debido alaescasez del registro temporal.

Mogi (1979) demuestra que la distribucion de magnitudes de los terremotos
registrados es diferente entre zonas de alta 'y de baga latitud, situando la frontera entre
ambas zonas en latitud 40°N y 40°S, o bien 38°N, 38°S para incorporar la secuencia
Chilena de 1960 en € grupo de altalatitud (Utsu, 1999).

En general, de las publicaciones mas relevantes sobre la variabilidad espacia del
pardmetro b destacan Ogata et al. (1991), Frohlich y Davis (1993), Karnik y Klima
(1993), Okal y Kirby (1995) y Wyss et a. (1997); y sobre la variabilidad temporal del
pardmetro b Smith (1986), Imoto (1987), Ogatay Abe (1991) Trifu y Shumila (1996).
El trabgjo de Frohlich y Davis (1993) demuestra que €l valor del parametro b es mayor
para el conjunto de terremotos debidos a fallas normales (mecanismo focal normal).

Mufioz-Martin et al (2000) presenta un indice de complgjidad estructural a partir
de la variabilidad del pardmetro b y la dimension de recubrimiento Oy. Segun este
indice propuesto, su valor sera mayor cuanto mas energia sea liberada por terremotos
pequeiios y aparezca una mayor dispersion espacial de |os epicentros caracterizada por

esadimension fractal.
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Figura 3.1.12 Ley de Gutenberg y Richter de la base de CMT-Harvard, comprendida entre el 3/07/1962 y el 30/05/2001. Originalmente consta de 18267 terremotos, y se ha
representado para la magnitud m,, Msy M. No se han considerado aquellos terremotos con valor nulo de magnitud. Abajo aparece laley de Gutenberg y Richter para los
terremotos someros (13520) de la misma base digital. Estos terremotos tienen una profundidad menor a 65 Km.
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3.1.3 Calculo del parametro b dela ley G-R

Existen varias técnicas para gjustar €l valor del parametro b. El gjuste de la serie
de puntos es de tipo exponencial s se representan magnitudes y potencial en el caso de
energia liberada. Por este motivo, en € primer caso se gusta sobre un diagrama log
normal aquella seccion de la curva que configura una recta. Para un gjuste potencial, se
representa en diagrama log-log 6 bilogaritmico, ajustando también aquellos puntos que
configuran una recta.

También es importante que la estimacién del pardmetro b de laley de Gutenberg
y Richter se presente con dos decimales para poder determinar como se relaciona con la
geometria de la falla, con € contexto geotecténico donde se registro la serie sismica'y
con las propiedades del medio. Ademas, este valor es muy sensible del método de
céculo utilizado, por lo que a continuacion se revisan de forma breve los métodos més

comunes.

La ley de Gutenberg y Richter como una funcién de probabilidad
El comportamiento semilogaritmico que dicta la ley de GutenbergRichter (G-
R), puede asociarse con la funcion de probabilidad empirica F(M) = Prob[M?m],

atendiendo a que:
log N[M>m] ? -bM (3-15)

Por lo tanto, s se verifican las relaciones entre e nimero de sismos con

magnitud M mayor que una dada my su probabilidad de ocurrencia queda:
N[M>m] ? Prob[M>m] =1 - Prob[M?m] (3-16)
y que:
log CF(M) =log (1 - F(M)) =log (1- Prob[M?m]) (3-17)
entonces puede decirse que:

log CF(M) ? log N[M>m] ? -bM (3-18)
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Es decir, la funcién complementaria de la de probabilidad empirica CF(M), se
comporta como una funcién de potencia con exponente -b, de la magnitud M, (ecuacion
(3-18)).

El comportamiento de la ley de G-R puede explicarse desde una perspectiva
geométrica. Supdngase para €llo una zona de tamafio constante ? con una serie de
fracturas, en la que se producen N[M] terremotos de magnitud M, cada uno de ellos
sobre un &rea de fractura de tamafio S M]. Para una magnitud M cualquiera, cuanto
menor sea € vaor de S(M] un mayor nimero de fracturas puede sr la responsable de

ese terremoto y parece razonable escribir que:

N[M]SIM] ? ? (3-19)

y despejando:

log N[M] ? -log §M] (3-20)

y teniendo en cuenta la relacion entre magnitud y superficie de fractura generadora del

sismo (ecuacion 3-9):
logSM]? M (3-21)
luego:
logN[M] ? M (3-22
Si se compara la ecuacion (3-22) con la ecuacion (3-15), el valor de b debe de
ser muy préximo a la unidad. El tiempo de recurrencia de un terremoto de magnitud M
es proporcional aN?, asit? N1 ? S? L2 Eso implica que la tasa de agunos de los

procesos asociados con |os terremotos como puedan ser 1os desplazamientos o caidas de

esfuerzos, es uniforme.
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liberacién de energia en un terremoto, en funcién de los dos parametros establecidos b y

Umin, €S.

b

? U ?
F(u) 2 22U 5 B 3Umn 2
?u u? u ?

(3-23)

El cambio aplicado en la ecuacion (3-22) supone la existencia de una relacion
entre la magnitud y la energia total de la onda sismica. Esta ha sido estudiada por
muchos investigadores, entre otros Gutenberg y Richter (1956) y Béath (1958), de tal
forma que tras una serie de revisiones de las conclusiones obtenidas en e primer

trabgjo, se llega ala expresion:
log u=15Ms+11.8 (3-29)
0 bien segiin € trabgjo de Béth, (1958):
logu=24m,+5.8 (3-25)

Estas relaciones, ecuacion (3-24) y (3-25), son empiricas y basadas en la
equivalencia o condicion de semejanza por la que la densidad espectral energética hasta
€l periodo de 20 segundos puede representar todo € espectro, o a menos la integral del
espectro, entendiendo la densidad espectral energética como el espectro de densidad de
varianza o0 de frecuencias de los trenes de ondas superficiales producidos en un

terremoto. Tanto una como otra relacion implican que, aproximadamente, se verifica:

u? 101-°M. (3-26)

Se han propuesto muchos modelos que tratan de corregir la considerable
desviaciéon encontrada sobre los graficos semilogaritmicos (Utsu, 1999). Los modelos
encontrados pueden clasificarse en dos tipos fundamentales. aquellos que muestran una
relacién de tipo concava (? > 2) y aguellos para los que la relacion es de tipo convexa
(? <2) (Figura3.1.13).
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Log N(M)

>
M

Figura 3.1.13 Diagrama de las posibles funciones concavas,
convexas o lineales, que definen la relacion semilogaritmica de
frecuencia-magnitud en la Ley de Gutenberg y Richter.

Se define e valor de ? (Utsu, 1999) por e cociente entre la esperanza de las
diferencias cuadréticas de las magnitudes y la magnitud umbra Mmin, y la esperanza a

cuadrado de estas diferencias queda:
?2 =E[X?]/E[X]* ; X=M - Muin (3-27)

En e caso de la ley de GR es facil comprobar que € valor de ? = 1. Una
recopilacion extensa y reciente de las aproximaciones histéricamente propuestas a esta

relacion puede encontrarse en Utsu (1999).

Célculo del parametro b segiin el método de méxima verosimilitud (MLM)

De nuevo sea “u” la liberacion de energia que se produce por un terremoto, con
“n” e nimero de terremotos en un area. La utilizacion del méodo de méxima
verosimilitud para determinar los pardmetros de la ley de G-R de distribucion de
frecuencias de terremotos, precisa de la construccion de la funcién de verosimilitud
(Aki, 1967b) que, por definicion, es:

LU )22 F(U) (3-28)

i?1

Sustituyendo la funcién de densidad de probabilidad (3-26) para un conjunto de
n datos de energia liberada en el terremoto (momento sismico) y, relacionada con la

magnitud del evento (3-25) mediante la expresion:
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" b 2u_ 7d
min D) ?? —3—"2-3 (3-29)

L(u;;u
iz Up 2 Uy 2

Habitualmente, y por motivos que facilitan en célculo, suele tomarse el

logaritmo de esta funcion de verosimilitud con lo que:

" p2y. ? 0 '7b ou. 2?
10g L(U; iU b) 2 1og P =313 29 log 3—3 ? (3-30)
in U2 U 2 i 8U ?2U 2?3

A partir de la ecuacion (3-30) se estiman los parametros, derivando la expresion
(3-30) respecto a cada uno de ellos e igualando a cero. Asi, derivando respecto a b:

?logL(u;;u.,,.b)

min !

?0
?b
’?umln? =
n 22 2p2u, 2% ﬂl?blogou % 2Upin 2 o
9_'409"—3&3 297 28 25059 10g3im 300
’)bg 3U| ? Ui ? ?)3 i71 b b i?71 ? ui ?

Despejando el parametro b queda:

b? ?—— (3-32)

? Im min

i?1 i

La expresion (3-32) puede ser transformada en otra mas sencilla de utilizar,
teniendo en cuenta la informacion que habitualmente proporcionan las bases de datos

sismicas y en concreto la base digital del Instituto Geogr&fico Naciona. Para €llo,

operando:
b?— n e — Pl (3
? logui ’)? IOgumin _? logui ?logumin o min
i7l i?1 i7l

171



Sobrela Teoria del Caos aplicada en Ssmotectonica Capitulo3

Donde se hallamado magnitud promedio a la esperanza E[M].

Ahora, derivando respecto a unin, € igualando a cero:

olog L(ui;umin!b) 20
?umin
334
s 2 2 3020,3%.5 b, b &3
? AogS—2—mn2 22?779 —?2n——"20
i71 ?umin g ?ui U2 ﬁg i71 Uy Ui
Como puede apreciarse se llega a que:
i?0 (3-35)
u

min

Donde ni n ni b son nulos, o que presenta un inconveniente que la maxima
verosimilitud ro elude. Para ello es preciso acudir a la teoria de estadisticos ordenados,

gue nos permitira estimar un valor de unin. De ésta se obtiene que:

?2mn,? (3-36)

i?Ln

u.,

Es decir, es e valor minimo de los momentos sismicos registrados, o 1o que eslo
mismo, la estimacion de la magnitud minima a partir de los momentos registrados
resulta ser la menor de las medidas habida cuenta del caracter no decreciente de la
transformacion logaritmica de (3-26):

M, ?2mnM 7 (3.-37)

min g
i?L,n

En resumen, la ecuacion gque permite obtener € valor del pardmetro b mediante

el método de méaxima verosimilitud queda:

br) Imloe

AVERETY (3-37-b)
avg ° min
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magnitud minima. La ecuaciéon (3-37-b) se aplica a lo largo de este trabgjo para
determinar el valor de b, ya que es la que mejor gjusta el valor del parametro b, sobre
todo para una medida con dos decimaes (Aki, 1967b, Utsu, 1999). Por otro lado,
observando la férmula (3-37-b), este valor tiene mas en cuenta € nuero de terremotos y
el vaor

Método de minimos cuadrados (MSM)
La segunda via de célculo del parametro b que se plantea es mediante el método
de minimos cuadrados lineales, 0 mas concretamente mediante una regresion lineal

simple. Para ello se propone un modelo del tipo:
y??,??,X (3-38)

La distribucion de cada uno de los estimadores de los coeficientes es normal y
de media el valor del pardmetro. Suponiendo que se establece la equivalencia entre la
ley del GRy & modelo (3-38) propuesto, entonces € valor de:

y ? log N[M>m]
?1.?-b (3-39)

X?M

Se dispone de parejas de valores (%,Y:), 0 o que es lo mismo, se ha determinado
el diagrama de frecuencia=magnitud por puntos (log N[M>m];,M;), del que se desea
saber si poseen unarelacion lineal y con que grado de significacion. En caso afirmativo,
se estima el valor del parametro b.

A continuacion se establece el contraste o test de hipotesis (Ho, Hi), que no solo
establece si es posible aceptar dicharelacion lineal, sino con qué grado de certidumbre o
significacion:

?HO:?l?O’? ?2H,:b?0

) ? 9 3-40
oH,:?,?70 oH,:b?0 ( )

173



Sobrela Teoria del Caos aplicada en Ssmotectonica Capitulo3

Para el conjunto de k datos disponibles, se calculan sus estadisticos de primer y

segundo orden (mediay varianza) y el coeficiente r de correlacion:

k
M 2k™? M,

o (3-41)
N?2k™? logN'M ?m?

i?1

k
sz ?2k™? (M, ?M)(log N'M ?2m?2 N)

i?1

k
s;, ?2k™? (M, ? M)? (3-42)

i?71

k
s2 2k™? (logNM ?2m?? N)2
i?71
SZ
M (3-43)
SMSN

con los que se calcula € estadistico t del test de contraste cuya distribucion es una t
Student T de k-2 grados de libertad:

L)
t?r k.2~tk72 (3-44)

1?2 r? '

Si tras la evauacion del contraste resulta que:
12 150022 (3-45)

Entonces se rechaza Hp paraun 1 - T de confianza (ver figura 3.1.12). Al
haberse aceptado la hip6tesis Hy, €l valor del parametro b estimado se obtiene a partir
de:

2
b7 3w oS (3-46)
SM SM
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Region _ _ Region
rechazo H,, Region aceptacion H rechazoH,
P S~ ——
212 | 212 >
|
b 0 br2

Figura 3.1.12 Distribucion tStudent y zonas de aceptacion y rechazo de H para un grado T de
significacion.

Con lo que € vaor del estadistico esta relacionado con el estimador de b

mediante la expresion:

b
t? ——m— 3-47
s, //ns,, (3-47)
para una varianza residual de:
2 217 r2)—1_g? -
SR.(l.r)n?ZsN (3-48)
El contraste puede simplificarse comprobandose si el valor absoluto:
2
nN?— 3-49
(k= (3-49)

Entonces, larelacion es significativay € gjuste dalugar a valores del exponente
del pardmetro b de suficiente calidad. Sin embargo, en comparacién con el método de
maxima verosimilitud, éste Ultimo parece méas estable frente al nUmero de medidas
utilizado. Por este motivo en este trabajo nos hemos decantado por € método de
maxima verosimilitud (Aki, 1965), siendo e método de mayor difusion entre la

comunidad de sismélogos y sismotectdnicos.
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La interpretacion del fendmeno sismico como una geometria fractal nace de las
leyes de potencia reconocidas en la mayoria de las leyes empiricas definidas, y que
hacen referencia a la distribucion de terremotos por tamafio, cantidad de energia
liberada, decaimiento del tiempo en la aparicion de réplicas. También aparecen estas
leyes potenciales en larelacion entre parametros de la fuente (ver apartado anterior 3.1).

Es importante destacar que cuando se identificé € fendmeno sismico como un
fractal (Aki, 1981), no existia la culturay amplia difusion de estas geometrias que hay
actualmente, gran parte de €ella debida a répido desarrollo de la informatica y de los
lenguajes de programacion.

Este apartado es clave para entender, analizar y discutir los capitulos que
aparecen a continuacion. Las ideas que se discuten en este apartado constituyen la llave
del resto de latesis y de gran parte de las conclusiones Ademas, responde a muchas de
las cuestiones gque se han hecho hasta ahora y plantea otras nuevas que acercan un poco

mas este fendmeno hacia los fendmenos de criticalidad auto-organizada (capitul o 4).

3.2.1 Laley empirica de Aki

Aki (1981) aplico por primera vez € concepto de fractal desarrollado por
Mandelbrot (1977): conjunto de formasirregularesy fragmentadas, sobre los planos de
las fallas sismogenéticas con €l fin de conocer algo més acerca de sugeometria. A partir
del Modelo de Barrera de ocurrencia de los terremotos desarrollado por € mismo (Aki,
1984), € cua postula, entre otras cosas, que los terremotos mas peguefios se generan
mediante un mecanismo analogo a la idea de una segmentacion de terremotos mas
grandes, € autor relaciona directamente el valor del parametro b con la dimension de
capacidad (Do) de un conjunto tridimensional de fallas sismogenéticas mediante la

formula:

D,?= (3-50)
C

Donde b es el exponente de la Ley de Gutenberg y Richter y ¢ es el exponente de

la ecuacion:
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logM, ?M ¢’ (3-51)

La ecuacion (3-48) sefida que los terremotos son generados por fallas que se
distribuyen cémo un fractal en tres dimensiones, de tal manera que existe una relacion
entre la distribucién en tamafio de los terremotos y la geometria de las fallas. Esta
aproximacién parte de la dependencia entre el tamafio de los terremotos y la superficie
de la ruptura en la falla. De esta manera, la invarianza en la distribucién espacia de las
fallas también se detecta en la distribucion de frecuencias del tamafio de |os terremotos.

Empiricamente se encuentra €l valor de ¢ = 1.5 (Kanamori y Anderson, 1975,
Hanks y Kanamori, 1979, Aki, 1981). Dado que e vaor usua observado para €
parametro b oscila en € intervalo 1 < b < 1.5, aplicado sobre la ecuacion (3-50) se
obtiene un valor de la dimension fractal Do entre 2 y 3. Estos valores frontera
corresponden a la dimension euclidea de un plano y la dimension euclidea de un
volumen. Seguin esto, los terremotos se distribuyen en una geometria que se encuentra

entre un plano y un volumen, una superficie irregular de asperezas debida a la rotura

(Figura3.2.1).

Figura 3.2.1 Superficie irregular de un plano de falla. El recubrimiento de esta
superficie mediante un box-counting muestra una dimension fractal Oy que
estd acotada entre las dimensiénes de una plano (2) y lade un volumen (3).

Paravaloresdeb en e intervalo 0.5 < b < 1, los cuales suelen aparecer en series
sismicas de precursores, € modelo presenta una geometria de lineas de falas que
intentan rellenar un plano. El autor compara estas geometrias a las generadas mediante
el Modelo Goishi (Otsuka, 1972) o el Modelo de bifurcacion (branching) de Vere-Jones
(1976), encontrando arelogias entre ellas.
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Do de recubrimiento de una falla sigmogenética que puede dividirse en segmentos con
diferente actividad sismica: dado un segmento cualquiera S, el nimero de subsegmentos

N que tienen una dimension lineal r-veces (r < 1) € segmento S cumple que:

D, 799N (3-52)
log(1/r)

Asumiendo el proceso mediante el cua pequefios terremotos se forman a partir
de grandes terremotos, es posible determinar la ecuacion (3-50) que relaciona la ley de
Gutenberg y Richter con la dimension fractal Dy.

Sea e nimero de terremotos N(L), con una longitud de ruptura mayor que L y
dentro de un intervalo espacio temporal. La ecuacion (3-13) indica que esta cantidad
escala seguin una ley de potencia con la longitud de ruptura L segin € exponente -3b/c,
asumiendo |a autosemejanza de los terremotos, esto es que e momento sismico Mo~L>3.
De estaforma, -3b/c es el factor de escala de |os terremotos que se generan en una falla
de longitud Lo.

Partiendo de esta fdla de longitud L,, un andlisis de box-counting
unidimensional consiste en un recubrimiento de la traza de la falla mediante intervalos
regulares, donde ) se obtiene de la ecuacion (3-52) y r es € factor de escala. Los
terremotos que aparecen sobre esta falla L, rompen en segmentos de diferente tamafio

(Figura 3.2.2) de tal manera que:

L ?rme (3-53)

Donde L, es el tamafio de la ruptura del terremoto nésimo. Desde el paso n a
paso n+1, la longitud de la fala se reduce en un factor r. En este proceso, € nimero de
terremotos N(L) se multiplica por un factor (1/r) debido a que ?L = Lp+1 - Ln €S

137 Ademés, la distribucién de las

proporcional aL y ?L(dN/dL) es proporciona a
roturas alo largo de la falla sigue la expresion (3-13).

Por la similitud entre la expresion (3-52) y la expresiéon (3-13), ambas leyes de
potencia, la dimension fractal de los planos de fala la dimensién de recubrimiento Dy

de las falas sismogenéticas es Dy ? 3b/c.
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En su trabgjo original, Aki (1981) resuelve esta similitud segun Dy = 3b/c. Sin
embargo, € recubrimiento mediante box-counting recubre la totalidad de la falla
mientras que la distribucién de terremotos a lo largo de ella no es completa. Por esto,
aungue ambas expresiones sean iguales, no tienen por gque coincidir ambos exponentes,
siendo 3b/c una cota inferior de Dy.

El valor mundial de b algo mayor que 1 obtenido en los diferentes catdlogos
sismicos sugiere que e ensamblaje entre planos de falas que configuran los limites de
placa dentro del contexto de la tectonica de placas es algo mas que un plano (Aki,
1981).

rL
rL ' =

3

Figura 3.2.2. Distribucién de terremotos a lo largo de una falla de longitud inicial L,. Cada terremoto
tiene asociado un segmento de ruptura L que escaladelalongitud de lafalla L, segin un factor r < 1.

Si se asume la ley de Aki, es posible calcular la dimension fractal de las fallas
responsables de la sismicidad instrumental registrada por Harvard desde los afios 60
hasta €l afio 2000. Para ello, segun €l valor del parametro b de las relaciones de GR
representadas en lafigura 3.1.13, se obtiene (Tabla 3.2.1):

profundidad m, Ms My
Tabla 3.2.1 Valor del parametro b para

parametro b todos 119 084 097 los terremotos de la base digital de
dimensioén fractal todos 238 168 1,9 Harvard, y para los terremotos
__________________________________________ someros (h < 65 Km). También se
parametro b 65 Km 128 0.78 100 indica la dimension fracta Dy
dimension fractal 65Km 256 156 200  obtenidadesdelaexpresion (3-50)

Laley de Aki argumenta que los terremotos constituyen un fractal donde la ley
de Gutenberg y Richter es la expresion, en tamafio, de la autosemejanza de |la geometria
de lasismicidad. De esta forma, se explica porqué la ley de Gutenberg y Richter aparece
en las series sismicas, independientemente de la magnitud detectada, la distribucion

espacial tomada e incluso el ambiente geotectonico analizado.
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pardmetro b en una region activa de Japén, afirmando que la relacion de Aki, ecuacion
(3-50) parte de la distribucion hipocentral de terremotos, esto es en tres dimensiones y
gue asume € modeo de autosimilitud entre d momento sismico y la longitud de la
ruptura, ademas de que la distribucion espacia de las fallas sismogenéticas es fractal
(King, 1983) y que los terremotos siguen un modelo de barreras.

Segun € autor anterior, aungue la autosemejanza geomeétrica (en la distribucion
espacial) de los conjuntos de fallas para un rango de escalas estd basado tanto en
observaciones geoldgicas como en consideraciones topoldgicas, la autosemejanza de la
distribucion en tamafio de estas fracturas viene desde la ley de Gutenberg y Richter.
Hirata (1989) parte tanto del modelo de barreras como del modelo de asperezas (Lay y
Kanamori, 1981) pero no de una estructura fractal previa de la distribucion espacia de
las fallas. Segln e modelo propuesto por Hirata (1989), € pardmetro b de la ley de
Gutenberg y Richter se correlaciona directamente con la dimensién de correlaciéon Dy
para cada region en particular, siendo una relacion gue es funcion del tiempo (Figura
3.2.3).

L L]
= L0 0
Sz I:I |:|
3 ] Sy
a b c
[ ] [
E‘%IED E?:%gh : "::" ' )
S LE - T
DDD ED q J%}SZ‘D?&: o ?_.':7:-\# iy

Figura 3.2.3 Esguema de la ley de Aki para la geometria de la fracturacién. Considerando
gue el terremoto mayor en una region tiene una longitud lg (a), €l érea sombreada
constituye la superficie de ruptura. Terremotos mas pequefios con una longitud de ruptura
L1 = Lo/2 (b) generan una superficie de ruptura §, S y S5, conparable a la superficie
inicial de ruptura si derivan de la segmentacién del terremoto anterior. El terremoto con
una longitud de falla de L, (c) se ha generado por la segmentacion del terremoto generado
por L. Continuando con esta segmentacion (d) hasta el infinito, generaremos cada vez
terremotos mas pequefios. Desde el concepto de un fractal y aplicando el modelo de
barreras y asperezas, la geometria de una falla podria representarse por la figura (e).
Considerando la localizacién del terremoto cdmo un punto en 2D queda la distribucion
(f). Transformado de Hirata (1989)
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3.2.2 La Tectonica de Placas como una geometria Fractal

En general, la tecténica de placas configura un esquema de una litosfera rigida,
formada por un reducido nimero de grandes placas (12-16) y que abarca los primeros
100 kilémetros terrestres. Estas placas se desplazan de forma lenta pero continuada
sobre un manto mas ductil, la astenosfera, debido a una conveccion térmica en el manto.
Ademés, estas placas presentan una evolucion dindmica, cambiando de posicion y
tamario en e tiempo.

Actualmente, existen dos modelos ampliamente aceptados por la comunidad
cientifica, que explican y dibujan un esquema general de la tectonica de placas. (1) €l
modelo NUVEL-1 (DeMets et a., 1990) y mas actual NUVEL-1A (De Mets €t la,
1994), el cual calculalos vectores desplazamiento de las 16 placas mayores 'y describen
su movimiento a través de vectores de rotacion geocéntricos referenciados en
coordenadas geogréficas, o bien mediante velocidades angulares sobre ejes cartesianos
(tabla3.2.11):

Rot. Vector (geogr.) Rot. Vector (cart.)

PLACA PHI LAM OMEGA omega(x) omega(y) omega(z) Nombre
[deg] [deg/Ma] [rad/Ma]

AFRC 50.569 -73.978 0.2909 0.000891 -0.003099 0.003922 Africa
ANTA 62.986 244.264 0.2383 -0.000821 -0.001701 0.003706 Antértica
ARAB 45.233 - 4.464 0.5455 0.006685 -0.000521 0.006760 Arabia
AUST 33.852 33.175 0.6461 0.007839 0.005124 0.006282 Australia
CARB 25.014 266.989 0.2143 -0.000178 -0.003385 0.001581 Caribe
COCO  24.487 244.242 1.5103 -0.010425 -0.021605 0.010925 Cocos
EURA 50.631 247.725 0.2337 -0.000981 -0.002395 0.003153 Eurasia
INDI 45.505 0.345 0.5453 0.006670 0.000040 0.006790 India
NOAM  -2.438 -85.895 0.2069 0.000258 -0.003599 -0.000153 N.América
NAZC 47.804 259.870 0.7432 -0.001532 -0.008577 0.009609 Nazca
PCFC -63.045 107.325 0.6408 -0.001510 0.004840 -0.009970 Pacifico
SOAM  -25.325 235.570 0.1164 -0.001038 -0.001515 -0.000870 S. América
JUFU -30.054 58.870 0.6658 0.005200 0.008610 -0.005820 J. de Fuca
PHIL -38.011 -35.360 0.8997 0.010090 -0.007160 -0.009670 Filipinas
RIVR 20.428 253.128 1.9781 -0.009390 -0.030960 0.012050 Rivera
SCOT -25.273 261.234 0.1705 -0.000410 -0.002660 -0.001270 Scotia

Tabla 3.2.11. Magnitud de la velocidad angular de las 16 placas tectdnicas mayores segin el modelo
NUVEL-1 (DeMets, 1994). Los valores aparecen en coordenadas geogréficas (izquierda) y cartesianas
(derecha). A laderecha aparece el acronimo utilizado por el autor.
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Figura 3.2.4. Limites de placas tecténicas derivado de Bird (2003). Se incluyen como lineas las bandas de deformacion propias de las zonas de colision continental (e.g. limite
Iberia-Africa). MS: Mar de las Molucas, BS: Mar de Banda, T1: Timor, BH: Cabeza de p&jaro, MO: Maoke, NB: Bismark Norte, SB: Bismark Sur, SS: Mar de Salomén, WL:
Woodlark, CR: Arrecife Conway, BR: Arrecife Balmoral, FT: Futuna, NI: Nivafo' ou. En este modelo se han omitido las placas Norte de Andes yManus por presentar una
bajaresolucion gréafica.
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El modelo tectonico (2) es un modelo geomeétrico de limites de placas realizado
por Bird (2003), que incluye las 16 placas mayores del modelo NUVEL-1A, y 38 placas
menores (Figura 3.2.4). Este mapa de limites de placas tecténicas no incluye los
orogenos actuales como zonas a diferenciar, ademés de asimilar las bandas de
deformacién dentro de las zonas de colision continental como lineas bien delimitadas y
con poca irregularidad.

La distribucion en frecuencia acumulada de las &reas de las placas descritas
segun este modelo, obedece una ley de potencia con un exponente ? = 0,25 (Bird, 2003;
Sornette y Hsarenko, 2003). Esta propiedad matematica, indica que la tectonica de
placas es un fractal en la distribucién de areas de cada placa, de igual forma que los
modelos de fragmentacion (Ouillon et al., 1996). De hecho, € trabgjo de Sornette y
Pisarenko (2003) y titulado “Tectonica de Placas Fractal”, hace referencia a la
jerarquizacion en € escalado que presentan estas estructuras en un mapa bidimensional
y que debe contemplar la compatibilidad cinemética entre las diferentes placas. Esta
jerarquizacion seria € resultado de la auto-organizacion debida al movimiento de
placas, apartir de su creacion y destruccion durante, al menos, 180 millones de afios.

Seguin estos autores, es necesario revisar la perspectiva sobre la tecténica de
placas dirigiéndose hacia un modelo dindmico de creacion, fragmentacidn y destruccion
gue ocurre de forma invariable en un amplio rango de escalas. De esta forma, aparece
un nexo entre la organizacion de placas mayores y estructuras a escala kilométrica o
menor. Sin embargo, estos autores proponen un universo de la tecténica fractal sin
distincién infrayacente entre cada ambiente geotecténico. Esta carencia la suple Bird
(2003) proponiendo tres origenes tectonicos para las placas. (1) placas mayores y con
mayor area debida a un proceso de creacion en zona de dorsal medio-atlantica y con
procesos de ascenso de magmas, (2) zonas de colision continental que afectan a areas de
placa de tamafio intermedio y (3) placas mas pequefias que responden a sistemas de
deriva en zonas de cuenca tras-arco.

Lafigura 3.2.5 muestra la disposicion de las 52 placas tecténicas, destacando en
la curva de acumulado una parte truncada y que corresponde a las placas las mayores:
placa Pacifica, placa Antéartica, placa Africana, placa Norteamericana, placa Eurasidtica,
placa Australiana y la placa Sudamericana. Este comportamiento se interpreta como un
finite-size modelling (Sornette y Pisarenko, 2003), esto es, un comportamiento anémalo

en e umbral del limite superior debido a tamafio finito de las placas.

184



Rall Pérez Lopez, 2003 % Dinamica Espacial dela Ssmicidad
|5. *

También indican estos

100 —

- autores € hecho de que esta
frecuencia

acumulada | configuracion tectonica no sea

totalmente exacta S no se

vy tienen en cuenta los orégenos
*

1o — . actuales y divisiones en zonas

7 am aii ® F.Sudamericana . ;
. REPET - tades como € cinturon de

P .Australiana

i PRI mameneans | OEfOrMacion Alpes-Persia-
i FAfrioans® Tibet, d mar de Filipinas, los

. P. Antartica

Andes Peruanos, las Sierras

! T T T TTTITT L R I R R AL |=|P|'|P‘|!|c:f|i|ca Pampeanas o la zona dextral

o.ooi o.o1 o 1 10

area (estereomradianes)

transtensiva California-Nevada

(Bird, 2003).
Figura 3.2.5. Ajuste potencial de la distribucion en
frecuencia acumulada del &ea de las 50 placas
tectonicas reconocidas en €l modelo de Bird (2003). Se
observa un comportamiento tipo finite size-element para Al principio de este
las placas mayores. Modificado de Sornette y Pisarenko,
2003. apartado (3.2), se ha expuesto y

desarrollado la ley de Aki (Aki,
1981; King, 1983) que relaciona la dimension de recubrimiento Dy de las falas
sismotectonicas con e pardmetro b de la serie sismica asociada. Existen muchas
objeciones a esta ley que hacen referencia a la falta de corroboraciéon con los datos
experimentales, asi como a su posible significado para escalas de analisis mundiales.
Por este motivo en esta tesis se ha planteado como puede interpretarse la Ley de
Aki aplicada a la sismicidad mundial, y cuales son las condiciones inicides del
experimento. Ya hay un antecedente de la aplicacion de las geometrias fractales en la
tectonica de placas a escala globa (Bird, 2003 y Sornette y Pisarenko, 2003), sin
embargo més relacionado con los diferentes mecanismos de génesis de placas tecténicas
gue con la distribucion espacial de la sismicidad, en gran parte porque a priori, no
parece gue exista un nexo de unién evidente (Sornette 2003, comunicacion personal).
Por otro lado, & hecho de que se gusten a una ley de potencia, implica una
geometria fractal aunque probablemente esto no influye en €l hecho de que se puedan

obtener sus dimensiones fractales, incluso s la geometria no es fractal. Por otro lado,
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este model o tecténico debe de utilizarse con mucho tacto y para escalas superiores alos
13 ordgenos descritos por Bird (2003), puesto que para escalas inferiores, e modelo
presenta ciertas inexactitudes (Bird, 2003, comunicacion personal).

Seguin estos condicionantes y acertados comentarios sobre e modelo global de
placas y las geometrias fractales, es posible argumentar la aplicacién de la ley de Aki a
las sismicidad instrumental de la siguiente forma:

El 99 % de los terremotos detectados por la red de Harvard se encuentran en los
limites mayores de placas tectonicas, y generdmente asociados a las zonas
convergentes. Laley de Aki dice que ladimension de recubrimiento Dy de las fallas que
han provocado dichos terremotos, es 2*b, donde “b” es el parametro de gjuste de laley
de Gutenberg y Richter. Un recubrimiento de estos limites mayores mediante un
mallado regular puede mostrar ese valor bajo ciertas asunciones. En primer lugar, se
restringe el catdogo a los terremotos someros (< 65 km de profundidad) y localizados
cerca de los limites de placa. También se eliminan aquellos terremotos que no presentan
valor de Ms. El parametro b se obtiene para la magnitud Ms, al ser la magnitud
superficial un valor mas exacto que la magnitud m,

Por otro lado, € recubrimiento se realizd con un malado en coordenadas
geogréficas, para asi ampliar las deformaciones debidas a una proyeccion cilindrica de
los datos sobre ees cartesianos
(Figura 3.2.6). El recubrimiento se
realizo para los pasos de malla de
70°, 50° 30° 20° 10° y 5°
obteniendo e numero de celdas
gue intersecan una parte de los

limites, dorsales oceanicas, zonas

de subduccion o fallas

transformantes del modelo de Bird
(2003). Estas celdas aparecen
representadas mediante el angulo

solido (Figura 3.2.6 superior).

Figura 3.2.6. Discretizacion y
recubrimiento mediante un mallado
regular en coordenadas geogréficas de los e} %\
limites la las placas tecténicas segin el oo H.
modelo de Bird (2003). |-
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Figura 3.2.7 representacion bilogaritmica de la dimensién

de recubrimiento Dy de los limites de placas del modelo  3.2.1) y aplicando la ley de Aki
global de Bird (2003). El valor de 1,42 se obtuvo mediante . ]

méxima verosimilitud y se gjusta segdn la ecuacion dela  (€cuacion 3-50), se obtiene una
recta: In(y)=1,42*In(x)+8,6, con un residual de 0,01 y un

coeficiente de determinacion R? de 0,998. dimension de recubrimiento

Do*=1,56.

Comparando ambas dimensiones fractales, aparece una variacion significativa de
0,14 entre ambos valores, mas aln teniendo en cuenta que el coeficiente de
determinacion en ambos casos es muy cercano a 1, y que los residuales son de dos
ordenes de magnitud.

Hay varias explicaciones sobre esta significativa variacion. En primer lugar,
existe una importante variacion entre € tamafio del intervalo temporal, de la sismicidad
instrumental, cerca de 60 afios, frente a las estructuras tectonicas més antiguas, como
por ejemplo la dorsal medio atlantica con al menos 180 M.a. Esto implica que e grado
de complgjidad geométrica de los limites de placas ha ido cambiando durante mas
tiempo que la distribucion temporal de terremotos instrumentales, de tal forma que
puede tomarse el catdl ogo de forma instantanea. Sin embargo, este hecho implica que e
valor de la dimension fractal Dy del recubrimiento espacia de los limites de placa en 2-
D responsables Unicamente de los terremotos instrumentales, debe de ser igua o
inferior a medido, lo que aumentaria la diferencia entre ambas dimensiones fractales.

Es decir, segun la ley de Aki, la distribucion temporal de los terremotos instrumental es
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a escala global en 60 afios presenta una mayor complejidad que la geometria de la
tectonica de placasen 180 M.a..

También existe la posibilidad de que en €l registro de los 60 afios de la serie
instrumental, falten terremotos grandes (M>7) que hagan disminuir € vaor del
parametro b, a aumentar la tasa entre terremotos grandes y terremotos medianos
(5<M<7). Esto implica que en 60 afos la sismicidad mundial sigue en un estado de
régimen transitorio, 0 bien que estamos en un sub-régimen estacionario limitado por
eventos particulares fuera de escala (e.g. formacién de un supercontinente), de manera
similar al concepto de equilibrio puntuado (periodos temporales en regimenes estables
separadas entre si por eventos instantaneos fuera de escala).

Por ultimo, también hay que contar con el efecto de resolucién en el mallado. El
paso minimo de nuestra celda definida mediante un angulo sdlido es de 5° de arco, esto
significa que la celda minima mide 560 x 560 kilometros, aproximadamente. Esto
implica que los mallados propuestos no recubren, a la escala de méxima informacién,
las irregularidades que aparecen en los limites de placa mayores, sobre todo en las zonas
de dorsal ocednica, donde aparecen sdtos debidos a la actuacién de falas
transformantes. Afinando mas en e recubrimiento, acanzando un limite inferior
minimo de 0,5° de arco (56 Km), probablemente se redlice un gjuste de la dimension
fractal Dy con un vaor ligeramente superior.

Comparando estos resultados con los obtenidos por otros autores, Sadovskiy et
a (1984) muestran la distribucion espacial de terremotos cOmo un conjunto de puntos
con caracteristicas fractales y cuya dimension fractal no varia significativamente para
un intervalo de magnitudes dado. Para € catdogo mundial de Gutenberg (1925-1938)
estos autores obtuvieron un valor de la dimensiéon de capacidad (Do) de la distribucion
espacia de epicentros de Do = 1,5. Este valor es superior a que hemos obtenido parala
distribucién espacia de limites de placas, y mas cercano al obtenido aplicando laley de
Aki en la sismicidad mundial instrumental.

Kagan y Knopoff (1980) utilizando la integral de correlacion obtuvieron la
dimension fractal de correlacion D, con un valor entre 1,0y 1,1 para €l catdogo de la
National Oceanic and Atmospheric Administration (1965-1977) y DUDA (1921-1977).

En cualquier caso e independientemente de |os resultados, puede interpretarse la
distribucion en frecuencia del tamafio de los terremotos como la irregularidad

geométrica de los limites de | as placas tectonicas, ambas fractal es.
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la zona de Hellin (Albacete)

3.3.1 Introduccion

En € gpartado anterior (3.2) se havisto como la ssmicidad instrumenta congtituye un
fractal que se relaciona con la geometria de lafracturacion. Sin embargo, también se ha puesto
de manifiesto que, mientras la fracturacion andizada presenta un amplio rango de edades, de
hasta 180 M.a. en € caso de las dorsales ocednicas, la sismicidad instrumental solo abarca
parte del siglo XX, menos de 100 afios de registro.

Por otro lado, la paeossmologia nos permite ampliar € registro sismico a partir de
datos geoldgicos, congtruyendo series paeosismicas que abarcan incluso periodos
neotectonicos (Rodriguez-Pascua et a., 2003). Es por dlo que ahora se amplia en € tiempo
la serie sigmica ingrumentd e histdrica de la Peninsula 1bérica, restringiendo la zona a una
escaa espacid de las cuencas lacustres nedgenas en la zona de Hellin, (Albacete), con
objetivo de seguir andizando la fractdidad de la sismicidad, ampliando lo maximo posible
intervalo tempord.

Con egte objetivo y una vez expuestas las diferentes teorias sobre la relacion entre la
dimenson fractd, la dimensgon de recubrimiento (Do), con € pardmetro b de la ley de
Gutenberg y Richter, en este gpartado, en particular, se estudia una serie sismicainstrumenta,
una serie paleosismica (Rodriguez-Pascua et d., 2002) y un mapa bidimensiond de fdlas
potencid mente activas, con d fin de comprobar € grado de correlacion entre la serie sismica
para un intervao totd de 5 millones de afios y la configuracion espacid de las fdlas
potencidmente activas. De esta manera, ampliamos € espectro de condiciones en la
verificacion experimenta delaley de Aki.

El andiss padeossmologico de cuencas lacustres permite obtener series sismicas de
terremotos que han ocurrido con anterioridad a las cronicas historicas. A partir de una serie
palecsismica desarrollada por Rodriguez-Pascua et d., 2002, se determinara s se cumple la
ley de Aki entre los terremotos instrumental es, 1os terremotos historicos, 1os paeoterremotos y
las fallas potencidmente activas, reconocidas por los citados autores, asi como d grado de

fractdidad de estas series paeosismicas. Estas series paeosismicas se generan a partir de
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ciertas estructuras de deformacion provocadas por terremotos en sedimentos blandos: las
sismitas (Seilacher, 1969).

Como antecedente, Sims (1975) reconocié € caracter anual de los depdsitos
reconocidos en reservorios petroliferos del oeste de los Estados Unidos, logrando datar
ssmitas de depdsitos lacustres recientes, los cuaes fueron correlacionados con terremotos
registrados, estableciendo una correlacion directa. Otra correlacion similar entre sedimentos
glacides dpinosy terremotos fue mostrada por |os trabgjos de Beck et a. (1996).

Las cuencas terciarias lacustres que se han desarrollado durante & Mioceno superior
en € Prebético Externo, en @ sudeste epafiol, muestran un registro excepciond de siamitas.
Estas ssmitas estan formadas por estructuras de deformacidn generadas mediante terremotos,
paraun amplio intervao de tiempo (Rodriguez Pascua, 1998; Rodriguez Pascua et al., 2000).

Las estructuras de origen sismico observadas en los depdsitos laminados (laminiteas)
induyen varvas lacustres deformadas, pseudonédulos, loop-bedding, niveles de mezclay

slumps, observados a varias escalas (Rodriguez Pascua et al., 2000).
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Figura 3.3.1 Localizacidn geogréfica y encuadre geoldgico del area de estudio. El rectangulo
indica la localizacion de las cuencas lacustres analizadas, en las postrimerias del arco de
Alcaraz-Hellin que limita la cuenca de foreland con las Béticas externas. Fault: fala; Thrust
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Cadena Bética. Reproducida con permiso de Rodriguez-Pascua et al. 2002.

Para la obtencion de las series sismicas que se utilizardn en esta seccion, se utilizaron
los niveles de mezclas (Marco et d., 1994). Hay varias razones para esta eeccidn: debido a
U buena preservacion exigen un nimero de dlas suficientemente significativo, cubren un
amplio intervalo tempord y permite una correlacion directa para determinar la magnitud del

pa eoterremoto debido a la existencia de fluidificaciones (Rodriguez- Pascua et al., 2002).

3.3.2 Marco Geoldgico y Geogréfico: € Prebético Externo

El &rea de estudio se encuentra locdlizada hacia € sur de Albacete (Figura 3.3.1).
Desde un punto de vista estructural se localiza en la cara este dd arco de Alcaraz-Hdlin
(Alvaro et d., 1975). En edta estructura y hacia € oeste, la orientacion bética (SO-NE)
cambia a la orientacion ibérica (NO- SE), coincidente con una fala de basamento direcciond
dextrosa. La cobertera mesozoica se encuentra afectada por movimientos de edta fala
direcciond y por intrusones digpiricas dd Keuper, provenientes de principad plano de
despegue (detachment, Elizaga et ., 1984).

La orogenia apina es la responsable de la emergencia del Prebético Externo durante
el Jurésico Superior (Mam) (Jérez Mir, 1973), permaneciendo como una plataforma somera
durante € Cretacico superior. Durante € Paledgeno la region emergio de nuevo, reduciendo
drédticamente la sedimentacion (Elizaga, 1994). Una trasgreson marina cubrio la zona en €
Mioceno medio-superior (Cavo, 1978). Después de la retirada del mar, varias cuencas
lacustres se formaron, las cuades se rellenaron por sedimentos someros durante  Mioceno
superior (Elizaga, 1994), estando locdizadas en la zona norte de arco de Alcaraz-Hdlin
(Figura 3.3.1). Las principales estructuras que dominan la cinemética de la zona durante la
orogenia apina son desgarres dextrosos de orientacion NO-SE: Socovos-Calasparra, Lietor
y Pozohondo faults (Figura 3.3.2). Las fallas de Lietor y Socovos-Caasparra delimitan un
relieve devado donde se desarrollaron las principaes cuencas lacudtres, y estan limitadas por
fallas normales de orientacion E-O.

La serie paeosigmica se definid a partir dd andiss de laminitas en tres cuencas
lacustres. El Cengo, Elche de la Sierra e Hijar (Figura 3.3.1), siendo correlacionable su

sucesiOn edtratigrafica (Rodriguez-Pascua et al., 2000).
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3.3.3 Descripcion de la serie paleosismica

Mediante d andisis tempord de los pares de laminitas reconocidos en la columna
edratigréfica debido a su dindmica anud periddica, se obtuvo la serie temporad paeosismica
(Glenn y Kdits, 1991, Calvo et d., 1998). En concreto para los depdsitos analizados, este
andiss condste en € conteo sSsemdico de pares de laminas clara-oscura, de tamafio
milimétrico, formadas por diatomitas y margas carbonatadas (Cavo et d., 1998). Los niveles
de mezclas se seleccionaron debido a que configuran las estructuras de deformacidn sismica
mas real para congtruir estas series.

Los niveles de mezcla se desarrollan sobre sedimentos laminados de poco espesor,
depositados en exposicion sub aérea. COmo primer trabgo que las describe y caracteriza

tenemos aMarco et a. (1994)

sobre  sedimentos  varvados

| pleistocenos dd Lago Lisan,

Eruitll

dtuado en d Ma Muerto.
Marcoy Agnon (1995) asignan
estas estructuras a
| paeoterremotos de  magnitud
superior a5,5.

Sobre un nivd de

Hu

2

mezcla  desarrollado *
_ distinguen tres zonas diferentes:
la zona superior donde la
fluidificacion se encuentra bien
desarrollada, una zona

intermedia con deformacion

o| doctil-frgl (ot

deformacion  de vaves) 'y
findmente, una zona inferior que muestra deformacion dictil, como pliegues en las varvas,
Stuadaen un nivel inmediatamente superior sobre una zona laminada sin deformacion.

: _ _ Por otra parte, las
Figura 3.3.2 Mapa de fall as potencial mente activas en la zona de

estudio. Modificado de Rodriguez-Pascuaet al., 2002. Asociada  |gminitas no acumulan
estas fall as se representan las cuencas lacustres, localizando las

columnas estratigréficas en (1) Hijar, (2) El Cengjo, (3) Elche de

laSiera
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La fluidificacion es un fendmeno relacionado con terremotos de magnitud superior a

5-5,5, ta y como se muestra en miltiples trabgos sobre experimentos de laboratorio (Seed y

Idriss, 1982; Audemard y De Santis, 1991; Papadopoulos y Lefkopoulos, 1993; Marco y

Agnon, 1995). Estudios empiricos desarrollados por Gdli y Ferreli (1995) registraron 12880
estructuras de licuefaccion generadas por 158 terremotos historicos e instrumentales.

El 95% de estas estructuras se generaron en una zona con un radio méximo de 25

Km desde € epicentro, y para terremotos someros. Este radio es € que se ha aplicado en la

zona de estudio para determinar € area de influencia afectada por la licuefaccion.

Intervalo de recurrencia paleosismica

El intervdlo de recurrencia de los paeoterremotos puede obtenerse datando los
niveles de mezcla en las diferentes columnas estratigréficas, Para dlo, se cuentan los pares de
laminitas dlaro-oscuro, obteniendo una datacion relativa a partir de un nive inicid comin en
todas las columnas estratigréficas andizadas. En € trabgjo de Rodriguez-Pascua et al., 2002
se andizan 4 columnas estratigraficas con € fin de encontrar la serie paeosismica

La columna de El Cengo presenta un intervao tempora de 2340 afios, con un
intervalo de recurrencia medio de 111 afios con una desviacion estandar de + 82 afios.

En Hijar estos mismos autores interpretaron dos columnas litoedtratigréficas de
sedimentos varvados, la primera de 87 cm de espesor, con un intervalo tempord de 119 + 33
anos y un intervalo de recurrencia de 1198 afios. La segunda columna presenta estructuras
boudinage con un patrén de tableta de chocolate (Ramsay y Huber, 1983) o estructuras de
loop-bedding (Cavo et d., 1998). Esta columna representa un intervalo temporal de 2752
anos, con un intervalo de recurrencia de pal eoterremotos de 250+ 150.

La dltima columna estratigrafica corresponde a Elche de la Sierra, interpretada a partir
dd testigo de diatomitas obtenido en un sondeo por CELITE Hispanica. Esta columna
presenta un intervalo tempora de 3165 afios, con un espesor de73 metros y un intervalo de
102 + 65 afios, con 31 eventos reconocidos.

En totd, se obtuvo un intervalo tempora de 9446 afios con 73 eventos reconocidos

por niveles de mezcla
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3.3.4 Ssmicidad historica de la zona de estudio

La sismicidad historica es escasa en la zona de Albacete. De todos | os trabgjos sobre
e tema, la figura 3.3.3 compila los resultados del parametro b de la ley de Gutenberg y
Richter més resefiables debidos a Sanz de Gadeano y Lépez Casado (1988), Buforn et d.
(1988), Lopez Casado et al. (1995) y Camacho 'y Alonso Chaves (1997).

Sanz de Galdeano y Lépez Casado (1988) divide la Cadena Bética en 18 zonas a
partir de caracteristicas estructuraes, caculando en cada una de estas zonas € valor dd
parametro b dentro ddl intervalo (0,8;1,2), tal y como aparece en lafigura 3.3.3.

Ldpez Casado et d. (1995) redizo un andisis espacia sstemético del parametro b a
partir de datos histéricos (1390-1910) e instrumentales (1930-1992). En su trabgjo estos
autores cladfican la ssmicidad de la zona segun tres criterios: zonas locaes (Figura 3.3.3g),
dominios corticales regionales (Figura 3.3.3h) y terremotos con un profundidad media y
profunda (35 - 180 km) (Figura 3.3.3i).

Sin embargo estos autores obtuvieron bgjos vaores del pardmetro b, por debgjo de

0,8, seguramente debido ala escasez del registro histérico de terremotos de bgja intensidad.

3.3.5 Ssmicidad instrumental de la zona

Los terremotos instrumentales utilizados en esa tess y en d trabgo de Rodriguez-
Pascua et d (2002) provienen de la base de datos digital del Ingtituto Geografico Nacional.
De dla, utilizaron 1169 datos con una magnitud minima de 2,7 registrados entre 1980-1995.
La digtribucion de frecuencias en acumulado, del tamafio de etos terremotos instrumentales

obedece laley de Gutenberg y Richter, con un vaor de b = 0,86 (+0,08) (Figura 3.3.43).
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Figura 3.3.3 Compilacion de diferentes trabajos sobre el valor del pardmetro b de la sismicidad instrumental.
Se puede apreciar que tiene un valor menor a0,5, lo que indica que la serie histérica no esta completa
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Figura 3.3.4 (a) Ley de Gutenberg y Richter para la sismicidad instrumental. El valor del parametro b
obtenido por maxima verosimilitud es de 0,86. (b) Ley de Gutenberg y Richter para la serie de datos de
paleosismicidad. El valor del pardmetro b es de 0.86. En ambas series, aplicando laley de Aki seobtiene un
valor deladimension fractal de 1,72.

3.3.6 Relacion entre los datos de la serie paleosismica y la serie
instrumental

Debido a que d espesor de los niveles de mezcla es directamente proporciond ala
magnitud del terremoto que las generd, es logico pensar que la digtribucidon en frecuencia
acumulada del tamaiio de los niveles de mezcla obedece iguamente la ley de Gutenberg y
Richter. Con este motivo, se redlizo una digtribucion de los tamafios de |os niveles de mezcla
de los 73 eventos registrados, ordenados temporalmente a partir de la datacion relativa entre
las laminitas. El valor del parametro b que se obtuvo es de 0,86 (+0.06) (Figura 3.3.4b). Por
lo tanto, las series paleosismicas obedecen la ley de Gutenberg y Richter, con un vaor del
parametro b dentro del intervalo definido parala Ssmicidad instrumentd (0,5-1,5; Aki, 1981,
King, 1983), tanto para la distribucidn de espesores de los niveles de mezcla cdmo para la
distribucion de magnitudes asociadas.

Una relacidén empirica entre d espesor del nivel de mezclay la magnitud asociada del
terremoto responsable fue sugerida por Rodriguez-Pascua et al. (2002). La figura 3.3.5a es
una gréfica en cartesianas de la potencia dd nivel de mezcla frente ala magnitud. A partir de
limite entre la fluidificacion incipiente (M ? 5)y la fluidificacion bien desarrollada (M ? 5,5)

(Figura 3.3.5b) estos autores presentan una relacion empirica lineal entre ambos parédmetros.
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Donde M es la magnitud locd asociada d nivel de mezcla de espesor T. El limite
inferior de la fluidificacion en sedimentos lacustres profundos (Seed y Idriss, 1982; Scott y
Price, 1988; Papadopoulos y Lefkopoulos, 1993; Marco y Agnon, 1995), por lo que es
posible asumir una extrgpolacion para un intervalo de magnitudes, con un minimo en M = 3,7
y un maximo de M = 6,1 (Rodriguez-Pascua et a ., 2002).

La rdacion entre la magnitud de momento de un terremoto y la distancia entre
epicentro y la licuefaccion asociada mas Igana fue establecida por Ambrasey (1988) y
Obermeier (1996). Las cuencas lacustres que presentan la serie paeosismica se encuentran
delimitadas por falas normaes que se encuentran a una distancia inferior a 25 Km de la
cuenca. Dibujando este radio sobre la curva de Ambrassey, la licuefaccion podria aparecer
para terremotos de magnitud de momento cercana a 6. COmo la magnitud maxima que
obedece la ecuacion (3-52) esM = 6,1, las licuefacciones deben de haberse formado dentro
de un radio menor de 25 Km (Gdli y Ferrdi, 1995, Rodriguez-Pascua et d., 2002). En
consecuencia, la actividad sismica de edtas fdlas normaes que ddimitan las cuencas podria

ser laresponsable de las licuefacciones descritas.

Figura 335 (@ Reacion
empirica entre la potencia del
nivel de mezcla y la magnitud
asociada a partir del limite entre
la fluidificacion incipiente y la
fluidificacion ~ completamente
desarrollada. (b) Fotografia de
campo de la fluidificacién: la
instantanea superior muestra
una fluidificacién incipiente,
mientras que la inferior muestra
una fluidificacién bien
desarrollada. Reproducida con
permiso de Rodriguez-Pascua et
d., 2002

iBcapaeil

FLUIDMZATION —]

Flighiznison lumils

M=13+383
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Nuidization

L
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3.3.7 Aplicacion de la ley de Aki al conjunto de fallas potencialmente
activas

El hecho de que los paeoterremotos obedezcan la ley de Gutenberg y Richter, o bien
como distribucion de frecuencias acumuladas de espesores de niveles de mezcla o bien como
magnitudes locaes asociadas, indica que estas edtructuras se distribuyen como una ley de
potencia en tamafio. Segun esto, |os paeoterremotos congtituyen un fracta en la digtribucion
de tamafios, con un vaor del pardmetro b dentro del intervalo de confianza, 0.5 < b (0,86) <
1, completando un registro de 5 millones de afios. Ademas, este valor del pardmetro b es
gmilar d vaor obtenido para la ssmicidad indrumentd, no asi para la ssmicidad historica, la
cud presenta vaores mas bgjosy que no pertenecen a interval o caracteristico.

Aplicando la ecuacion (3-48) para determinar € valor de la dimensidn de capacidad,
Do, obtenemos un valor de 1,72, tato para la dsmicidad ingrumentad como para la
paleos smicidad, puesto que ambas presentan € mismo vaor de b. Este vaor de ladimension
fractd indica que la disposicion de las fdlas activas se digtribuyen en un una superficie con una
geometria que no llega a configurar un plano (dimension 2). Por otraparte, € vdor deD = 1,7
(aproximadamente) se encuentra ampliamente referenciado en mudltiples trabgjos sobre
fracturacion y su distribucion fractal espacia (Turcotte, 1986, Turcotte, 1996, Castaing et dl.,
1996, Barton y La Pointe, 1990).

Este valor de Dy comprendido entre la dimension de una linea (dimensidn topol dgica)
y ladimensién de un plano (dimension euclidea del espacio que embebe las fracturas) permite
redizar un conteo mediante box-counting sobre la digtribucion espacia bidimensiond de las
falas responsables de estos terremotos. Representando un mapa bidimensiond de las falas
potenciamente activas (Figura 3.3.2) en la zona, responsables de gran parte de la serie
sigmica, es posible estudiar lardacion entre la dimension fracta obtenida mediante la ecuacion
(3-48) y ladimensidn fractd obtenida mediante box-counting.

Por otra pate, geoldgicamente esta corrdacion entre estas fdlas y la serie
pal eosismica es correcta, dentro de su contexto, puesto que e campo de esfuerzos en la zona
no ha variado en los Ultimos 5 millones de afios (Rodriguez-Pascua, 1999). Las fdlas
potencia mente activas se definen como aquellas falas orientadas de acuerdo con € campo de
esfuerzos actuad y que son capaces de generar terremotos.

Mapa de fallas potencial mente activas en la region de Hellin (Albacete)
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imégenes de satdlite a escala 1:25.000 y 1:100.000, fotografias aéreas a escala 1:33.000,
1:20.000 y 1:18.000, mapas de sintesis geoldgica de lazonay trabgjo de campo en € areade
estudio. Ademas, € conjunto de falas potencidmente activas se generd de aqudlas falas
reconocidas a partir de las fuentes anteriormente descritas contrastadas con & campo de
esfuerzos determinado mediante andisis poblaciond de fracturas y € andisis de mecanismos
focaes de los terremotos de la serie instrumenta. (Rodriguez-Pascua, 1998). Contodo eloy
sobre  mapa, |os conj untos méas importantes de fallas reconocidas son:

(1) Fdlas en direccion con orientacion NW-SE: Falla de Socovos-Cdasparra, Falla
de Lietor y Fdla de Pozohondo. Edtas fallas se encuentran orientadas segiin € campo de
esfuerzos actua ademés de afectar a depdsitos cuaternarios,

(2) Familia de fdlas normdes E-W: con actividad neotectonica observada en
depdsitos de edad Tortoniense-Mesiniense, periodo donde se produce € cambio de
depositos marinos a depdsitos continentales, desarrollandose las cuencas &cudtres. Las
pal eocestructuras observadas son facetas triangulares que atraviesan materiales cuaternarios
debidas a actividad de fdlas.

Andlisisfractal 2-D del mapa de fallas potencial mente activas

La dimenson fractd de las fdlas activas y potencidmente activas se determind
mediante un dgoritmo box-counting (Walsh y Watterson, 1993) utilizando & codigo DFP
(Paredes y Elorza, 1999, Pérez-LOpez et d., 2000). Esta dimension fracta indica d grado de
fractdidad de ladigtribucidn espacid de falas en € espacio que embebe alasfallas. Por tanto,
un valor més cercano a 1 indica que € conjunto se acerca mas a una estructura euclidea
admilable a una linea, mientras que un vaor cercano a 2 sefida que la digtribucion de fdlas
tiende a rellenar un plano. Esta descripcidn podria asemejarse a un grado de irregularidad en
ladigtribucion espacia (Pérez-Lopez et d., 2000).

La dimension fractd (Do) se ha comparado con la dimensidn fracta obtenida mediante
laley de Aki a partir del pardmetro b (Do*), ambas en dos conjuntos diferentes de datos. la
ssmicidad ingrumentd de la zona 'y la pdeossmicidad (Fig. 3.3.5). Un vdor de Dy=1,73 se
obtuvo mediante box-counting en € mapa de falas (Figura 3.3.6).
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Andlisis Box-counting de las
fallas potencialmente activas
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Figura 3.3.6 Dimension fractal dela
distribucién espacia de las fallas
potencialmente activas en Hellin,
Albacete. El valor de D, = 1,73 se
obtuvo aplicando el método de
maximaverosimilitud. Con permiso
de Rodriguez-Pascua et al., 2002.
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La dimenson fractd  (Do*) obtenida desde los datos de paleosismicidad y para los
datos de sismicidad instrumenta en @ Bético externo es de Dy*=1,72, muy similar d obtenido
mediante box-counting en la distribucién espacid de fdlas potencid mente activas en la zona,
Do = 1,73. Estos vaores tan smilares obtenidos para |os dos conjuntos de datos indican una
buena corrdacion entre los la serie padeosismica, los terremotos ingrumentdes y la
digtribucion de fdlas potencidmente actives. La invarianza d cambio de escaa aparece en

cualquier manifestacion del campo de esfuerzos en € Prebético externo.
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En los aparatados 3.1, 3.2 y 3.3 de éste capitulo, se ha argumentado y
demostrado que la sismicidad, tanto para series instrumentales como paleosismicas,
presenta una geometria fractal. Esta geometria fractal implica una invarianza en €
comportamiento espacial y en tamafio de los terremotos y que se reflegja en la ley de
Gutenberg y Richter y en a geometria fractal de las falas. Ademés, la ley de Aki
muestra la relacion empirica entre la dimension fractal de éstas fallas y € exponente de
laley G-R que cumple la serie de terremotos.

Con todo €llo, cabe preguntarse si dentro de este intervalo de invarianza, existe
alguna escala que proporcione e maximo de informacion posible sobre la disposicion
espacial y la energia liberada por cada terremoto. No hay que olvidar que el
conocimiento preciso de la sismicidad ayuda en la meor determinacion de la
peligrosidad simica con €l fin de mitigar al minimo los dafios posibles.

El hecho de que la sismicidad constituya un fractal introduce un concepto
importante en su estudio, € concepto de entropia. Mas aln, se ha visto en e capitulo 1
como la entropia constituye una dimension fractal (D), con un grado de informacion
superior a que es posible interpretar de la dimensién de recubrimiento Dy. Precisamente
por €lo, esta dimension fractal se denomina dimensién de informacion.

Con estos antecedentes, la parte final del capitulo 3, € apartado 3.4, aplica la
Teoria de la Informacién de ShannonWeaver a la distribucién espacial de la
sismicidad. Desde € concepto de entropia, se obtiene la escala de maxima informacion
parala elaboracion de mapas discretos tanto de la frecuencia de terremotos como de ésta

frecuencia ponderada con la energia liberada en la Peninsula | bérica.

3.4.1 Base de datos del area Ibero Magrebi (I.G.N.): Estudio de calidad
La zona de estudio seleccionada para la aplicacién de esta metodologia es la

Peninsula Ibérica 'y zonas adyacentes como e norte de Marruecos, noroeste de Argdlia,
parte pirenaica francesay plataforma marina, situada al oeste y antes de la dorsal centro
atlantica.

Se ha seleccionado la base digital de terremotos ibero- magrebies proporcionada
por € Instituto Geografico y Nacional, con € fin de aplicar el andlisis entropico que
determine la escala de maximo informacién sobre la distribucion epicentral, tanto en
intensidad epicentral como en intensidad ponderada con la energia del evento (densidad

energetica).
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Aplicando la Teoria de Informacion de Shannon, tal y como se describe en el
capitulo 1, se realizan una serie de mapas discretos del nimero de terremotos por unidad
de area y de la energia que liberan por unidad de area. De esta manera, es posible
determinar diferentes patrones espaciales de ocurrencia sismica y de liberacion de
energia, ambos correlacionables con cualquier informacién sismotecténica disponible,
desde € punto de vista de la peligrosidad.

Se incide a lo largo de esta seccion, sobre €l hecho de que los mapas obtenidos,
derivan de la serie instrumental de terremotos ibéricos. Es muy importante tener claro
este origen puesto que tal serie indica un comportamiento espacial para un intervalo
temporal cercano a los 80 afios, dentro de una zona de baja sismicidad. De nuevo
volvemos a encontrar € condicionante sobre la longitud temporal de la serie sismica, €

intervalo temporal de registro es corto.

Estructura de la base de datos

Labase digital de datos sismicos proporcionada por € IGN consta de un total de
20235 terremotos brutos desde 1904 hasta € afio 2000. La informacion que se asocia a

cada sismo se distribuye sobre 23 campos (Tabla 3.4.1):

Campo: Campo:
A: Agencia J: ERH error cuadrético medio de posicion Km
B: Longitud Este (°‘ “.0) K: ERZ error cuadrético medio de prof. Km
C: Latitud Norte (°* “.0) L: Tipo de magnitud (vacio: mbLg, P.mb)
D: Fechadd evento (afio, mes, dia) M : Magnitud *10
E: Horadd evento (hora, minutos, segundos.0) | N: NUmero de estaciones que lo identifican
F: Profundidad en Km O: Intensidad *10 (EMYS)
G: Mecanismo foca calculado P: Comentarios
H: D s hay disponible registro digital Q: poblacién mas préxima a epicentro
I: RMS error cuadrdtico medioen s. R: codigo provincial

Tabla 3.4.1. Campos de |a base de datos del IGN.

Dd conjunto de datos recogidos en esta base, inicialmente se han descartado
aquellos que se han datado anteriores al afio 1985, ya que la primera estacion sismica
digital instalada en Espaia data de 1984 (estacion “GUD”, ubicada en € interior de la

Basilicaa pie dela Cruz de los Caidos, en la Sierra de Guadarrama).
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Figura 3.4.1 Didtribucion del nimero de estaciones
sismicas instaladas anualmente en Espafia por & IGN,
entre |os afios 1984 a 1997.

A partir de ese momento, como se muestra en el grafico adjunto (figura 3.4.1),
se han ido instalando sucesivas estaciones del IGN sobre € territorio Espafiol, hasta
configurar en la actualidad una red de registro practicamente en continuo (figura 3.4.2).
Esta red aparece mas densa en la zona bética (SE), dispersa en la zona centro y poco
densaen Galicia (NE) y Pirineos (NO).

Con la informacién disponible para cada estacion se ha elaborado una base de datos,
gue se presenta en latabla 3.4.11 (fuente IGN: http://www.geo.ign.es/).
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Figura 3.4.2a) Distribucién sobre la Peninsula Ibérica de las
estacionessismicasdel | GN en funcionamiento en el afio 2000.

Tabla3.4.11 (Hoja siguiente): Base de datos con las estaciones de la Red Sismica Nacional de la Peninsula
Ibéricay del Archipiélago Canario. Comp.: n° de componentes.
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Caodigo [Nombre Lat° Lon° UTM X UTM Y Alt. Afo Comp Agencia Caodigo Codigo [m.p.g Sensor
ACU  Candobre 38.51133 -0.41066 725772.7 4265521 580 85 1R IGN S H 50 SS1
ALM  Almeria 36.85167 -2.45983 548156.8 4078350.6 97 3R IGN B H A STS2
LH Alhama 37.85816 -1.41966 639024.3 4191048.7 294 86 1R IGN S H 50 SS1
EBAN Barios 38.17099 -3.78999 430800.1 4224875.1 460 86 1R IGN S H 50 SS1
ECHE Chea 39.59083 -0.96766 674522.4 4384108.2 643 86 1R IGN S H 50 SS1
ECOG Cogollos 37.02716 -3.56633 449626.7 4097831.4 1176 90 1R IGN S H 50 SS1
ECRI  Cripan 42.05861 -251 540544.5 4656185.5 807 86 1R IGN S H 50 SS1
EG Graus 42.19516 0.316 773805.3 4676555.3 706 90 1R IGN S H 50 SS1
EGUA Guaares 36.83366 -3.56533 449588.3 4076365.8 386 91 1R IGN S H 50 S
EHOR Hornachuelos 37.82316 -5.24799 302141.9 4188369.6 160 85 1R IGN S H 50 SS1
EHUE Huescar 37.81483 -2.59266 535854.1 4185142.6 980 90 1R IGN S H 50 SS1
EJE J delaFrontera 36.45133 -5.46883 2787394 4036640.4 260 88 1R IGN S H 50 SS1
ELIJ SierradelLijar 36.91902 -5.37962 288024.2 4088330.5 870 96 1R IGN S H 50 SS1
ELOJ Loja 37.14799 -4.153 397605.4 4111707.6 998 93 1R IGN S H 50 L-4
ELIZ Elizondo 43.164 -1.31408 637055.7 4780190.7 523 92 1R IGN S H 50 L-4
ELU Luque 37.5605 -4.26683 388110.1 4157602.3 703 92 1R IGN S H 50 SS1
EMAL Malaga 36.7275 -4.4111 373992.5 4065368.7 60 93 3R IGN S H 125 L-4
EMEL Mdilla 35.29999 -2.95666 503940.5 3906113.5 85 88 1R IGN S H 50 SS1
EMON Mondonedo 43.43616 -7.32983 149560.5 4818148.2 615 88 1R IGN S H 50 SS1
ENIJ Nijar 36.97149 -2.207 570586.7 4091799.8 440 85 1R IGN S H 50 SS1
EPLA Plasencia 40.06416 -6.08033 237281.3 4439215.5 591 85 1R IGN S H 50 SS1
EQUE Quentar 37.2086 -3.44444 460562.7 4117901.6 1050 95 3R IGN B H 125 STS2
ERIP Riopiedras 37.3761 -7.02555 143507.6 4144000.5 82 95 3R IGN B H 125 STS2
ERON Agron 37.01799 -3.805 428388.7 4096967.1 1305 94 1R IGN S H 50 L-4
EROQ Roquetas 40.82316 0.40883 787485.4 4524508.5 284 87 3R IGN S H 50 SS1
ERUA LaRua 42.39266 -7.14249 159009.1 4701478 431 87 1R IGN S H 50 SS1
ESEL Selva 39.76816 2.89433 1005012.5 4418465 231 88 1R IGN S H 50 SS1
ETER Terrades 42.3015 2.8555 982736.5 4699670.1 238 88 1R IGN S H 50 SS
ETOR Torete 40.81949 -2.05516 579681.5 4518936.3 1018 88 1R IGN S H 50 SS1
AL V. de Camino 37.58416 -6.44516 195769.2 4165055.7 295 85 1R IGN S H 50 SS1
EVIA Vianos 38.68499 -2.5025 543271 4281730.1 1142 85 1R IGN S H 50 SS1
M Zamans 42.14899 -8.69499 29365 4681827.6 398 86 1R IGN S H 50 S
GUD  Guadarrama 40.64316 -4.15366 402450.4 4499573.5 1268 84 1R IGN S H 50 SS1
PAB  SanPablo 39.5458 -4.3483 384145.6 4378005.7 925 92 3R IGN/IRIS B H 20 STS1
STS Santiago 42.88599 -8.5525 46522.8 4762916.9 265 86 1R IGN S H 50 SS1
CCAN Cafiadas 28.221 -16.608 -2059352.9 3403556.6 2210 90 1R IGN S H 50 SS1
CETV Fuerteventura 28414 -14.083 -1794623.9 3370502.7 540 85 1R IGN S H 50 S13
CHIE El Hierro 27.727 -17.961 -2213635.8 3377989.3 170 89 1R IGN S H 50 SS1
CLAN Lanzarote 29.10283 -13.47667 -1716896 3437642.7 300 85 1R IGN S H 50 SS1
CTFE LasMesas 28.48 -16.26167 -2016779.6 3425779 270 89 1R IGN S H 50 SS1
GGC  Gran Canaria 28.12 -15.63667 -1961467.3 3369662.7 560 93 1R IGN S H 50 S13
TBT  Taburiente 28.6794 -17.9145 -2182155.2 3488835 180 93 3R IGN/IRIS B H 20 STS1
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partir del afio 1985 cuando es posible realizar una apropiada ubicacion de los terremotos
con cierta confianza dertro del area de interés considerada para este estudio. El andlisis
de la entropia de los terremotos relaciona | os epicentros entre si, a partir de su ubicacién
x ey. Esto implica que la localizaciéon se realice en un plano cartesiano, donde estos
calculos complegjos puedan llevarse a cabo con un nimero suficiente de érdenes de
magnitud. Por este motivo se ha elegido trabajar en proyecciéon UTM, asumiendo €

error cartogréfico debido a que el area de estudio cubre parte de dos husos horarios.

Dicha area se encuentra delimitada por la siguientes coordenadas UTM:

Xmin: -263695; Xmax: 1347356
Y min:; 3561905; Y max: 5172956

Del conjunto resultante de sismos considerados a partir de 1985, que suponen un
total de 11.503 datos, se han seleccionado agquellos que se encuentran dentro de la
mencionada ventana, resultando una base de 11.008 datos. Para ello se han incluido en
la mencionada base dos columnas adicionales con las coordenadas UTM X e Y de los
epicentros. La extension de esta &rea puede reconocerse en la figura 3.4.3, sobre la que

ademas se han ubicado |as estaciones sismicas diferenciadas por fecha de instalacion.
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Figura 3.4.3 Extension del area cubiertaen el analisis entrépico.
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De estos 11008 datos se suprimen tres que poseen una magnitud nula (campo M
de la tabla 1 con valor 0), con lo que quedan 11005 datos. De éstos, no todos poseen
informacion respecto al error de localizacion horizontal (ERH), a error (RMS), y ala
magnitud, por lo que se han escogido sblo aquellos que poseen los tres campos
completos, dando lugar a un total de 10755 datos, que se representan en la gréfica de la
figura3.4.4.

Magnitudes (1985-2000)
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55
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Figura 3.4.4 Distribucion secuencial de los 10755 datos de magnitudes (my) frente al nimero de registro

Andlisistemporal de errores.

Tal y como se observa en la figura 3.4.4, es posible apreciar un salto a principio
del registro 7600, que corresponde a afio 1997, que supone una disminucion del limite
inferior de detectabilidad de la magnitud de los terremotos (m,), pasando de 2; 2.5
antes de 1997, a1 ; 1.5 después de 1997. Se desestima la posibilidad de que la serie de
magnitudes de los terremotos acaecidos en € érea seleccionada posea una tendencia
hacia presentar magnitudes més bgjas con € tiempo ya que € sato es debido al
aumento de sensibilidad de la red, apareciendo bien distribuidos a partir de ese registro

Atendiendo a momento en que este salto ocurre es posible asociar e mismo d
estado de relocalizacion de los sismos dado que es posible que sea este punto a partir
del cual los datos no se encuentren reposicionados. Debido a esto los errores tipo RMS
y tipo ERH también se encontraran afectados y por lo tanto este salto sera reconocible.

A partir de esta observacion se definen dos periodos de estudio: (1985-1996) vy
(1997-2000).
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Estudio del parametro b de la ley de Gutenberg — Richter.
(1) Sobrelos 10755 datos del afio 1985 al 2000 (Figura 3.4.5 =)

Parametros del guste: Mmin = 2.25, b =1.1170.013,
? =0.997770.011, D-W = 0.329

(2) Sobre los 7659 datos del afio 1985 al 1997 (Figura 3.4.5 =)
Pardmetros del gjuste: Mmin = 2.47, b = 1.12?0.011,
? =0.998470.010, D-W = 0.781

(3) Sobre los 3097 datos del afio 1997 al 2000 (Figura 3.4.5 =)
Pardmetros del gjuste: Mmin = 1.88, b = 0.9770.016,
? =0.995270.016, D-W = 0.502

Claramente se observa una diferencia apreciable entre los comportamientos
registrados, 1o que supone que a disminuir €l parametro b aumenta la relacion del

numero de terremotos grandes respecto al nimero de pequefios.
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Figura 3.4.5 Ajustes de la ley de GR, alos 10.755 datos preseleccionados. La
flechaindicalatruncacién debido al efecto finite-size.

De los resultados obtenidos sobre la magnitud minima para cada tramo se
tomara e valor maximo como magnitud de corte dado que, segun los estadisticos de la
muestra, por debajo de este valor existe un subconjunto que no se comporta segun la ley

deG - R. Este valor es una magnitud de 2.47.
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Capitulo 3

Estudio del comportamiento de los errores RMSy ERH.

RMS

Figura 3.4.6(a) Evolucién tempora de los errores RMS (seg) para los 10755
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Figura 3.4.6(b) Evolucion temporal de los errores ERH (Km) para los 10.755
datos. La flecha sefiala un aumento a partir del afio 1987 probablemente
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debido a su no re-localizacion.

Se observa que si bien el comportamiento de los errores temporales RMS es muy

semegante en los dos periodos considerados, no ocurre asi para los errores espaciales

ERH. Esta afirmacion puede corroborarse s se interpretan

los estadisticos

correspondientes a cada error, comparandose un periodo con otro (Tabla 3.4.111). El uso

de estos estadisticos solo pretende dar una idea de como las correspondientes funciones

de distribucion sufren un desplazamiento hacia valores superiores de la variable

aleatoria cuando se pasa del primer periodo a siguiente, o que permite poner en

evidenciala peor calidad de los datos durante esta segunda época.
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Estadisticos RMS ERH

1985-2000 1985-1997 1997-2000 1985-2000 1985-1997 1997-2000
Media 5.64 5,29 6,52 3,96 2,99 6,37
Mediana 6 5 7 3 2 5
Minimo 0 0 0 0 0 0
Maximo 44 14 44 100 53 100
Varianza 5,26 4,46 6,15 14,99 5,36 30,64
Desv. Std. 2,29 2,11 2,48 3,87 2,31 5,53
Sesgo 0,81?0,023 0,06?0,027 1,80?0,043 4,73?0,023 4,1570,027 3,72?0,043

Kurtosis 8,9320,04 -045?0,05 20,5770,08 56,5770,04 458670,05 35,6570,08

Tabla 3.4.111 Estadisticos univariantes de los errores RMSy ERH segun los periodos de muestreo.

Sereflgja en lamediana que e rango de valores ha aumentado de un valor de 53
Km hasta un valor de 100 Km, con una dispersion en los valores mas que considerable
frente a periodo anterior. El sesgo de la funcion de distribucion es un indicador de la
asimetria de la misma. Si se analiza este parametro sobre las funciones de distribucion
obtenidas se puede afirmar que tanto la moda como los valores para e periodo 1997-
2000 aumentan, extendiéndose la cola de la distribucion hacia valores mayores. De esta
forma, a desplazarse la moda hacia valores més atos, la asimetria debe disminuir,

como ocurre de un periodo a otro en e ERH, reduciéndose € valor del sesgo.

Histograma RMS hasta 1997 Histograma ERH hasta 1997
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Figura 3.4.7 Estimadores de las funciones de densidad de probabilidad paralos errores RMSy ERH sobre
los dos periodos considerados.
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A lavista de estos resultados estadisticos para este analisis se han restringido los
valores de ERH a un valor méximo de 10 Km, donde la mayoria de los datos entre
(1985-1997) se encuentran.

Estudio de la correlacion y distribucion de RMSy ERH con la magnitud

Bajo las mismas condiciones de funcionamiento, una estacion detecta mejor un
Sismo cuanto mayor sea su nmegnitud, 1o cua puede suponer que aguellos terremotos de
baja magnitud posean un error de localizacion mayor y reciprocamente. Para aseverar
esta afirmacion se presenta un estudio breve sobre las correlaciones univariantes entre

los errores y las magnitudes de los 10755 terremotos.
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Figura 3.4.8 Distribuciones bivariantes entre a) RMS y magnitud, b) ERH y magnitud

Sobre la figura 3.4.8, se interpreta que las magnitudes bagas (1,5-3) son las que
poseen errores de localizacion mas atos, centrandose la moda en los vaores de 2,1 a
2,3. Por €ello se considera que a hacer la eliminacion de los datos con ERH > 10 Km,
también se suprimiran aguellos cuya magnitud se encuentra por debajo de 2,2, con lo
gue los sismos maés probables, los que se encuentran en las celdas rojas y azul oscuro,

no son eliminados.

Criterios defiltrado

En funcion de los resultados obtenidos en los andlisis precedentes se considera

realizar un filtrado de los 10.755 datos que forman la base entre 1985 y 2000 segun:

Tomando aquellos cuya magnitud sea superior a 2.2

Tomando aquellos cuyo error delocalizacion ERH sea inferior a 10 Km
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Distribucion filtrada de sismos

A partir de los criterios anteriores, obtenemos una base de datos con un total de
8732 datos cuya distribucion de magnitudes en e tiempo se reflgja en la figura 3.4.9.

Las propiedades estadisticas de los errores asociados a los mismos se presentan en la
tabla3.4.1V.

Distribucion temporal de magnitudes filtradas
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Figura 3.4.9 Distribucién secuencial de los 8732 datos filtrados de magnitudes.

Los valores recogidos del pardmetro b, de laley de Gutenberg y Richter de estos
datos filtrados (figura 3.4.10) se mantienen dentro de los valores apropiados para la

sismicidad reconocida para € territorio espafiol, comparativamente con los de la figura
34.5:

Sobre |os 8732 datos del afio 1985 al 2000 (figura 3.4.10 =)
Parametros del guste: Mmin = 2.48, b = 1.1470.013,
? =0.998070.011, D-W = 0.390

Sobre |os 7138 datos del afio 1985 a 1997 (figura 3.4.10 =)
Parametros del guste: Mmin = 2.53, b = 1.1770.013,
? =0.998270.011, D-W = 0.747

Sobre los 1594 datos del afio 1997 a 2000 (figura 3.4.10 =)
Parametros del guste: Mmin = 2.28, b = 1.0170.022,
? =0.992470.021, D-W = 0.0.334

Los vaores de magnitudes minimas para cada periodo ahora se encuentran muy
préximos entre si, ademés de ser semejantes a los del filtro para e andlisis univariannte

y bivariante. De manera semejante se comportan los valores del exponente b de laley de

G - R, haciéndose todos ellos muy proximos a 1.1, tras € filtrado.
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Ley Gutenberg-Richter
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Figura3.4.10 Ajustes de laley de G-R, alos datos filtrados.

Sobre la figura 3.4.10 se aprecia como tras € filtrado se suprime e

comportamiento transitorio que aporta poca frecuencia a la curva, para magnitudes muy

bajas, y como se recuperan, en especial las frecuencias del tramo (1997-2000)

aproximandose a la global.

A continuacion se estudia el efecto producido por €l filtrado sobre los errores

asociados a la determinacion de la posicion del sismo, en cuanto a sus estadisticos

univariantes.
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Cuyas funciones de distribucién (Figura 3.4.12) pueden compararse con las de la

figura 3.4.7, apreciandose cOmo se reducen las extensiones de las colas en las funciones.

Estadisticos RMS ERH

1985-2000 1985-1997 1997-2000 1985-2000 1985-1997 1997-2000
Media 5.62 5.35 6.82 3.06 281 415
Mediana 6 5 7 3 2 4
Minimo 0 0 0 0 0 0
Maximo 24 14 24 9 9 9
Varianza 4.85 4.37 5.23 3.82 3.06 5.70
Desv. Std. 2.20 2.09 2.29 1.95 175 2.38
Sesgo 0.24?0.026 0.0470.028 0.62?0.061 1.12?0.026 1.35?0.028 0.24?0.061
Kurtosis 0.9370.052 -0.4670.057 4.34?0.122 0.77?0.052 1.6870.058 -0.72?0.123

Tabla3.4.1V Estadisticos univariantes de los errores RMS 'y ERH tras el filtrado propuesto

Histograma RMS
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Figura 3.4.12 Estimadores de las funciones de densidad de probabilidad para los errores RMS y ERH
sobre los dos periodos considerados, tras €l filtrado.

Andlisis espacial de errores

El andlisis que a continuacion se presenta permitira identificar la areas sobre las
gue, ain habiendo eliminado aquellos datos que daban lugar a valores atos de ERH y
gue contribuyen a introducir ruido sobre la base neta, se mantienen con los valores més
altosy proximos a los limites del filtrado.

Dichas regiones definen las zonas donde la red sismica no identifica
eficientemente los terremotos acaecidos. Se denominara pues a éstas areas de sombra, o
areas no cubiertas eficientemente, siendo aguellas que se encuentran con valores altos
de error antes del filtrado y con valores proximos al limite de filtrado después (Figura
3.4.13).

Para su obtencién se define un criterio de operacion booleana entre imagenes,
cuyo resultado proporciona las regiones con valores comunes entre las imagenes. Se

tratara entonces de una operacion logica de tipo AND entre |os pixeles de cada imagen.
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De esta forma i, para un punto, o pixel en particular, que posee un valor
estandarizado ato de ERH, y ademés, para todo € periodo considerado de 1985 al
2000, y para cada periodo particular, de 1995 a 1997, y de 1997 a 2000, se encuentraen
este pixel también una valor alto, entonces se define a éste como perteneciente a un area
de sombra.

Lo unico que pretende este andlisis es determinar aquellos valores que presentan
un error andmalo asociado a su localizacion espacial y no a la detectabilidad de la red.
De esta forma lo que estamos ardlizando es e error asociado a la informacién que
presenta cada terremoto en funcion de su localizacion, introduciendo un vaor de
incertidumbre. Esta incertidumbre no pretende explicar la distribucion espacial de la
detectabilidad de la Red Sismica Nacional, ni € nimero de componentes de cada
sismografo. Simplemente es un parametro de calidad més en la aplicacion de un andlisis

entropico sobre una base cualquiera de datos.
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Figura 3.4.13 Variabilidad espacial bidimensional del error ERH antesy después del filtrado.
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Areas de Sombra de la Peninsula Ibérica
A partir de la figura 3.4.13 se determina que las &reas de sombra para la Red

Sismica Esparioladel IGN son (Figura 3.4.14ay 3.4.14b):

Zona S-1: Este de Galicia

Zona S-2: Costa de Cartagena y Murcia
Zona S-3: Golfo de Cadiz

Zona S-4: Costa de Lisboa (Portugal)

Zona S-5: Proximidades de Oporto (Portugal)
Zona S-6: Norte de Argelia

Zona S-7: Norte de Marruecos

Llama la atencion € hecho de que existan zonas de sombra en areas con
actividad sismica moderada alta. como las anteriores mencionadas. Por supuesto, este
fendmeno también esta relacionado con la baja densidad de estaciones sismicas en €
Mediterraneo, si exceptuamos la estacion de la Isla de Alboran. La falta de estaciones
sismicas en las zonas marinas repercute en la costa de tal forma que es necesario que la
distribucion terrestre de las mismas tenga en cuanta este sesgo en la distribucion
espacial.

Este andlisis tiene como Unico fin completar todo € andlisis de errores sobre la

Base Digital del IGN antes de calcular la entropia de su distribucion espacial.

O
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- \ o f
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wea i g {
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Figura 3.4.14a Areas de sombra de la Peninsula | bérica después del filtrado de la base de datos digital del
IGN. Se aprecia una mejora sustancial en la zona sudeste frente a mapa de sombras generado para los
datossinfiltrar.
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Una vez filtrada la base de datos segun los criterios estadisticos con € fin de
homogeneizar el comportamiento de la serie de terremotos. En esta seccion se anadlizala
distribucion epicentral de la sismicidad instrumental de la region Ibero-Magrebi en
funcion de la intensidad epicentral (nimero de terremotos por unidad de &red) y de la
densidad energética (intensidad epicentral ponderada con la energia liberada). Para €llo,
se define la escala de maxima informacion que permita discretizar estos valores
mediante un mallado regular.

@® La entropia del sistema consiste en el grado de informacion que es posible
obtener de la configuracion de ese sistema (Figura 3.1.14).

P La entropia de configuracion se define como la entropia del sistema en relacion
alaentropia méxima.

@® La entropia méxima del sistema es € estado que proporciona una mayor
informacion sobre ese sistema particular y en general responde a una distribucion de
tipo Poisson.

Para llevar a cabo este andlisis, es hecesario proporcionar una correcta definicion
de la medida de soporte geométrico sobre el que se calculala entropia de configuracion.
De este modo se analiza 'y correlaciona €l patrén discreto de liberacion de energia por
unidad de superficie con la fenomenologia de terremotos, esto es, € nimero de
terremotos por area.

De los 20.235 terremotos originales, se utilizaron los 8732 terremotos filtrados
con los criterios descritos en la seccion anterior (3.4.1) (Figura 3.1.15), basicamente
mediante filtrados de calidad estadisticos univariantes y bivariantes, combinados con la

ley de Gutenberg y Richter.

3.4.3 Entropia de la intensidad epicentral

Para calcular la entropia de configuracién de la distribucion espacia epicentral,
se asigna una probabilidad con una medida geométrica a cada configuracién posible del
sistema. Esta medida geométrica depende del soporte geométrico que se utilice: puntos,
lineas, etc. En este andlisis en particular, se ha utilizado la medida de intensidad
epicentral y la medida de densidad epicentral. Para ello, se define la intensidad

epicentral segun la expresion:
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Figura 3.4.14 Obtencion de la entropia para €l caso en 2D y 3-D. Partiendo de un suceso con
probabilidad p;, p, y la probabilidad del suceso complementario, se obtiene la entropia de configuracién
como el maximo. El caso superior es para un suceso con una probabilidad p;, mientras que en € inferior
es para un suceso con probabilidades p; y p2, obteniendo H* en tres dimensiones. En ambos casos, H* se
obtiene en el punto maximo de la curva, o0 en el minimo para el suceso complementario.

np
2P 9 14, %Un, (3-53)
71

Donde r, es el ndmero de puntos { Fj}, con j = 1 hastan, nc es el nimero de
celdas del mallado, ? € paso de celda (diam(? ) y 1; es la funcion:
AP ? 7?7

(22 354
%)) go;P,-??j 3-34)

La intensdad epicentra definida por la ecuacion (3-53) representa la
probabilidad de encontrar un terremoto en la celda ésima de cualquier mallado que
recubra un area cualquiera. Segun este soporte geométrico, la entropia maxima aparece
como la distribucion uniforme de la medida ?;"?, todas las celdas tienen la misma

probabilidad de poseer un epicentro:
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Hmaxp'l =log (nc) (3-55)
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Figura 3.4.15. Distribucién espacial de los terremotos filtrados en €l érea Ibero-Magrebi,
correspondiente a la base digital del 1.G.N. En total se utilizan 8732 sismos comprendidos
entre los afios 1985 y el afio 2000. Las coordenadas del mapa son UTM en metros.

De esta manera, el grado de informacion es minimo sobre €l sistemg, puesto que
en cuaquier celda del mallado podemos encontrar un terremoto, y con la misma
probabilidad.

La densidad epicentral se define como el nimero de terremotos por unidad de
superficie segin: pi = ? 2, la cual representa una medida no probabilistica. Esta medida
es la cuantificacion de la intensidad epicentral en e plano, y est4 definida por la

expresion

2np 2
2P 292 14517 (3-56)
?in ?

La entropia méxima de esta medida se obtiene s la distribucion es de tipo
Poisson, en esta caso todas las celdas del mallado tienen la misma probabilidad de tener

un epicentro en su interior:
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Hmal? = -15log (1) (3-57)

Donde | es la densidad de epicentros en una area A (np/A), e |, esla densidad
méxima (np/?%). Debido a que esta medida no es una medida probabilistica, la entropia
asi obtenida no representa una entropia probabilistica (H™!) y se denomina seudo-
entropfa (H™?). Por este motivo, se ha establecido una relacion entre ambas medidas a
partir de la ecuacion (3-53), (3-55) y (3-57):

HPL = (1/1,)HP? + log (19 (3-58)

3.4.4 Entropia de la densidad energética de terremotos

La entropia y la escala de maxima informacién que se obtiene a partir de las
medidas geométricas definidas en e apartado anterior, aporta informacién sobre la
mejor escala de discretizacion en dos dimensiones, independientemente del tamafio del
terremoto registrado en cada celda. ¢Como puede incluirse e tamafio de los
terremotos?. Para responder a esa pregunta, se definié una nueva medida geométrica
capaz de estimar ka energia liberada por celda, y no por un Unico terremoto, sino por
todos aquellos que se incluyen en esa celda.

La magnitud de un terremoto es proporciona a la energia liberada segin la
expresion: (Bath, 1958; Kanamori y Anderson, 1975):

Log E = 1,44 M + 12,24 (3-59)

Donde E es la energia liberada en julios por un terremoto de magnitud M.
Notese que no es la energiatotal liberada por un terremoto, sino la energia radiada como
una onda sismica, siendo otra parte energia calorica y gravitatoria. A partir de la
ecuacion (3-59) y teniendo en cuenta que Ms- mp, = a(Ms- b), cona= 0,37y b = 6,76,
la medida de la densidad epicentral ponderada con |la energia propuesta en este trabajo
es:

e ?Ir;) f,kf;) 2,4mb,k?1,2? Ir;) 2,4my ;21,2
?.?2?2721 %7210 ?/°72 10 (3-60)
k21 ? =
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es una medida muy Util y potente puesto que asigna una medida de la tasa de energia
liberada en un &ea discreta, obtenido mediante la escala de maxima informacion
obtenida de la distribucion espacial de los epicentros en esa region, siendo esta medida

una medida de densidad, en el sentido fisico del té&rmino.

3.4.5 Escala de maxima informacion: aplicacion a la sismicidad Ibero-
Magr ebi

Una vez definidos los soportes geométricos del andlisis entropico de la
sismicidad, se aplican sobre la base del |I.G.N. filtrada con los criterios anteriores
(Figura3.4.15).

Cuando la entropia toma € valor maximo, la escala (*) es el valor éptimo
(Figura3.4.14):

H (Dmax= H(?) (3-61)

El comportamiento de H*(?) es muy sensible al nimero de datos de la base de
epicentros, (Goltz, 1997). La distribucion de la medida geométrica es discontinua y
heterogénea debido a |la presencia de celdas con valor nulo, sin terremotos en su interior,
en e mallado.

Los terremotos filtrados se encuentran en un comportamiento dindmico
estacionario, necesario pero no suficiente para aplicar la condicion de discretizacion en
un sistema dindmico (McMillan, 1953; Khinchin, 1957). El valor del parametro b es de
1,1, obtenido mediante el método de maxima verosimilitud Aki (1967), Hirata (1987),
Utsu (1999). Ademés, cuaquier tendencia en la serie fue eliminada al cortar por la
magnitud minima m, = 2,2.

3.4.6 Mapas Discretos de Intensidad Epicentral de la Peninsula Ibérica
Segun la distribucion epicentral de los terremotos ibéricos, mostrados en €l
figura 3.4.15, y aplicando la ecuacion (3-53), se obtuvo una escaa de maxima
informacion de 22 Km. para la discretizacion de la zona Ibero Magrebi, ta y como
muestra la figura 3.4.16 a partir de la distribucion epicentral (Figura 3.4.17). La escala

de grises representa la probabilidad de encontrar, al menos, un epicentro en una celda,
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donde € color negro muestra e valor mas ato. Observando este mapa, € borde sur de
la Peninsula | bérica muestra una distribucién espacial de intensidad epicentral.

Ademas, aparece una distribucion de terremotos elongada, de orientacion EW 'y
gue coincide con la zona de Azores Gibraltar-Golfo de Cadiz, variando esta orientacién
hacia el este, y orientdndose NE-SW en la Cadena Bética y la costa norteafricana. Por
otro lado, hacia € norte la intensidad epicentral decrece, con valores bgjos de intensidad
en las mesetas, presencia de agregados en la zona de Galicia, y elongada seguin la
cadena pirenaica, con una orientacion proximaa E-W, y con un maximo en la zona més
occidental. También se observa un maximo relativo en la Cadena Ibérica, con una

elongacion orientada NE-SO y otro en las Catalanides.

3.4.7 Mapas Discretos de Densidad Energética de la Peninsula Ibérica.

La escala de méxima informacién para la discretizacion de la densidad
energética en € &rea Ibero-Magrebi es de 168 Km, obtenida a partir de la curva de la
entropia de configuracion (Figura 3.4.18). Esta medida, muestra la energia liberada por
unidad de superficie para una celda de 168 x 168 Knf. El mapa discreto de la figura
3.4.19 muestra una distribucion grosera debida al valor tan elevado en la discretizacion.

De hecho, este tamafio es mayor que € valor obtenido para la intensidad
epicentral, complicando un andlisis de la anisotropia mediante la determinacion de la
varianza. La escala en grises representa la energia liberada en julios por metro cuadrado.

Intensidad epicentral

05

H*(e)

04

03[

02

01

0.0
0 4e5 8e5 1.2e6

escala (m)
Figura 3.4.16 Curvas de entropia de configuracion en funcién de la
escala. El primer méaximo aparece para una escala de 22 Km. Los demas
maximos muestran periodicidades propias de las escalas que son
multiplos del primer valor.
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Figura 3.4.17. Discretizacion de la intensidad epicentral de los terremotos Ibero-Magrebies para un
tamafio de celda de 22 Km. Los tonos cdlidos indican valores maximos. En este mapa se observan
enjambres de terremotos en la provincia de Granada, la parte occidental de Pirineos y més aislado en
Galicia. Sobre las Béticasy €l Mar de Alboran se aprecia una distribucion bastante uniforme en nimero
de terremotos.
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Figura 3.4.18 Curva de entropia de configuracién con la escala, para la densidad
energética de la Peninsula Ibérica. La escala de maxima informacion se establecié en
168 Km. ElI comportamiento irregular de la curva se debe a un comportamiento
propio de lamedida
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Figura 3.4.19 Discretizacion de la densidad energética de la distribucion epicentral de los
terremotos de la Peninsula Ibérica. Los tonos rojos indican valores maximos, mientras que
los azules son los valores minimos.

Combinando este mapa con los terremotos de la base con una magnitud m, ? 5
(Figura 3.4.19) se observa como las celdas mas energéticas presentan un terremoto. De
tal manera, es posible afirmar que los terremotos de magnitud superior a5 se localizan
en la zona sur de la Peninsula Ibérica, con una separacion en promedio de 168 Km,
condicionando la escala de discretizacion. La fenomenologia de estos terremotos es
esporédica en e tiempo, con una distribucion irregular en € espacio. La mayor
liberacion de energia en e area Ibero-Magrebi esta localizada en la costa norteafricana,
Golfo de Cadiz, Mar de Alboran, Cadena Béticay en menor grado, en Galicia

La figura 3.4.20 representa un mapa discreto de densidad energética con un paso

de malla de 22 Km. Esto permite llevar a cabo una correlacién cruzada de la densidad
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energética con la intensidad epicentral seguin este marco tectonico. La escala de lafigura
3.4.20 representa julios por metro cuadrado.

Las celdas que presentan un valor de 1.4 J/nt se encuentran separadas 168 Km
en promedio, mientras que las celdas con un valor menor a 1 Jnt se encuentran
espaciamente localizadas en el sur peninsular, mayoritariamente, con una orientacion
E-W, asi como agregados difusos en € area gallega.

Desde la informacién que proveen estos mapas discretos de intensidad epicentral
y densidad energética es posible realizar un mapa de patrones de liberacién de energia
por orden de magnitud, en los que se delimitan areas de comportamiento similar (Figura
3.4.21).

Es posible interpretar este patron de liberacion de la siguiente manera: las zonas
de mayor liberacion de energia se localizan en bandas elongadas, con un grosor de 168
Km, y localizadas en |a zona de Azores-Golfo de Cadiz (banda A-GC), Mar de Alboréan
Cadena Bética (banda MA-CB) y costa Norteafricana (banda nA).

3500000
-200000 0 200000 400000 600000 800000 1000000 1200000

Figura 3.4.20 Discretizacién cruzada de la densidad energética con la intensidad epicentral. En este
mapa, se resdta la liberacion de energia con relacion a la intensidad epicentral, destacando las
Béticas, el Norte de Africay la zona occidental de Pirineos.
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Figura 3.4.21 Discretizacién de la densidad energética para una celda de 20 Km. Modificado de Vélez,
2002.

S se observa la banda Norte Africana y se asigna un origen de transmision de
esfuerzos africano, una vez liberada parte de la energia acumulada mediante los
terremotos argelinos, la cantidad de esfuerzo transmitida es de menor magnitud,
pasando a la zona del Mar de AlborénCadena Bética, la cua presenta un menor
porcentaje en liberacion de energia, manteniendo la orientacion proxima a Atlas medio
y bagjo.

Los terremotos que se localizan en la regidn sureste espafiola, liberan parte de la
energia neta transmitida desde el limite entre la placa africana con la microplaca ibérica,
dando lugar a una banda menor, adyacente a la banda bética en e lado NO (Figura
3.4.22, banda sCB).

La banda A-GC libera energia de influencia africana y atlantica. De este modo,
la cantidad de esfuerzos transmitidos a centro peninsular es menor, tal y como se

observa, tanto en el mapa de intensidad epicentral, como el de densidad energética.
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Sin embargo, esto no implica que no se acumulen esfuerzos a lo largo de

estructuras importantes de intraplaca como la falla del borde sur del Sistema Central, €l

dique de Plasencia, etc.

Ademas, también se localizan dos areas en la zona norte peninsular, un area en

Gadlicia (Ga) y otro en los Pirineos (Pir), esta Ultima elongada a lo largo de la cadena

alpina.

Figura 3.4.22 Bandas discretas de energia instantanea: A-GC Azores - Golfo de Cadiz. MA-CB: Mar de
Alboréan - Cadena Bética. nA: costa norte africana. SCB: banda subBética. Ga: galicia. Pir: Pirineos.
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3.5 Discusion de los resultados

Sobre la sismicidad como una geometria fractal

Este capitulo muestra la sismicidad como una geometria fractal, tanto a escala
regional como a escala global. La tecténica de placas constituye un fractal cuyas
propiedades se relacionan directamente con la ley de Gutenberg y Richter gwue
presentan los terremotos asociados. De esta forma, podemos concluir que la dindmica
sismica presenta una invarianza espacial y en tamafio que corresponde a las leyes
empiricas reconocidas en sismologia, laley de Gutenberg y Richter y laley de Aki.

Aplicando laley de Aki a catdlogo de Harvard entre 1964 y € afio 2000, y ala
geometria de la tecténica de Placas propuesta por Bird (2003), segun la ley de Aki, la
distribucién temporal de los terremotos instrumentales a escala global en 60 afios
presenta una mayor complejidad que la geometria de la tectonica de placas en 180 M.a.

Quizés este efecto es debido a la no completitud del registro sismico
instrumental que implique una fluctuacion de periodos en régimen estacionario que dan
lugar a una variacion del parametro b debida a fendmenos fuera de escala, en una
evoluciéon dinamica puntuada. O bien que hay un defecto de resolucién en €

recubrimiento de las placas tectonicas.

Sobre la ley de Aki aplicada en paleosismicidad y dindmica espacial sismica

Existe una similitud en los valores del pardmetro b de la ley de Gutenberg y
Richter aplicada tanto sobre la sismicidad instrumental cdmo la serie paleosismicaen el
area Bética para un registro que abarca un total de 5 millones de afios. Las magnitudes
deducidas de la paleosismicidad indican una actividad moderada con una magnitud
mediade4.7.

(1) Lasimilitud en €l vaor del parametro b = 0.86 en ambos conjuntos de datos
no es suficiente para determinar que la sismicidad actua y la sismicidad del Mioceno
superior es la misma. Aun asi, la serie paleosismica es meor que la serie histérica
puesto que € valor del pardmetro b de la serie histérica es < 0.5. En consecuencia, la
paleosismicidad de cuencas lacustres congtituye una importante alternativa en areas con
escaso registro historico.

(2) Los paeoterremotos obtenidos en sedimentos lacustres muestran una

estructura fractal en la distribucion de la frecuencia acumulada de su tamario.
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sismico de una serie permitiendo ampliarlo més ala de registro instrumental e
historico. Por un lado, la similar dimension fractal obtenida mediante un conteo de box-
counting sobre las fallas potenciamente activas, Do=1.73, y Do* = 1.72 obtenido
mediante la ley de Aki sobre el parametro b obtenido de la sismicidad instrumental y de
la paleosismicidad, indica una buena correlacion entre ambos conjuntos de datos en la
zona de estudio, €l Prebético externo cerca de Hellin, Albacete (SE de Espafia). Por otro
lado, estas dimensiones fractales muestran la misma complegjidad de la distribucién

espacial de fallasy de los terremotos generados.

Sobre la sismicidad |bero-Magrebi en funcion de la entropia de configuracién

Laintensidad epicentral de la distribucion espacia de terremotos del area Ibero-
Magrebi muestra una escala de méxima informacion en la discretizacion a 22 Km,
mientras que la densidad energética muestra un primer maximo a 168 Km. Esto
significa que los patrones de ocurrencia y liberacion de energia son diferentes en €
mismo érea. La medida de 168 Km. esta fuertemente condicionada por la distribucion
espacial de los sismos de magnitud mayor que M = 4.5. y representa una distancia
entropica "media’ en la distribucién de estos terremotos.

La anchura de los enjambres de terremotos en la zona de Gibaltrar-Azores
coincide con los 168 Km, por lo que este valor sefiala un comportamiento entrépico
medio en todo el borde sur de la Peninsula Ibérica.

La zona Pirenaica se presenta €longada, con € maximo en su parte mas
occidental. En la zona Gallega, se aprecia una disposicion circular de los enjambres de
terremotos, con los valores méximos en la zona més continental.

Por Ultimo, la Zona de Intraplaca muestra una dispersién algo difusa de
diferentes eventos menores.

Segun el patrén descrito anteriormente, es posible representar |la geometria de
laliberacion instantanea de energia sismica, a partir del anadlisis entropico de los
teremotos instrumentales en la Peninsula Ibérica, tal y como muestra la figura 3.4.24.

Las fuentes mayores de esfuerzo corresponden a empuje africano y al empuje

de ladorsal medio atlantica (figura 3.4.24).
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EMPULJE EURQASIATICO

% EMNERQLA LIBERADA
TOTAL PEMMSULA IBERICA

EMPLLE DORSAL

MEDIOATLANTICA :

..... d :>l::>".‘l-1

ESF

UERZD TRAMSMITIDO

EMPLUJE AFRICANG

Figura 3.4.24 Patrén de liberacidn de energia sismica instrumental a partir del analisis entrépico
de losterremotos durante los ltimos 100 afios.

Una manera de entender este patrén geométrico es €l siguiente: a partir de una
primera liberacion de energia en la zona de borde de placa del Norte de Africa, lo
gue implicaria que € esfuerzo transmitido a las Béticas es menor, con una
distribucion geométrica de la sismicidad més homogénea, que se traduce en un
valor entropico similar. Eso se explica con las magnitudes inferiores en terremotos
béticos frente a los valores que aparecen en la zona Norte Africana.

Una vez liberada energia en las Béticas, la deformacidn transmitida a la zona
de Intraplaca y que es de origen africano es menor, lo que explica la difusién de
pequefios terremotos en esa area. Esta puede ser una razén que explique las fallas
mas lentas en la zona de intraplaca ibérica.

Este patron de liberacién de energia es instantdneo, puesto que solo
representa 100 afos de registro sismico instrumental. La correlacion de esta
informacién con informacion geol 6gica que incluya interval os temporales de varios
ordenes de magnitud superior, debe de llevarse a cabo con cuidado, puesto que tal
vez agui, solo se represente una fugaz instantanea de un periodo sismico, y no un

comportamiento regional.
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4- AUTO-ORGANI ZACION DE TERREMOTOSY
FENOMENOSCRITICOS

F'riumid - Wi,

Yo soy UBIK. Antes de que €l universo existiera, yo existia. Yo hice los soles y los mundos. Yo creé
las vidas y los espacios en los que habitan. Yo las cambio de lugar a mi antojo. Van donde yo dispongo y
hacen lo que y les ordeno. Yo soy el verbo y mi nombre no puede ser pronunciado. Es el nombre que
nadie conoce. Me Ilaman UBIK, pero UBIK no es mi nombre. Soy. Seré siempre.

Philip K. Dick
Ubik: La factoria deideas.
1969
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— 4- AUTO-ORGANIZACION

DE TERREMOTOS Y
4 FENOMENOS CRITICOS

4.1 Modelos mecanicos de simulacion de terremotos

4.1.1Resumen e introduccion

La reproduccion y simulacién de los terremotos en laboratorio es un objetivo
gue la ciencia estd4 desarrollando desde principios del siglo XX. Sin embargo, €
desconocimiento de su fenomenologia, de su mecanica, asi como de los parametros
propios responsables del disparo, ralentizd su reproduccién fiable mediante una
sistematica cientifica.

Los pioneros en la simulacion sismica, establecieron las condiciones iniciales de
la simulacion segulin los siguientes términos: en primer lugar es necesario identificar €
origen y tipo de esfuerzos que provocan los terremotos. Por otro lado, hay que
caracterizar las leyes de friccion que disparan la dislocacion entre los labios de unafalla
y que a la postre representa el término no-lineal de la ecuaciéon. Ademas, es necesario
establecer los principios de la sismologia tedrica a partir de leyes empiricas, la dinamica
de la modédacion fisica mediante modelos no-lineales y la simulacién numérica que
cumpla con las propiedades estadisticas observadas.

Dado que la sismologia tedrica, asimila la dinamica sismica como las soluciones

ala ecuacioén eléstica de onda (ecuacion 3-1), para una configuracion geométrica dada y
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con unas condiciones iniciales establecidas, los sismélogos encuadraban la simulacion
como un problema abordable desde € &ea de conocimiento de las matematicas
aplicadas.

Actualmente, mediante potentes ordenadores es posible reproducir y simular
complgjas dindmicas no-lineales reconocidas en sistemas naturales, tal y como se
aplican en previsiones meteorolgicas. La Teoria de la Geometria Fractal y la Dindmica
de la Auto-organizacion y No-linealidad, constituyen unas teorias &giles y modernas
gue muestran como generar complegjidad sismica a partir de patrones simples
geométricos que obedecen leyes potenciales. Los patrones simples generan la
complgjidad mediante procesos recursivos. Desde las leyes potenciales empiricas,
tradicionalmente es desde donde se estudia la dindmica de la sismicidad, el cual nos
puede ayudar a entender el grado de prediccion en sismologia.

En este capitulo, se presenta la sismicidad como un fendmeno de Criticalidad
auto-organizada, fundiendo el concepto de falla y terremoto a partir de la geometria
fractal y la dinamica no lineal descrita en € capitulo 3. Segun esto, es posible entender
la geometria de la tecténica de placas de forma similar a una seccién de Poincaré del
atractor de la sismicidad, restringido a 4 grados de libertad: tamafio, localizacion (X, y) y
fecha

Para ir mas alla de esta propiedad en la sismicidad terrestre, se ha analizado la
Criticalidad de la serie de lunamotos obtenida en las sucesivas misiones Apolo, y que
realizaron una serie de experimentos de sismicidad pasiva y activa. En concreto se ha
determinado la ley de Gutenberg y Richter de |a serie completa de lunamotos obtenida
entre 1969 y 1979, a partir del concepto de onda coda. Esto es muy importante ya que se
observa la autoorganizacion de la sismicidad lunar, la cual aparece debida no solo a
factores internos como fendmenos de conduccién y difusion de calor, sino a factores
externos como es € impacto meteoritico, o € contraste de densidades con la Tierra, las
denominadas fuerzas mareales.

Por dltimo, en este capitulo se simula la dindmica sismica mediante autOmatas
celulares, los cuales constituyen una sencilla herramienta matematica que se muestran
muy potentes a la hora de simular series simicas que obedezcan la ley de Gutenberg y
Richter.

En la simulacion de terremotos, hay que partir desde un concepto simple

aplicado sobre una configuracion inicial lo mas sencilla posible, con € fin de
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caracterizar todos los parametros implicados en la dinAmica. Ahora bien, ¢es esto
posible?.

Para convencer ala comunidad de gedlogos y sismélogos, desde una perspectiva
cientifica, que es posible describir y comprender la fenomenologia de los terremotos
mediante una simulacién numérica, primero hay que demostrar que esta simulacion
explica las leyes empiricas y las propiedades estadisticas que muestran las series
sismicas.

Exponer una teoria nueva sobre los terremotos, requiere explicar de forma
convincente una gran cantidad de evidencias estadisticas. La fata de un modelo
determinista que explique la ocurrencia de los terremotos, dirige su estudio hacia la
mecanica estadistica y la estadistica fisica. Obviamente, tanto la mecanica como la
estadistica debe de integrarse con la observacion de campo de fallas y terremotos. De
este modo, una teoria convincente debe de integrar datos instrumentales de terremotos

con observaciones de campo sobre fallas activas, tanto cinematicas como dinamicas.

4.1.2 Modelo de Burridge y Knopoff

En su trabgjo original, Burridge y Knopoff (1967) presentan un primer modelo
de terremotos desde un punto de vista mecéanico, formado mediante una serie de resortes
y masas en una configuracion unidimensional (Figura 4.1.1). Los citados autores

definen y encuadran €l problema de la simulacion de terremotos:
Ec Cualquier intento de
P ‘”El;fi‘ e - crear una teoria de ocurrencia de
-——ﬂJ b i terremotos, debe de explicar de

i una forma satisfactoria, una gran

Ep cantidad de evidencias

egtadisticas ... relaciones

empiricas entre la frecuencia, la

magnitud y la energia liberadas
Figura 4.1.1 Modelo de Burridge y Knopoff de simulacion
mecéanica de terremotos, a partir de una serie de resortes y
masas en serie. El modelo convierte la energia potencial (Ep) lado, ciertas relaciones
en energia cinética (Ec), el cua se transmite a las masas )
mediante una serie de resortes, con una constante K. Los ~ JeOméricas entre los terremotos
terremotos se generan mediante el brusco desplazamiento de
las masas. En este experimento, las masas y las constantes de
los resortes son iguales. describirse.

por los terremotos. Por otro

principales y las réplicas deben

Desgraciadamente para e matematico aplicado, no existe hoy en dia una teoria fisica
de forma analitica sobre la ocurrencia de los terremotos. La teoria fisica construida para
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explicar los terremotos, es una teoria lineal, hoy en dia (1967). Sn embargo, las propiedades
delasfracturas, de las dislocaciones a gran escala, de la produccion de calor, etc., constituyen
fendmenos extremadamente no-lineales.

El estado del arte en la simulacion sismica en el afio 1967, constituye un
esquema aln valido hoy en dia (2002), y sirve para dibujar € boceto necesario en la
simulacion de terremotos como un proceso fisico. EI modelo que propusieron Burridge
y Knopoff (1967) se acerca tanto a la realidad en la produccion de series sismicas, que
todos los modelos numéricos no-lineales posteriores derivan de este primer modelo.

Este modelo constituye €l pionero en la simulacion actual de terremotos.

Descripcion del modelo de Burridge y Knopoff

A partir de un experimento de laboratorio muy simple, Burridge y Knopoff
(1967) aidan una propiedad protagonista en la sismicidad, la friccion entre dos
superficies rugosas, comparable con la friccion producida en la dislocacion entre dos
planos de fallas. De esta manera, introducen la no-linealidad en la dindmica (ecuacion
4-1). El modelo de estos autores consiste en una serie de masas unidas entre si mediante
unos resortes de constante conocida, con un coeficiente de friccion entre las masas y la
superficie de contacto, y un campo lgjano, introducido mediante una lamina metalica,
unida a una superficie que se desplaza con una velocidad constante v (Figura 4.1.1). Asi,
mediante la suave deformacion sobre la lamina deslizante, introducen un esfuerzo
diferencial que provoca la deformacion. Cuando este esfuerzo diferencial excede el
esfuerzo debido a la friccion, se produce €l dedlizamiento de un bloque, e cual
transmite parte de su movimiento a sus vecinos mas proximos.

El experimento de masas y muelles se realiza en una dimension, y simulando un
unico segmento de fala. Sin embargo, estos autores no desconocen la complejidad de
una falla, tanto geométricamente como en fenomenologia sismica. Aun asi, su intencion
es poder analizar los diferentes pardmetros involucrados en la sismicidad.

La mecanica de los eventos es como sigue: desde una configuracion inicial
cuaquiera, las masas y los muelles se mueven sobre la superficie dedizante sin
deformacién en la cadena, excepto en la parte final de la cadena de muelles y masas.
Después de un tiempo critico, la masa mas proxima a fina de la cadena, se dedliza de

forma repentina, en direccién opuesta a movimiento (Figura 4.1.2a).
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Figura 4.2.1(a) Esquema del experimento original de Burridge y Knopoff (1967). Las masas (m) son
arrastradas por una lamina que se desplaza a una velocidad v, unidas por €l coeficiente de friccion. (b) En
un instante t, una masa del borde supera el valor del coeficiente de friccion y se mueve de forma
perpendicular a la configuracién de las masas, trasladando su movimiento a las vecinas mediante unos
resortes de constante conocidaKc.

Seglin cesa € movimiento, la cadena recupera € movimiento a favor de la
superficie dedlizante (Figura 4.1.2b). Una vez que han sucedido varios deslizamientos
gue incluyen una Unica masa, comienzan a sucederse desplazamientos que involucran
varias masas, hasta que la deformacion toma lugar en la totalidad de la cadena,
moviendo todas las masas. Este evento representa el terremoto de mayor escala,
volviendo el proceso a auto repetirse.

La energia liberada durante los desplazamientos de las masas es la energia
potencial, obtenida a partir de las coordenadas de las masas y las constantes de los
muelles y siguiendo laley de Hook:

1 2o 1 2
Ekl(x0 ?2Xim ?211)° 272 Ekn(xn?lrn Xom ?10) (4-1)

n?2
Laley de Gutenberg y Richter se expresa de la forma:

log,, N ?a?bM (4-2)

Larelacion entre la energiay la magnitud es de la forma:
M ?2???log,, E (4-3)

Combinando la ecuacion (4-2) y la ecuacién (4-3):

IogloNi??b?loglo E (4-2)

0
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En e experimento original, Burridge y Knopoff (1967) ssmularon dos casos, €l
primero con todos los muelles iguales en constante de elasticidad y longitud, y €
segundo con muelles diferentes. En ambos casos, obtuvieron leyes potenciales de la
frecuencia acumulada de energia liberada (Figura 4.1.3ay 4.1.3b). El vaor de gjuste en
ambos casos esta cercano a -1, sobre tres ordenes de magnitud en energias registradas.

Para muchas regiones sismicas terrestres, €l valor del parametro b de laley G R,
aplicada en grandes terremotos (M ? 7.1), es de 1 mientras que para sismos de M< 7.1,
b = 0.58 (Richter, 1958). Estos valores empiricos se correlacionan en cierto modo con
los valores obtenidos por Burridge y Knopoff (1967), ya que tomando ? = 1.5 (Béth,
1958, Richter, 1958), el producto b? = 0.4 es la mitad de lo obtenido en € laboratorio.
Sin embargo, € vaor de b obtenido en la smulacion, incluye valores atos de energiay
bajos, junto con e tamafio finito del nimero de masas, lo que implica que los

terremotos simulados no pueden ser inferiores a un cierto tamafio critico.

1000

H
5
3
8

]

namero

acumulado a numero

o acumulado

100 100

-2
1 IIIIIIII

1 1 T IIIIIIII T IIIIIIII T IIIIIIII 1
T IIIIIIII T IIIIIIII T IIIIIIII

0.1 1

0.1 1 10 100
10 100 . . . .
energia (unidades arbitrarias) energia (unidades arbitrarias)

Figura 4.1.3 (a) Ley de Gutenberg y Richter del modelo original de Burridge y Knopoff parauna
configuracion de masas iguales y muelles de igual constante y longitud. El parametro b tiene un
valor de 0.98. (b) Ley de Gutenberg y Richter para una configuracion de masas y muelles donde
los muelles tienen constantes diferentes. El valor del parametro b es de 0.90. Modificado de
Burridge y Knopoff (1967).

Aun asi, se observa un comportamiento en acumulado que obedece la ley de
Gutenberg y Richter, con un valor de gjuste que cae dentro del intervalo (0,5-1,5).

En esta simulacién, los citados autores también obtienen una serie temporal
equiespaciada de eventos, la cual es analizada para determinar el grado de aleatoriedad

en su fenomenologia. Esta distribucion temporal de terremotos, representado en
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frecuencia, presenta un comportamiento similar al que ocurre en la naturaleza (Burridge
and Knopoff, 1967).
Por otra parte, este modelo también genera series de réplicas, tal y como

demuestra la curva de caida de energia potencial que obtuvieron (Figura4.1.4).

energla

(unidades arbitrarias)

5 10 15 20 265 30 35
tiempo x10
Figura 4.1.4 Caida de la energia potencial del esquema original de Burridge
y Knopoff. Cada caida corresponde a un evento dentro de una secuencia de
réplicas. Modificado de Burridge y Knopoff (1967).

Esquematicamente, el comportamiento de las masas unidas con los muelles es e
gue aparece e la figura 4.1.5, donde se observa un ciclo de carga, disparo de la
sacudida principal, y serie de réplicas posterior, con un intervalo temporal de las
réplicas de 10° unidades.

ciclo de carga

i
e

-+
sECUENCca de répllca 3

LY

=
TIEMPC

Figura 4.1.5 Esquema de la secuencia de comportamiento de la energia potencia en €l
tiempo para el experimento de masas y muelles. Modificado de Burridge y Knopoff
(1967).

Estos autores demuestran que la friccién sobre la superficie de la falla determina
la configuracion del sistema cuando este se relgja, estableciendo € estado donde se
producira el siguiente evento. También la friccion determina las leyes estadisticas que

muestran los terremotos, permitiendo su andlisis desde e punto de vista inverso.
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Ademas, e hecho de que el pardmetro b = 1 aparezca, tanto en diversas regiones de la
tierra, como en los dos experimentos realizados, induce a pensar que las leyes de

friccion de la superficie de las fallas parecen ser universales.

4.1.3 Modelo de Carlson y Langer

El modelo propuesto por estos autores (Carlson and Langer, 1989), parte de la
misma configuracién inicial que el propuesto por Burridge y Knopoff (1967): una serie
de masas unidas mediante resortes, en una configuracion unidimensional. Sin embargo,
se diferencia dedd modelo anterior en que incluye una estocasticidad (aleatoriedad)
impuesta, mediante una heterogeneidad espacial. La caracteristica no-lineal que
incorpora es, e proceso de friccion stick-dip entre las masas y la superficie que se
desplaza transmitiendo su movimiento a las masas (Figura 4.1.6).

Ladistribucion en frecuencia acumulada de los eventos registrados, obedece la
ley de Gutenberg y Richter, entendiéndose esta distribucién desde las leyes de escalado.
La figura 4.1.6 muestra e modelo construido por los autores, similar a anterior pero

incorporando importantes diferencias.

L L M L S
L I . M s O s I 5

R ——

-

Figura 4.1.6 Configuracion esquematica del experimento de masas unidas por muelles de
constante ky, unidos a su vez aunalamina deslizante de constante k, (Carlson y Langer, 1989).

En e experimento, el sistema se define sin variaciones espaciales de cualquiera
de sus parametros y sin elementos estocasticos externos. Segin este modelo, se discute
el porcentgje de energia liberado por friccién entre los grandes terremotos y los
pequefios, de hecho, en los grandes terremotos la velocidad de friccion es tan grande
gue parece que se libera menos energia, sin embargo, en la naturaleza, unos pocos

grandes terremotos (M > 7) liberan mas energia que cientos de miles pequefios.
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4.2 Introduccion a la Criticalidad Auto-Organizada

(CAO)

Una vez revisados los precedentes mas relevantes sobre la simulacion y e
analisis mecanico de terremotos, este apartado describe |as bases de |a criticalidad auto-
organizada, la cua comienza precisamente en este punto. Reconocida la no-linealidad
como una de las caracteristicas principales en la smulacion sismica, junto con las leyes
de disipacion de energiay las leyes estadisticas que gobiernan € sistema, se abordan los
fundamentos de la dindmica de | os procesos criticos.

Roger Penrose (1990) eplica la dindmica de sistemas complejos a partir del
conjunto de Mandelbrot ( la tierra de Tor Blend Nar) y a igua que su discipulo David
Deutch, concluye que para describir y entender esta dindmica, es necesario acudir a la
argumentacion como método frente a tentador criptoinductivismo. Esto es muy
importante puesto que una explicacion criptica, obtusa y oscura basada sobre
conclusiones ingenuas, puede falsear cualquier trabgjo y engafiar a cualquier cientifico
cuando se trabgja en €l campo de las leyes empiricas.

En palabras de Per Bak (1996), pionero la criticalidad auto-organizada puede
entenderse que:

El comportamiento complejo en la naturaleza, reflga la tendencia de los
sistemas que evolucionan hacia un estado critico, permanentemente fuera de
equilibrio, donde pequefias perturbaciones provocan avalanchas de miltiples
tamanos. La evolucion de este delicado estadio, ocurre sin un disefio previo y
a partir de la actuacién de un agente externo. El estado critico, se establece
debido a las interacciones dindmicas entre elementos individuales del
sistema: €l estado critico es auto-organizado. La Criticalidad Auto-
organizada es, con mucho, € Unico mecanismo general conocido que
provoca complejidad.

Siguiendo esta linea argumental, en este apartado se describe el comportamiento
espacia de los sistemas dinamicos no-lineales mediante el andlisis de los grados de
libertad espacio-temporales en e espacio de fases. El espacio de fases, congtituye el
espacio multidimensional donde se representa laevolucion temporal de las variables de
estado del sistema. La evolucion espacial de dichos sistemas, presenta una estructura
autosemejante, forman conjuntos fractales, mientras que su evolucion temporal,
presenta un comportamiento que se conoce como ruido fluctuante o mas comun flicker
noise, o 1/f (Bak et al., 1987; Bak et a., 1988).

Estos sistemas complejos, evolucionan espontaneamente hacia un estado critico,

el cua no presenta escalas caracteristicas espacio-temporaes. Esta propiedad, es la
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causa de la baja prediccién temporal de dichos sistemas. La emergencia de este estado
critico auto-organizado, conecta la dinamica no-lineal con la autosemejanzay € flicker
noise, deformarobusta(Bak et al., 1988).

La estrategia méas comun en € andlisis de estos sistemas, consiste en reducir €l
nimero de grados de libertad a minimo imprescindible. Sin embargo, no siempre es
facil reducir € sistema puesto que, primero hay que determinar € nimero minimo de
grados de libertad que reproducen e sistema en e espacio de fases. Esta reduccion
dimensional, se denomina auto-organizacién o principio de auto esclavismo, y en
general, se realiza mediante la reconstruccion del atractor bajo dimensional en e
espacio de fases (Bak € at., 1988).

Como gjemplo unidimensional de wn atractor sobre el espacio de fases, se ha
representado € atractor del péndulo smple y del oscilador armonico (Figura 4.2.1a 'y
4.2.1b). Ambos atractores representan sistemas lineales. Sin embargo, s se incluye la

friccién en ambos modelos, € sistema deja de ser lineal.

A B
dz -
T A d? oscilaciones pendulares
at A
/—’\ separatrices
/\ .
N—" " ’
rotacién completa
~a e
v espacio de fases TT~——

espacio de fases

Figura 4.2.1 (a) Representacion del espacio de fases de un oscilador arménico simple. El oscilador

consiste en una masa suspendida de un muelle y que se desplaza en una dimension, segiin Z. Este sistema
presenta un grado de libertad, segun el desplazamiento de la masa"m" alo largo de la direccion Z. A la
derecha aparece la trayectoria reconstruida en su espacio de fases. (b) Reconstruccion de un péndulo

simple y su trayectoria de fases. Las separatrices indican los limites a partir de los cuales las trayectorias
corresponden arotaciones completas alrededor del punto O.

Cuando un sistema presenta disipacion de energia, por gemplo, e péndulo de un
reloj mecanico, se produce una convergencia en las trayectorias de fases, generando una
estructura que se conoce como atractor (Figura 4.2.2a). Para sistemas con un elevado
nimero de grados de libertad (6 > n > 3, Sornette, 2003, comunicacién persona), se
trabaja sobre secciones de Poincaré sobre € atractor.

Un sistema dindmico cadtico gparece cuando la dimension del espacio de fases
esigual o superior atres, aparece sensibilidad a las condiciones iniciaesy ladimension

del atractor en el espacio de fases es fractal. S e atractor es fractal, las secciones de
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Poincaré que se obtienen tienen la estructura de un conjunto de Cantor, no hay un

continuo (Figura 4.2.2b). Este atractor, se denomina atractor extrafio, y como ejemplos,

se presentan €l atractor de Lorenz, y € de Rosser (Figura 4.2.3 derecha e izquierda,

respectivamente) (Ruelle and Takens, 1971).

B

/

h

Figura 4.2.2 (a) Atractor de un
sistema disipativo, péndulo simple
con friccién, con dinamica no-
lineal. Existe una convergencia de
ladrbitahacia el centro.

La huella dactilar a lo largo del tiempo de los
sistemas con atractores extraiios, es e denominado
flicker noise, sistemas en los que el espectro de potencia
escala con la frecuencia seguin: (f) ? £7.

El flicker noise, se caracteriza por presentar
correlaciones en un amplio intervalo de escalas, una
clara indicacion de que se trata de un efecto
cooperativo. El flicker noise ha sido reconocido en
multiples procesos: en la luz medida en los quasar,
intensidad de manchas solares, flujo granular en relojes
de arena, etc. (Bak et a., 1988). A pesar de su

ubicuidad, no se conoce bien el mecanismo infrayacente del flicker noise, el cual reflgja

la dinamica de |a criticalidad auto-organizada.

Figura 4.2.2 (b) Seccion de Poincaré de un atractor 0.4

extrafio. Sobre una serie de orbitas se obtiene la
interseccion con el plano. La interseccion de este
seccién con un transecto es un conjunto de Cantor.

e

e
|

i\

Figura 423 A la
izquierda, aparece la
reconstruccion sobre €l
espacio de fases de

atractor de Roessler, el
cual se representa como
una cinta de Moebius
mientras que a la desecha
se representa el atractor de
Lorentz. Ambos muestran
la dindmica no-lineal en €l
tiempo.

251



Sobre la Teoria del Caos aplicada en Sismotecténica Capitulo4

Los sistemas complejos y no lineales evolucionan de forma natural hacia un
estado de criticalidad auto-organizada, como si € estado critico fuese un atractor de la
dindmica, de estos sistemas independientemente de las condiciones iniciales. Incluso
estos estados emergen robustos, aunque se incluya un cierto grado de aleatoriedad en €l

sistema.

Autématas celulares: descripcion y dinAmica

El estudio de la dinamica critica y la auto-organizacion se realiza mediante la
simulacién numeérica llevada a cabo mediante los autébmatas celulares, més simples de
manegjar que los sistemas de ecuaciones diferenciales. Para entender en qué consiste un
autémata celular y como define la criticalidad auto-organizada en la sismicidad, es
preciso detallar el experimento de la pila de arena, artifice y modelo por excelencia de
estos sistemas criticos (Bak et al., 1988) (Figura 4.2.4).
» Tomando una pila de arena

ﬂ con una configuracion inicial
cualquiera, se aflade granos de un
mismo tamafo, de forma gradual
(Figura 4.2.5a). Desde el punto de
vista experimental, esto no presenta
dificultad ninguna. El objetivo
inicial es determinar € valor de la
pendiente critica a partir de la cual

Figura 4.2.4 Automata celular bidimensiona  S€ producen avalanchas de arena, de

construido mediante terrones de azlicar industriales en
un Tabac por R. Pérez y J. Giner en Moulis (S.

Girons zonacentral del Pirineo francés). alcanzado e vaor de la pendiente

critica, es razonable pensar que se produciran avalanchas de tamafio considerable, con la

un tamano considerable. Una vez

simple adicion de un grano de arena. Esto es posible, y de hecho asi ocurrirg, en ciertos
casos. Sin embargo, también es posible que se relge energéticamente e sistema,
disminuya € valor de la pendiente critica, mediante avalanchas menores (Figura 4.2.5).
Pero lo realmente interesante, es que sin llegar a alcanzar el valor de la pendiente
critica, se producen avalanchas de gran tamafio, mediante la adicién de un solo grano de

arena. Aungue siga la adicion constante de granos de arena, no es posible determinar un
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valor critico a partir del cual sea posible predecir avalanchas, asi como el tamafo de las
mismas.

Representando la distribucion de la frecuencia de los tamafios de las avalanchas
en un diagrama bilogaritmico, estas se distribuyen segin una ley de potencia en
cualquier configuracion, € sistema se auto-organiza de forma espontanea, mostrando
una distribucién de frecuencias en tamafio segun unaley de potencia. Esto significa que
el sistema se auto-organiza con una dindmica espacio temporal invariable a cambio de
escala, como un fractal.

Figura 4.2.5 Pila de arena unidimensional. Sobre una configuracién inicial aleatoria (a) se deposita un
grano de arena. Si las lineas discontinuas representan el valor de la pendiente critica, se produce una
avalancha (b) y (c¢). El tamafio de esta avalancha es de 1. Sin embargo, si sobre (c) se deposita en otra
posicién aleatoria, se produce una avalancha de tamafio 5 (d), €), (f), (g), (h). Por tanto, o bien se
producen avalanchas pequefias, o bien grandes, independientemente de las condiciones iniciales.

4.2.1 Automatas Celulares: Series dindmicas sintéticas

Para reproducir, a partir de un modelo matematico, el comportamiento de la pila
de arena antes descrito se utilizan los autdmatas celulares. Un autémata celular (AC)
constituye una herramienta matemética de construccion sencilla que reproduce
dinamicas no-lineales. Los autdmatas celulares, presentan multiples aplicaciones en la
simulacién de modelos de fracturas, dindmica sismica'y comportamiento de la litosfera
bajo campos de esfuerzos (Bak y Tang, 1989, Sornette y Sornette, 1989, Sornette et al.,
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1990, Ito y Matsuzaki, 1990, Nakanishi, 1990, Chen et al., 1990, Nakanishi, 1991,
Brown et al., 1991, Henderson et al, 1994, Silberschmidt, 1996, De Rubeis et al, 1996,
Wilson et a, 1996, Any Sammis, 1996, Halgass et a, 1997, Lu et a, 1998).

Un autémata, se construye a partir de un mallado regular con un valor inicial
aleatorio en cada celdilla (Figura 4.2.6a), € cual oscila entre 0 y 3. Sobre una posicién
aleatoria del mallado, se afiade una unidad y se comprueba s e vaor es igua a 4,
denominado valor critico.

Si es asi, la celda toma € valor de 0 y transmite un valor a los vecinos mas
préximos, dos arriba 'y dos a los lados (Figura 4.2.6b). De igua forma, se comprueba €l
valor de las cuatro celdas vecinas (para € caso bidimensional), actuando de la misma
manera S algun valor es superior a 4. Por tanto, es posible provocar fendmenos en

cadena mediante una pequefia perturbacion, sobre una configuracion inicial aeatoria.

olof| 1]1] 2

ol 1] ofl1] o A

3|l 2] 3|0 | 1 o>
ol 3] 2]1] o o
1lol1] 1] 2 Osg

Figura 4.2.6 (a) Ejemplo de mallado regular 5 x 5 con una configuracion inicial aleatoria de valores
entre 1y 3. (b) Ejemplo de avalancha en el automata celular 5x5. Una vez que ha pasado la celda 1
el valor critico, pasa una unidad a sus cuatro vecinos. Como la celda 2 también alcanza €l valor
critico, pasa un valor a sus cuatro vecinos, y la celda 3, pasa a sus tres vecinos. En este aso, €
tamanfio de laavalanchaes 10 y el tiempo es 3 (nimero de veces que se aplicalalafuncionf)

Matematicamente, el algoritmo se expresa segun:

f:aje aj+1 (paraij aeatorios)
*g aj ?4
&i-nj & &1 *+1
ai+1j & &+ +1
A+ & ag+y +1
agy & &Gy +1
yaj=0
S &j-1)j, &i+1) &G+ Y BG-1) ? 4
repetimos *
Y &i-2)j, &i+1)s &G+y) Y &G = 0
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Mediante este proceso, se generan avalanchas cooperativas, cuyo tamario es €
numero de celdas que han sobrepasado el valor critico de 4, en un fendmeno que ocurre
en cascada. El tiempo de duracion de la avalancha, se representa por el nUmero de veces
gue se ha aplicado la funcion f. La figura 4.2.6b muestra un autdmata que presenta, para
un instante t, una avalancha de tamafio 10 (nUmero de celdas afectadas) y con una
duracion de 3 (nimero de veces que se aplica la funcion f). Lafigura 4.2.7 representa la
mecanica del autdmata cuando una celda sobrepasa € valor critico, segin la notacion
utilizada en el algoritmo.

Esta dindmica sobre una mecanica discreta reproduce un medio finito influido
por fendmenos de contorno. La cuestion es, qué sucede con los valores en |os bordes del
mallado, y més concretamente en las esquinas del mallado. En su trabgjo original, Bak
et al. (1987) contempla dos casos: condiciones de contorno cerradas y condiciones de
contorno abiertas (Figura4.2.8a) (Figura4.2.8b).

La simulacién aplicando unas condiciones

1 a a.,
de contorno abiertas, permite la salida del cono de

granos de arena. Esto es, s un vaor del borde

— 2

alcanza € valor critico (4), toma el valor 0y pasa a4

.
|
d
un valor a los vecinos (3). De esta manera, se |- i
pierde una unidad, lo que equivale a una i =

disipacion. Este modelo con las condiciones de

contorno abiertas, es e aplicado en las _ o
Figura 4.2.7 Mecanica de suceso de un

siguientes simulaciones de terremotos autdmata celular una vez que alguna
) celda ha sobrepasado €l valor critico. En
mediante autdbmatas celulares (apartado 4.3y  ese momento, la celda toma un valor de

0 y pasa una unidad a las vecinas, en
4.4), puesto que de esta manera, € Modelo  horizontal y en vertical.

presenta una difusion més evidente.

Figura 4.2.8 () Modelo de difusion
de una celda del borde para
condiciones de contorno abiertas. En

este caso, la celdatoma el valor Oy
transmite a las tres vecinas un valor.

(b) Modelo de difusién de las celdas
de las esquinas para el mismo caso.

En esta posicion, solamente
presentan dos celdas vecinas.
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De hecho, hubo una interesante controversia cientifica sobre € grado difusivo o
conservativo del sistema autoorganizado y simulado mediante un automata. El
planteamiento es el siguiente: si las condiciones de contorno son cerradas, esto es, si 1os
bordes alcanzaran €l valor critico en 3, mientras que las esquinas en 2, e modelo no es
difusivo y s conservativo (Bak, 1997). En principio, s € autdmata reproduce
fendmenos difusivos, es paradgjico pensar que la misma mecanica elude la difusion
particularizando el comportamiento de los bordes y las esgquinas del mallado.

Figura 429 Ley de Gutenberg y
i Richter para la simulacion realizada
(o2 | Ty g por Olami et a. (1992). Las
N diferentes  pendientes de las
E simulaciones dependen del tamafio
il de la malla utilizada. Las abcisas
indican energia liberada mientras
gue las ordenadas indican la
frecuencia de sucesos como una
funcion de probabilidad. La
: . pendiente de gjuste que obtiene en la
[ z = parte comin delasrectasesde 1,91.

Frobability P(E,

a

i 10! (ot 10? it
Earthquoke ensrgy relonsed E

¢El autémata celular reproduce fendmenos disipativos o conservativos?. Para
responder esta pregunta hay que analizar las celdas frontera del automata y las celdas
sobrecargadas. Cuando una celda cualquiera con un valor de 3, recibe dos unidades de
sus vecinos, su valor total en la ruptura es de 5. Sin embargo, esta celda sobrecargada
solo transmite 4 unidades a sus vecinos y adquiere € valor 0, por lo que existe una
disipacién de una unidad. El valor méximo que puede tomar una celda es de 7. Por otro
lado, las celdas de las fronteras, cuando rompen (Vc ? 4), solo transmiten a las tres
celdas vecinas, y en e caso de las celdas esquinas, a dos vecinas (Figura 4.2.8). Por lo
tanto, el fendmeno CAO reproduce dinamicas no-lineaes disipativas, dando lugar a
fendbmenos cooperativos. No existe una conservacion en el movimiento de la energia a
través del sistema.

En la Universidad de Odo, € equipo liderado por Jens Feder reprodujo e
experimento de la pila de arena, obteniendo avalanchas cooperativas similares a las de

Bak, pero con resultados numeéricos diferentes a los obtenidos por Bak et al. (1988).
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A partir de la modelacion matematica del modelo estocastico discreto de
Burridge y Knopoff (1967), obtuvieron varias leyes de Gutenberg y Richter, con €
parametro b relacionado directamente con e tamano de la malla, pero la curva
liberacién de energia obedeciendo una ley exponencial, y no de tipo potencia (Feder y
Feder, 1991, Olami et al, 1992, Christensen y Olami, 1992) (Figura 4.2.9). Estos autores
relacionan estas diferencias con e grado de disipacién del sistema. Esto es muy
importante puesto que significa la diferencia entre simular terremotos naturales o
terremotos que siguen una distribucién normal y son aeatorios en e tiempo.

Resumiendo, mediante el autdmata celular se reproducen dindmicas cooperativas
en avalancha, a partir de la perturbacién del sistema con una configuracién inicial
cualquiera. Cuando se acanza la pendiente critica, un grano de arena se mueve hacia
abgjo, transmitiendo energia a |os granos vecinos, que a su vez rodaran pendiente abajo
S estos también alcanzan la pendiente critica. Es interesante destacar, que cualquiera
gue sea la configuracion inicial, se alcanza €l estado en € que se producen avalanchas
de cualquier tamarfio (Figura 4.2.10). Este estado se conoce como estado critico. En este
punto, no aparece una longitud caracteristica de tamarfio y de tiempo en cada avalancha
(Bak et al., 1988).

Condicionesinicialesy estado critico

Supongamos que se perturba el estado critico de forma local, o bien afiadiendo
un grano de arena, 0 bien variando € valor critico (Vc = 3, 4, 5, 6 0 7). Es de esperar
gue la perturbacion se propague en todas las escalas, de ta manera que puede

producirse desde el movimiento de un Unico grano de arena hasta una avalancha de gran

CONDICIONES f .
INICIALES Log (frecuencia)

| EsTADO CRITICO | >

tamano.

CONDICIONES
INICIALES

CONDICIONES
INICIALES

Log(tamafio)

Figura4.2.10 En una dinamica CAO, se alcanza el estado critico desde cualquier configuracion inicial. En
esta dindmica, la distribucién de frecuencia de tamafio y tiempo, en acumulado, obedece leyes de
potencia.
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El hecho de que las leyes distributivas obedezcan leyes potenciales, indica que la
dindmica es invariable a cambio de escala Es mas, la ausencia de un tamafio
caracteristico implica la ausencia de una escala tempora caracteristica, puesto que
ambos parametros son una combinacién lineal €l uno del otro.

La superposicion aeatoria de pulsos de una cantidad fisica con una distribucién

de tiempo tipo fliker noise, sigue una expresion del tipo:

NT 2 T? (4-5)
y presenta un espectro de densidad de potencia segun:

Sfi2f 77 (4-6)

La ecuacion (4-6) indica que € espectro de frecuencia escala con la frecuencia, y
es equivalente ala distribucion de tiempos también segin una ley de potencia.

Nota: se ha optado por una formulacién matematica homogénea, frente a la notacién original,
de tal manera que N(T) es el nimero de eventos con un tiempo > que T, al igual que N(m), es
el nimero de eventos de un tamafio > m. S(f) se refiere al espectro de densidad y f es la
frecuencia.

Propiedades estadisticas de |os Autématas Celulares

La figura 4.2.11a representa la funcion de distribucion de frecuencias de los
tamafios de las avalanchas un autémata celular bidimensional 50x50 mientras que la
figura 4.2.11b representa un autdmata tridimensional 20x20x20. Se observa como estas
distribuciones obedecen unaley de potencia, siendo estaley de potenciasimilar alaley

de Gutenberg y Richter:
N(m) 2 m”? (4-7)

Siendo ? = 1 en @ caso bidimensional, mientras que le tridimensional, ? = 1.37

Bak et al. (1988). A pequefia escala, esta curva se desvia del gjuste lineal debido al

efecto de la discretizacion del mallado elegido (Paredes, 2002, comunicacion personal).
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Figura 4.2.11 Distribucién de clusters de tamafio en frecuencia acumulada para autématas celulares
realizados por Bak et al. (1988), obedeciendo una ley de potencia del tipo D(s)? s~ en dos supuestos: (a)
autémata celular bidimensional de tamafio 50x50, donde ? = 1; (b) autémata celular tridimensional
20x20x20, con un valor de ?= 1.37. En €l caso bidimensional, el tamafio minimo de avalancha es de s=
200, mientras que para € caso tridimensional, es de s = 70. En ambos casos, se ha eliminado la parte
transitoria del sistema haciendo que el autémata itere €l suficiente nimero de veces. En la homenclatura
de este trabajo, D(s) = N(m) (ecuacion 4-7).

De hecho, esto implica que mediante d andlisis de la desviacion de los datos
sobre €l gjuste lineal del logaritmo de la frecuencia, se determina el tamafio minimo de
avalanchas necesario para reproducir el estado critico, denominado efecto del tamafio
finito (finite-size effect). Bak et al. (1988) obtuvieron un minimo de 200 celdas para el
tamafio 50x50 y 70 celdas para € autémata tridimensional 20x20x20. Este efecto se
comprobd mediante € andlisis del equilibrio fisico estadistico realizado por los autores
anteriores.

También es necesario establecer el intervalo de régimen transitorio 6 transiente
del sistema. Este régimen se define como € intervalo minimo de avalanchas necesarias
para alcanzar €l estado estacionario descrito a partir de leyes potenciales. Para ello, se
pone en marcha €l sistemay se itera el suficiente nUmero de veces, por gemplo, 25.000,
0 100.000 veces, analizandose la serie de avalanchas posteriores. De esta manera, la
dinamica analizada corresponde a estado estacionario, cuando el sistema alcanza €l
estado critico.

Para entender la dinamica del estado critico, es necesario medir la evolucion
tempora de los agregados de avalanchas. Para ello, primero hay que definir la duracion
de las avalanchas. Como se ha dicho anteriormente, el nimero de veces que se aplica la
funcionf sobre el autdmata celular en una misma avalancha es el tiempo que dura una
avalancha. Este tiempo es € nimero de iteraciones que presentan, a menos, una celda

con un valor igual o superior a 4.
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En & experimento original de la pila de arena, la duracion se mide con un relgj,
mientras que & tiempo definido a partir de la mecanica del automata, es una medida
local, y que es menor o igual que el tamafio de laavalanchas.

Esto es debido a que, s € tamafio de las avalanchas es e nimero de celdas que
alcanzan € valor critico, y € tiempo de cada avalancha, es e nimero de pasos que
configuran una avalancha, en el mejor de los casos, €l nimero de celdas rotas coincidira
con e nimero de pasos en la transmision, una ruptura, una transmision. En generd y
para una avalancha, en cada paso tempora aparecera mas de una celda con € valor
critico de tal forma que en cada avalancha:

Tiempo (T) ? Tamafio (m) (4-8)
m o Ny .,
- . ° ] '03
] o Nm) ~m?? | .,
] r"‘ - .
| f m
_f .’ m=T % L L
2 LI \ LI LI LI T N(TE
[ \i [ | - | '\ _E ..‘.K
7= (142)? -277 NM-T7 | ] .,
] T

Figura 4.2.12 Esquema hipotético de la distribucion segin una ley de potencia entre la distribucion de
tamafios de las avalanchas (m) y la duracion de las mismas (T). Mediante las leyes de escalado, obtenidas
delas leyes potenciales de la distribucion de frecuencias de tamafios y de duraciones (derecha), es posible
expresar una relacion directa entre los exponentes ? (N(T)?T7) y ? (N(m)?m”?). S N(m) 2TH*?, 2=(2+ 1)
27). La demostracién aparece en €l texto. Bak e al. (1988) obtiene ?= 0.52 en dos dimensiones, ?= 0.71
en 3-D.

La figura 4.2.12 esguematiza como la distribucion de frecuencias de la duracion
de las avalanchas (inspirado en Bak et al., 1988) obedece también una ley de potencia

segln:
N(T)?2T?” (4-9

Con un exponente ? = 0.43 para € caso bidimensional y ? = 0.92 para el caso
tridimensional. Sin embargo, comparando |0s ajustes para la distribucion de frecuencias

de tamafio y la distribucion de frecuencias de duracion (Figura 4.2.12), se observa que
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el tamafo presenta un mayor de valores que la duracion. De esta forma, se comprueba
de forma numérica lo que antes se habia argumentado.

Es evidente que, s la distribucion en tamafio y en duracion de las avalanchas,
obedecen leyes de potencia en € acumulado, es interesante encontrar la relacion entre
ambos pardmetros. De esta manera, se reducen dos grados de libertad a uno solo ya que
el tamafio de la avalancha puede representarse como una combinacion lineal de la
duracién de la misma.

Para dlo, supdngase que € proceso mediante € cual una celda transmite un
valor a su inmediato vecino es un proceso de disipacion energético en una posicion x en
un tiempo t.

Representando la distribucion de tamafios de avalanchas (N(m)), frente a la
distribucion de duraciones de cada avalancha (N(T)), se obtiene una ley potencia entre
ambos parametros (Figura 4.2.12 izquierda). Ademas, como la distribucion de
frecuencia de tamafios y duraciones de las avalanchas también obedece una ley de

potencia (Figura 4.2.12 derecha), aplicando |as propiedades de escalado se obtiene que:
N(T) = (m/T) N[m(T)] (dm/dT) (4-10)
Sustituyendo en la ecuacion (4-10) por las ecuaciones (4-7) y (4-9):

N(T) = TN(m’) (1+2)T? (4-11)
Por lo que:

T-(7+1)7+27?T-7 (4_ 12)

Lareacion entre los exponentes de |as tres rel aciones potencial es queda:

2= (H1)?-2? (4-13)

De esta manera, se ha visto que es posible obtener |os exponentes criticos, ? y ?
de las relaciones potenciales entre el tamafio y la duracion de las avalanchas, a partir de
dos medidas, o bien mediante la distribucion de frecuencias de ambos pardmetros, o
bien mediante la relacién potencial entre ambos parametros. De hecho, se ha utilizado
esta relacion en las series de terremotos para calibrar la bondad del modelo CAO

aplicado en sismicidad.
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El vaor de ? obtenido por Bak et al. (1988) es de 0,57 para dos dimensionesy de
0,71 en tres dimensiones.

Estos valores contrastan con los obtenidos en los siguientes apartados, donde se
simulan terremotos mediante automatas condiciorados con geometrias fractales y
pardmetros sismicos, con €l fin de obtener el modelo sismico mas real posible. Antes de
ello, e apartado siguiente (4.2.2) muestra como la sismicidad es similar a flicker noise

(1/f) en fenomenologiay obedece una dinamica critica auto-organizada.

4.2.2 Los terremotos como un fendmeno CAQ: significado dinamico de la
ley de Gutenberg y Richter

En capitulos precedentes (3) se ha mostrado como la liberacién de energia en
los terremotos sigue la ley de Gutenberg y Richter (Gutenberg y Richter, 1944) (Figura
3.1.8; Figura 3.1.10 y Figura 3.1.12). También el capitulo 3 concluye que la sismicidad
es un fractal donde la ley de Gutenberg y Richter es la expresion de la fractaidad de la
geometria de la fracturacion. Esto explicaria su invarianza al cambio de escala, incluso
para conjunto de réplicas sismicas.

Al incorporar en e capitulo 4, e fendbmeno CAO como responsable del
comportamiento dindmico de los terremotos, ¢en qué afecta a la ley de Gutenberg y
Richter?

Esta ley empirica (G-R) muestra como la liberacién de energia obedece una ley
potencia segun larelacion: log N(m) = a - bm (ecuacion 3-10), donde N es € nimero
de terremotos con un tamafio superior que m. Como la magnitud m ? logE, donde E es
la energia liberada por los terremotos, tenemos una ley de potencia de la frecuencia de
energia liberada:

N?E” (4-14)

Por tanto, la ley de Gutenberg y Richter constituye una ley de potencia de la
distribucién de frecuencias de energia liberada por los terremotos, con € exponente b
comprendido entre 0.5 ? b ?1.5 (Aki, 1981).

Sin embargo, ya se ha visto que a pesar de la universalidad de la ley de
Gutenberg y Richter, no queda claro cual es el mecanismo infrayacente en la sismicidad
gue provoca que la distribucion de frecuencias de tamafio de terremotos siga leyes
potenciales. Desde aqui apuntamos criterios dinamicos y geometrias fractales como

mecanismo infrayacente del comportamiento potencial.
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Los terremotos aparecen como agregados espacio temporales de tal forma que,
su ocurrencia disminuye potencialmente con € tiempo, desde € Ultimo terremoto
acaecido.

Sin embargo, los terremotos aparecen en fallas activas, lo que reduce
considerablemente e “donde” aparecen. Desde una perspectiva dindmica, la
localizaciéon x, y, z responde a tres grados de libertad de un sistema dinamico.
Eliminando e tiempo de suceso y € tipo de terremoto, aparece la geometria de la
fracturacion como un fractal tridimensional, relacionando el tamario del terremoto con
el tamafio de la fala. Por tanto, dinamicamente, la geometria de la fracturacion
constituye una seccion del atractor de la sismicidad reducida a tres grados de libertad.
Tedricamente no es posible reducir la sismicidad de 7 grados de libertad ni obtener su
atractor ya que se recesitan un minimo de 10’ terremotos para chequear sus propiedades
(Sornette, 2003, comunicacion personal).

En ciertas forma, este argumento aparece apoyado por los trabgjos de Bak y
Tang (1989) y Sornette et al. (1990) donde interpretan esta ley empirica como la
manifestacion de una litosfera que se comporta como un fendémeno de criticalidad auto-
organizada bajo un campo de esfuerzos. La distribucion espacia fractal de las fallas
activas y la distribucién temporal de la dindamica de los terremotos, son manifestaciones
de un mismo fendmeno. La fracturacion constituye el atractor de la sismicidad a partir
de una deformacion litosférica fragil (Figura 4.2.13), mientras por similitud los pliegues
representan € atractor de la deformacion ductil en la litosfera, para tres grados de
libertad (Figura4.2.14).

A partir del modelo CAO de la sismicidad, se conocen propiedades importantes
de los terremotos que ayudan a una mejor compresion del fendbmeno sismico, sobre todo
con vistas a la aplicacion de la prediccion a corto plazo y la estimacién de su influencia
espacial, incluyendo las leyes de crecimiento de las fracturas en tres dimensiones,

estimacion de terremoto méaximo, terremoto esperado, etc.
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Figura 4.2.13 La sismicidad aparece sobre un soporte geométrico tridimensional de fallas de tal forma
gue, una seccién de Poincaré idealizada de esta dindmica son los mapas estructurales de fallas. En este
caso, el mapa de fracturas se localiza en el Sistema Central (centro de Espafia) (Martin-Velazquez et
al., 2002). Este mapa representa un fractal bidimensional, y ademas la interseccién con transectos
orientados son Conjuntos de Cantor.

Figura 4.2.14. Atractor de la deformacion ductil idealizada de la litosfera. La actuacion de un
campo de esfuerzos deforma la estructura inicial (1), produciendo un plegamiento tridimensional
(2). Sobre una seccion bidimensional de ese plegamiento (3), la interseccién con un transecto
genera un Conjunto de Cantor (4). Puede entenderse que la seccion bidimensional es la
interseccion de ladeformacion sobre un plano, una seccién de Poincaré.
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Como se ha descrito en €l primer apartado de este capitulo, en general se asume
gue la dinamica de los terremotos obedece e mecanismo de tick-dip, intervalos de
dedlizamiento y acumulacion de esfuerzo de la corteza terrestre, a lo largo de las fallas
(Sieh, 1978). Cuando ocurre € dedizamiento, se libera la energia acumulada y se
propaga la deformacion. Kagan y Konpoff (1987) trabajaron sobre la modelacion del
proceso de stick-dip mediante bifurcaciones. La mecanica de las bifurcaciones presenta
un comportamiento segin leyes de potencia. Sin embargo, los sistemas dinamicos
simples con un bajo nimero de grados de libertad (1, 2, 3...), son sistemas con un
amplio equilibrio estadistico y no suelen presentar un comportamiento seguin unaley de
potencia.

Se ha visto de forma reiterada durante esta tesis, que las leyes potenciaes
emergen de forma robusta en un gran nimero de sistemas naturales con dinamicas no-
lineales. Las propiedades estadisticas ke las leyes potenciales son las que se han de
buscar en las simulaciones numéricas de |os terremotos.

Lostrabagjosde Bak et a., 1987, Bak et a, 1988, Bak y Tang, 1989, Tang y Bak,
1988, presentan sistemas dindmicos interactivos que evolucionan de forma espontanea
hacia un estado estadisticamente estable, el cual es critico, y obedece leyes potenciales,
el flicker noise. La energia se alimenta en € sistema de una forma uniforme, tanto en
todo el conjunto como en los bordes del sistema.

Andogamente, la corteza terrestre sometida a la tectonica de placas, puede ser
descrita como un sistema critico auto-organizado (CAO), tal y como muestran las leyes
potenciales en sismicidad, la geometria fractal de la fracturacién y la geometria fractal
del plegamiento.

Si @ sistema de acumulacion de esfuerzos tectonicos en la litosfera se encuentra
en estado estacionario, existe un débil equilibrio entre las fuerzas locales, ajustando la
probabilidad de que la deformacion fragil se propague de forma discreta a vecino méas
préximo. De igua forma actia un autémata celular que incluya un criterio de rotura tipo
Navier-Coulomb. Segiin este modelo, € estado estacionario puede definirse como una
reaccion critica en cadena.

El automata celular descrito hasta ahora, reproduce e modelo mecanico de
blogues deslizantes propuesto por Burridge y Knopoff (1967) y descrito en la primera
seccion de este capitulo. Esta similitud es muy interesante puesto que la criticalidad
auto-organizada no presenta un nuevo mecanismo fisico de rotura, sino que se aplica
sobre e modelo mecanico més ssimple posible.
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De forma adicional, también se explican las réplicas y precursores mediante la
dindmica CAO (Ito y Matsuzaki, 1990). Aunque lo mas correcto es pensar que la Teoria
del Caos aplicada en la sismicidad, no distingue la dinamica de réplicas y precursores,
todas las sacudidas responden a una reaccion en cadena, pero a diferente escala. Esta
propiedad dificulta la posibilidad de predecir grandes terremotos mediante el andlisis
previo de los precursores, por 10 menos desde la perspectiva anterior a concepto CAO
(ver capitulo 5).

La energia liberada durante un terremoto en e tiempo es una curva no
diferenciable, en la cua pequefias propiedades determinan la energia total liberada. Este
mecanismo puede asumirse a dedizamiento a lo largo de diferentes porciones de la

superficie de lafalla, donde la distribucion de la energia sigue una ley de potencia:
N(E) ? E? (4-16)

Siendo la ecuacidn (4-16) la expresion de laley de Omori (Onori, 1895).

Es importante destacar que Bak y Tang (1988), analizaron modelos con
distribuciones aleatorias de esfuerzo critico, asi como conexiones locales aleatorias
entre boques y comprobaron que los exponentes criticos pueden diferir en funcion de las
condiciones iniciales. Estas variaciones pueden explicarse si la dindmica CAO se define
como un fendmeno en equilibrio critico, tal y como se expresa en e principio de
universalidad (Obukhov, 1989, Kadanoff et al., 1989). Segun la teoria de la
universalidad, los exponentes criticos de las leyes potenciales dependen,
exclusivamente, de las caracteristicas geométricas y topologicas del sistema, tal y como
la dimension espacial. Cuando estas caracteristicas representan conjuntos fractales,
estan relacionadas con la dimensién fractal (Aki, 1981).

Si se define la sismicidad como un fenébmeno cadtico deterministico de bajo
numero de grados de libertad, no es congruente con e modelo de criticalidad auto-
organizada. Esto es debido a que los fendmenos CAO presentan un elevado nimero de
grados de libertad (> 3), los cuales no pueden ser reducidos, y que complican el proceso
de obtencion del atractor extrafio de la sismicidad. Sin embargo, € caos deterministico
presenta como propiedad la posibilidad de reducir los grados de libertad del sistema a

un ndimero ? 3.
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También, la falta de predicciéon de la dindmica espacio-temporal de los sistemas
CAO serelaciona més con las fluctuaciones de la criticalidad, que con la sensibilidad de
los exponentes criticos a las condiciones iniciales, tal y como ocurre en un caos
deterministico.

En suma, s los terremotos representan un sistema dinamico de tipo CAO, ¢cua
es e nimero minimo de grados de libertad?. Las variables minimas que representan la
sismicidad en un espacio de fases son 7: (1) Momento sismico o0 duracion (ambos
relacionados mediante los exponentes criticos), (2) y (3) localizacion bidimensional
latitud-longitud, X;Y, (4) profundidad del terremoto (h), (5) la fecha del suceso en un
sistema de coordenadas temporal relativo, (6) y (7) factor de formay orientacion del
tensor de esfuerzos, factor de forma R y ge de esfuerzos segin la vertica, ?1, 726 ?3
atendiendo a la ecuacion de Bott.

Mediante estas variables de estado , enumeradas en € parafo anterior, es
posible clasificar toda la sismicidad instrumental terrestre, ademas de encuadrarse
dentro de cualquier ambiente tectonico descrito a nivel cortical, zonas compresionales,
zonas extensionales y zonas de cizala. ES bien sabido por la comunidad geolégica la
invarianza a cambio de escala que presentan estas zonas, encontrando desde grandes
sistemas como la zona de Basin and Range, en EEUU, a pequefias cuencas tipo grabben
o pull-apart, por giemplo, explicando cada una de €ellas € estado de esfuerzos que las
generd, independientemente de la escala de representacion de cada una. La dificultad
estriba en que para representar el atractor de un sistema dinamico de mas de 5 variables
de estado, el nimero de recursos crece de forma exponencial, crece segiin 10°, donde ?
es el nimero de variables de estado, |0 que imposibilita su cllculo (Didier Sornette,
comunicacion personal).

Una idea interesante gque surge de todo esto, es de la etimologia de la palabra
atractor estrafio, acufiada por Lorentz (1963). En ella, hace referencia al atractor fractal
de un sistema dinamico sensible a las codiciones iniciales. Sin embargo, estos sistemas
no son nada extrafos, y mas bien parece que dominan la dindmica natural, erigiéndose
como la auténtica geometria de la naturaleza. Por ello, Mandelbrot (Lesmoir-Gordon et
a., 2000) propone que estos atractores pasen a denominarse atractores naturales, ¢0

acaso no es un fendmeno natural la sismicidad?.
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4.3 Los lunamotos como un fendmeno de Criticalidad
Auto-organizada

Hasta ahora, se han tratado los terremotos y su dinamica como un fendmeno de
Criticalidad Auto-organizada (CAO), siendo un proceso propio en la dindmica de la
Tierra. Obviamente, si desde las propiedades estadisticas espacio-temporales es posible
determinar la dinamica de estados criticos estadisticamente estables, es igualmente
posible conocer tal dindmica, para liberaciones de energia en otros cuerpos planetarios.
De estaforma, la dindmica CAO no solo es una dindmica propia de |os terremotos, sino
también de lo que podemos definir como planetamotos: fendmenos disipativos e
instantaneos de deformaciéon fréagil relacionados con campos de fuerza lganos que
ocurren en otros cuerpos planetarios y que pueden estar relacionados a origenes
diversos, tectonica, conveccion térmica, mareas gravitatorias, etc.

Existen observaciones y evidencias sobre fendbmenos de vulcanismo en el
satélite 1o, evidencias morfol 6gicas de tectonica en la superficie de Marte (Figura 4.3.1),
fracturas en los satélites Europa, aungue no se dispone hoy en dia, de datos sismicos

instrumental es de todos estos planetas y satélites.

Figura 4.3.1 Superficie de Marte a partir de un modelo de elevaciones con escala de grises. Se
aprecia una zona en extension, un valle, en el cual drenan una serie de canales perpendiculares
a él y subparalelos entre si. Estos valles no parecen activos a no mostrar ninglin abanico
aluvial, dando laimpresién que €l relleno del valle fue posterior, mostrando unas terrazas cerca
de los bordes del mismo. Imagen obtenida de la base de datos de la NASA, disponible en la
web.
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El satélite de Japiter, Europa, es uno de los cuerpos planetarios mas estudiados
en el andisis de lafracturacion, andlisis realizado a partir del analisis morfologico de las
imagenes de su superficie, fotografiada durante el trascurso de la mision Galileo. Sobre
estas fotografias, se reconocen conjuntos de fallas y deformacién ductil. Una de estas
falas, se interpreta como un desgarre localizado en la zona de Conamara Caos (Hoppa
et al., 2000, Prokter et al., 2000). La falla de tipo desgarre conocida como Astypal aea,
tiene un desarrollo en su superficie de 810 Km, localizada cerca del polo sur de Europa
y comparable con la tala de San Andrés, una de las falas terrestres mas activas (Tufts
et al., 1999).

Recientes trabgos encuentran una

WAL .I.{\.F. """CTIE’\E tectnica activay reciente en la superficie de

/ 4 / N Europa con estructuras en desgarre tipo
: pull-apart 'y estructuras compresivas
asociadas (Prieto Ballesteros et a., 2002,
Rodriguez Pascua et al., 2003a, PérezL Opez
et al., 2003, RodriguezPascua et al, 2003b).
En funcion de las estructuras de
deformacion y rotacion de bloques, se ha
realizado un primer intento en situar los ges
del tensor de esfuerzos ?1, ?2y ?3 Ssegun €
criterio de rotura de Coulomb y aplicado a

un area en regimen de tipo desgarre entre la

denominada Linea Agavey laLinea Asterius

Figura 4.3.2 Mapa de fallas activas en €l area .

cadtica de Conamara. Las flechas rojas (Figura  4.32).  Por
indican comprension, mientras que las azules  jdentificaron diferentes etapas de
indican extension. El codigo de colores

indica datacion relativa (Modificado de deformacion en funcidn de las relaciones
Rodriguez-Pascua et al. 2003).

otra parte, se

genéticas de las falas y la ubicacion de los

terrenos contaminados

4.3.1Catalogo Nakamura de Lunamotos
Actuamente solo se dispone de una base de datos sismicos extraterrestre, la base
de lunamotos registrada por las misiones Apolo entre 1969-1973. Esta base sismica

registré6 movimientos sismicos durante 1969-1977 mediante una red sismolégica de

269



Sobre la Teoria del Caos aplicada en Sismotecténica Capitulo4

campo sobre la superficie lunar. Existe un informe abierto de la NASA donde se
describen todos los detalles ce los experimentos sismicos, pasivos y activos, de las
diferentes misiones Apolo (McDivitt, 1971)

La red sismica lunar, consta de 4 sismografos que registraron méas de 12500
lunamotos, en ese periodo de tiempo y que configuran la base de datos sismica de
Nakamura (Nakamura et al., 1982). Estos cuatro sismografos estdn situados en un
mismo punto, registrando dos de ellos la componente vertical, Z, (n°11 y n°12), mientras
gue los otros dos (n° 14 y n° 15), son de componente horizontal (Figura 4.3.3).

Esta base de datos consta de la fecha del evento, la amplitud de la sefial
registrada en unidades digitales por cm (158 ud/cm), la hora de comienzo de la sefial, la
hora de final de registro de la
sefid, el tipo de evento en
funcion de su fuente sismica la
cdidad  de registro y
comentarios sobre cada evento.
Ademas, se incluyen 9 eventos
generados mediante un disparo
sobre la superficie lunar. Estos
eventos estan clasificados como
LMy SIV-B.

No es posible estimar, a
priori, € tamaio de los

lunamotos a partir de la amplitud

de la primera llegada de |a sefial

Figura4.3.3 Imagen delaNASA de la estacion sismica de la _ _ _
mision Apolo X1V Foto disponible en la paginaweb de la registrada, medida en milimetros
NASA.

sobre un gréfico estdndar de
escala comprimida.

Esto es debido a que se desconoce la distancia entre €l epicentro y la estacion
sismoldgica, puesto que sdlo se dispone de una estacion de registro. Por tanto, no es
posible establecer una magnitud local, tipo Richter (ver capitulo 3.1), debido a fuerte
condicionamiento entre la amplitud de la sefial y la distancia de origen.

Antes de obtener una medida estimada del tamafio de los lunamotos, se

describen las posibles fuentes sismicas que los han generado.
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Mientras que los terremotos son debidos, en una amplia mayoria, a la dinamica
de la tectonica terrestre, los lunamotos se generan a partir de procesos internos y
externos (Nakamura et a., 1982): 1) lunamotos someros generados por la tecténica
lunar y 2) procesos internos desconocidos; éstas dos fuentes sismicas constituyen los
procesos sismicos internos, causando més de la mitad de los lunamotos registrados
(Tabla4.3.1) (Figura 4.3.4).
Los lunamotos disparados por impacto meteoritico y los lunamotos profundos, de
mas de 100 Km, debidos a los esfuerzos generados por las mareas terrestres y solares
sobre la superficie lunar, constituyen 10s procesos sismicos externos.

lunamoto lunamoto impacto meteoritico
profundo somero

U | | | | ' | | | | | |
* - - N
— 1973 156 1 11u0 1993 L 07 0800 — 1972 ; 134 : 085D 10 oun

Figura 4.2.18 Sismogramas lunares recogidos por las diferentes misiones Apolo. A la
derecha aparece un sismograma debido a un impacto meteoritico, en la parte centra un
sismograma de un lunamoto somero (60-100 Km) y a la izquierda un lunamoto profundo
(>100 Km). Coservando la escala temporal, se observa su larga duracion, debido a la débil
atenuacion de la onda por parte de la corteza lunar. Fichero abierto de la NASA, disponible
enlared.

Los lunamotos generados por impacto meteoritico, a priori presentan una
distribucion aleatoria en € tiempo. Sin embargo, hay un trabgjo que muestra ciertas
peculiaridades temporales de la sismicidad lunar, a partir de nuevos andlisis sobre el
interior de la Luna, estructura de su corteza y regolito basados en andlisis no-lineales
(Khavroshkin y Tsyplakov, 2002). En suma, estos autores descubren nueva informacion
acerca de la dindmica lunar de impacto meteoritico, mostrando persistencia en las series
temporales lunares en intervalos entre 1 y 7 afios, apareciendo picos en € histograma de
impacto meteoritico, siendo estos picos correlacionables con otros picos de impacto

sobre Mercurio, Venusy la Tierraen e mismo periodo.
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Fuente sismica NUmer o de eventos registrados
Terremotos profundos 3145
Terremotos someros* 28
Impacto meteoritico 1743
Origen desconocido* 7633

TABLA 4.3.1 Numero de lunamotos clasificados segin la fuente sismica lunar;
registrados durante las diferentes misiones Apolo entre 1967-1973. El asterisco sefiadla
aquellos lunamotos generados mediante procesos internos: fuerzas debidas a las mareas
terrestres y solares para los lunamotos profundos. Los lunamotos debidos a impacto
meteoritico configuran los eventos de los procesos externos, con una fenomenologia
aleatoria.

Los andlisis de la densidad de profundidad de los lunamotos profundos (> 100
Km) muestran dos picos en 800 Km y en 1000 Km. Por otro lado, los lunamotos
someros aparecen entre 60 - 100 Km, son los méas energéticos y se relacionan con la
tecténica lunar, similar a los terremotos de intra-placa de la corteza terrestre (Nakamura
et al., 1980). En consecuencia, a partir de los datos registrados en las diferentes
misiones lunares, la estructura interna de la Luna se estructura en una corteza lunar (O-
50 Km), un manto lunar y cierta evidencia de un nucleo. (Tabla 4.3.11) (Figura 4.3.5)
(Nakamuraet al., 1982).

Zona Profundidad (Km) lunamotos
corteza 0-50 impacto
manto superior 55-60 someros
manto intermedio 500 someros-profundos
manto inferior 1000 profundos
nicleo?? 1300-1600 7?

TABLA 4.3.11 Estructurainternalunar simplificadainterpretada a partir del andlisis de
inversion de velocidades de ondas sismicas (Nakamura et al., 1982), junto con la
profundidad hipocentral. La existencia del nlcleo es estimada, necesitandose pruebas
més concluyentes. La dindmica interna lunar es similar a la geodindmica terrestre de
los primeros 100 Km de profundidad.

¢Presentan los lunamotos las mismas leyes empiricas que |os terremotos?. Para
contestar esta pregunta, PérezLopez y Paredes (2003), llevaron a cabo una serie de
andisis estadisticos sobre los lunamotos, mediante la representacion del grafico de la
distribucion de frecuencia acumulada, en tamafio, sobre un diagrama bilogaritmico. Para

ello, estos autores obtienen seudo- magnitud lunar, ? 4, mediante |la onda coda.
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A partir de la duracion de las ondas sismicas registradas en los sismogramas
lunares, la energia liberada puede expresarse como funcion del logaritmo de la duracién
(ecuacion 4-17), de forma similar a trabajo de Dainty et al. (1974), puesto que estos
sismogramas pertenecen a la misma region de onda coda en la Tierra (ka-kL) (Aki y
Richards, 1980).

Sin embargo, la magnitud lunar definida por PérezL6pez y Paredes (2002), ?,
no es una magnitud coda, puesto que € logaritmo de la duracion medida, no coincide

con € logaritmo de llegada de laonda S (Figura 4.3.6).

ONDA CODA

At

ruido
F 3

t = liempo de inicio I = tiempo slop de |a sefial

SISMOGRAMA LUNAR

Figura 4.3.6 Determinacion de un valor aproximado a la energia liberada en |os lunamotos
a partir de la onda coda. Los datos proporcionados por |a base de Nakamura son el tiempo
de inicio, to, y €l tiempo de parada de la sefial, t. De estaforma ?4? log (tst;), donde t-t; =
ts+?t, siendo ts el tiempo deregistro delaondas.

273



Sobre la Teoria del Caos aplicada en Sismotecténica Capitulo4

La caracteristica interesante de la magnitud coda, es su independencia de la
distancia epicentral y del modelo de difusion, de la locaizacién de la estacion
sismolégicay de la naturaleza de la onda (Rautian y Khalturin, 1978). De este modo, se
ha estimado un valor aproximado de la energia liberada por los lunamotos, la cua es
representativa desde un punto de vista estadistico (Aki y Richards, 1980).

2,2 log(t, ?t,) (4-17)

Donde ? es la seudo magnitud de onda coda, obtenida como €l logaritmo de la
duracién, definida como la diferencia entre € tiempo final de registro del lunamoto (tf)
y €l tiempo de comienzo de la sefid (tp). La curva de acumulado de la distribucién de
frecuencias de la duracion de la sefial, sobre un diagrama log-normal, muestra una curva
gue se gusta alaley de Gutenberg y Richter (Figura4.3.7).

Esta curva presenta un comportamiento potencial entre la duracion de la sefid y

su frecuencia en acumulado, obedeciendo la expresion:

N(?)? ?° (4-18)
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Figura 4.3.7 Ley de Gutenberg y Richter la sismicidad lunar a partir del diagrama

acumulado de la frecuencia de la duracion de |la sefial registrada (?). Con permiso
de Pérez-Lopez y Paredes., 2002.

El exponente ? de la ecuacion 4-18, es proporcional a parametro ? de laley de
Gutenberg y Richter de la sismicidad lunar, y su valor es de ? = 3.28, obtenido

mediante el método de maxima verosimilitud (Aki, 1967).
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En suma, la sismicidad lunar presenta las misma propiedades estadisticas que la
sismicidad terrestre.

4.3.2Discusi 6n sobre |os lunamotos como un fendémeno CAO

En laTierra, latecténica de placas es € principal mecanismo en la generacién de
un campo de esfuerzos, donde la litosfera se estructura como un fendmeno de
criticalidad auto-organizada (Sornette et al., 1991). En la Luna, existen procesos
internos y externos, aunque los datos de la base Nakamura son insuficientes para
establecer cualquier relacion entre la sismotecténica lunar y el exponente critico.

Sin embargo, es interesante separar los lunamotos por |os procesos generadores
y comprobar s se sigue cumpliendo la ley de Gutenberg y Richter (Figura 4.3.7).El
valor del exponente de la ley de Gutenberg y Richter, para la duracion de lunamotos de
impacto meteoritico, ?m = 4.9, mientras que para los lunamotos profundos debidos al
efecto mareal gravitatorio, ?, = 5 (Figura 4.3.8).

Con € fin de determinar una magnitud lunar, seria conveniente realizar una
correlacion entre la duracion de la amplitud de la primera sefial, obtenida en formato
comprimido (Nakamura et a., 1982). Ademas, también seria conveniente analizar los
sismogramas de los 9 impactos artificiaes, asi como la distancia entre el impacto y la
estacion, 1o que permitira establecer un primer modelo empirico.
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Figura 4.3.8 Ley de Gutenberg y Richter para los lunamotos profundos debidos a efectos de

mareas gravitatorias (izquierda) y para los lunamotos generados por impacto meteoritico
(derecha). Con premiso de Pérez-Lopez y Paredes, 2002.
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Como epilogo, es posible afirmar que los lunamotos constituyen un fendmeno de
criticalidad auto-organizada, similar a los terremotos. De hecho, cabe esperar que las
propiedades estadisticas de |os planetamotos configuran un modelo de criticalidad auto-
organizada con una dinamica no-lineal. Por €ello, s hubiese habitantes lunares, los
selenitas, se encontrarian con € mismo problema en la prediccién de lunamotos, que los
humanos en la Tierraa predecir terremotos.

Los lunamotos profundos generados por efecto gravitatorio mareal deben de
presentar cierta periodicidad, tanto con los meses draconicos [27.21 dias terrestres], o
los sidereos [27.32 dias], sinddicos [29.53 dias] 6 anomalisticos [27.55 dias]. Quizés se
relacionan mas con los eclipses lunares y solares por afio terrestre (entre 2y 5 solares 'y
0 y 3 lunares), asi como los periodos de saros lunares con 41 eclipses solares y 29
lunares (18 afos y 11.3 dias), o los afios draconicos (346.62 dias).

De forma adicional, a esta dinamica lunar CAO se suma la fenomenologia
periodica debida a impacto meteoritico. En cualquier caso, € conjunto de las dinamicas
superpuestas no perturba la estabilidad del estado critico, que obedece una ley de
potenciay emerge de forma robusta como un fenémeno critico auto-organizado:

De esta marera, se tiene un experimento natural en la inclusién de eventos
aleatorios y periodicos dentro de una sistema auto-organizado, que no perturba €l estado
critico y no varia € intervalo de confianza de los exponentes criticos. Todos estos
argumentos nos corducen a modelo CAO como e mecanismo infrayacente en los
planetamotos que puedan ocurrir en cuerpos planetarios alo largo y ancho del Universo
(PérezLopez y Paredes, 2002).

Por ultimo, la relacion entre la magnitud del lunamoto en funcién a la duracion,
es compatible con € modelo CAO, tal y como se ha visto en la seccion anterior. Si
hubiese una medida de la magnitud de los lunamotos, independiente de la duracién
registrada, seria interesante comprobar que ambos valores son una combinacion lineal
sobre un diagrama bilogaritmico, de forma similar a la sismicidad terrestre, y obtener
asi los exponentes criticos (? ; ?). De esta forma, se dispone de una fuente de datos
distinta que permite establecer, s las hay, relaciones entre los exponentes criticos de la

sismicidad lunar y las caracteristicas de su modelo geodindmico.
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4.4 Automatas Celulares aplicados en modelacion

sismica

Una vez descrita la mecanica de la criticaidad auto-organizada (CAO) como
dindmica de la sismicidad, asi como sus caracteristicas principales, se han obtenido
varias series sismicas sintéticas seguin diferentes automatas celulares. Estos automatas
se han construido en funcion de una configuracion inicia de fallas 3D fractal, con

efecto memoria alaroturay condicionados segin un tensor de esfuerzos inicial.

4.4.1 Modelos dinamicos: reproduccion del modelo de Bak 3-D

A partir ded modelo original propuesto por Bak et al. (1986) descrito
anteriormente, se ha generado un autdmata celular de tamafio 100 x 100 x 50, segun €
siguiente criterio:

Puesto que € autdmata se define en tres dimensiones, una celda tiene seis
vecinas proximas (Figura4.4.1) y el vaor critico es de 6. Después de eliminar una serie
tranditoria, las primeras 25.000 iteraciones, se obtuvo una serie sintéica de 2938

terremotos, para un total de 100.000 iteraciones. El
tamafio minimo registrado es de 5 celdas, mientras
que el tamafio maximo es de casi 200 celdas.

X El contraste entre el tamafo del terremoto
maximo registrado, 200, frente al tamafio total del

/ ' dominio, 500.000, depende més del modelo de
difusion y paso de unidades, que del tamafio del

dominio en S mismo.

Figura 4.4.1 Modelo de propagacion
en un autémata celular tridimensional,
segun la mecanica original de Bak et
a (1988). La celda que acanza el
valor critico (?? = 6), presenta €
celdas vecinas, las cuales recibiran une
unidad, volviendo a ser contrastadas.

La figura 4.4.2 muestra la propagacion de una
terremoto a partir de la celda roja, propagandose hacia
abajo, los vaores de cada celda se interpolaron con el

fin de entender mejor el modelo de propagacion.

La figura 4.4.3a muestra una configuracion discreta para un autOmata celular

10x10x10, mientras que la figura 4.4.3b representa aquellas celdas que han alcanzado el

valor critico en una avalancha
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Figura 4.4.2 Ejemplo de propagacion de un terremoto en el autdmata celular tridimensional. El color rojo
y amarillo representan aguellas celdas que, durante el terremoto, han tenido un valor igual o superior a 6.
Los colores azul verdoso muestran la configuracion por debajo del valor critico. La configuracién inicial
esaleatoria.

Figura 4.4.3 (@) Configuracion del autdmata celular tridimensional 10x10x10 del terremoto mayor
registrado. Los colores azules representan las celdas en estado subcritico, mientras que los rojos y
amarillos muestran las celdas que han alcanzado el valor critico. (b) Representacion de las celdas
implicadas en €l terremoto.

La distribucion de frecuencias de tamafios de | os terremotos simulados sigue una
ley de potencia (Figura 4.4.4 izquierda), con un exponente b = -2,5, a igua que la
distribucion de frecuencias de duraciones de los terremotos, con un exponente ? = -4,13
(Figura4.4.4 derecha).
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Lafigura 4.4.5 muestralarelacion potencial entre la duraciéon y el tamafio de los
terremotos. El exponente de la ley potencia es ? = 0,39. Para comprobar las relaciones
de escalado entre la duracion y € tamafio de las avalanchas, aplicamos la formula (4-20)
para obtener e vaor del exponente ? de la distribucion de duraciones, e cual

denominaremos ?. Segun la nomenclatura utilizada:

2212 ?27?b? 22 (4-20)
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1000
1000
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10 100
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Figura 4.4.4 (I1zquierda) Distribucion de frecuencias acumulada de tamarios de los terremotos generados
por el autémata celular 100x100x50. Esta distribucion obedece unaley de potencia con un exponente b =
-2,5, obtenido mediante el método de maxima verosimilitud. La morfologia de la curva de acumulado es
igual que la obtenida para datos sismicos reales. (Derecha) Distribucién de frecuencias acumuladas para
laduracion de los terremotos simulados . En este caso, €l exponente de la ley potencial es?= 4,13.

Sustituyendo en la ecuacion (4-20), se obtiene un valor de 7 = 4,26, muy similar
a valor de ? = 4,13, obtenido mediante el método de méxima verosimilitud sobre la
curva de frecuencia acumulada de duraciones. Teniendo en cuenta la ssmplicidad de la
mecénica de transmision de valores y e
criterio de alcance del valor critico, sorprende

larobustez que presenta esta dinamica.

Figura 4.4.5. Distribucion potencial de larelacion
entre el tamafio de los terremotos sintéticos y la
duracion de los mismos en el automata celular
100x100x50.

100
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4.4.2 Autdmata Celular 3-D de Fallas Discretas Condicionadas

Una cuestion interesante de esta dindmica no lineal es determinar la influencia
de la distribucion espacial en la simulacion sismica. S la fracturacion configura un
fractal en e espacio, es interesante reproducir la mecanica del autdbmata sobre un
soporte geométrico fractal. Ademas, se analiza el grado de universalidad en e fendmeno
sismico, al determinar el grado de influencia espacia en la dinamica temporal.

En primer lugar, es necesario elegir e medio de simulacién de las fallas, optando
por un modelo discreto de discos. Este modelo representa la falla como un disco
orientado en el espacio, definido por su didmetro y su vector normal al plano.

En segundo lugar, se lleva a cabo un conteo de tipo box-counting tridimensional,
de tal forma que divida el disco en celdas activas. Para ello, se desarroll6 un agoritmo
exclusivo, denominado FRACLIP3 (VélezPérez y Paredes, 2002), € cual permite
realizar recubrimientos discretos sobre configuraciones tridimensionales. Una
aplicacion interesante de este algoritmo es la de comprobar la ley de Aki en tres
dimensiones, de unaforma similar alarealizada en el capitulo 3.

Sobre €l dominio del autdmata celular, se generan una serie de fracturas
mediante discos orientados en tres dimensiones, a partir de la distribucion espacial de
los puntos de soporte, y aplicando una funcion de distribucién para los radios de los
discos y sus orientaciones, tal como se indica posteriormente (PérezLdpez y Paredes,
2002b).

El algoritmo FRACLIP3 discretiza el dominio en celdas regulares, las cuales se
activardn como autdmata celular. De esta manera, solo se cargan las fracturas previas,
representadas por celdas, dirigiendo la rotura sobre los discos orientados. Ademés, la
propagacion de la rotura se produce sobre los discos, sin producir roturas nuevas en €l
automata.

Graficamente y en dos dimensiones, las figuras 4.4.6a 'y 4.4.6b esgquematizan €l
procedimiento del automata celular condicionado. Sobre una configuracién inicial de
trazas de fallas, se superpone un mallado, que no tiene por que ser regular (Figura
4.4.18). Aquellas celdas que intersequen parte de las fallas, se activan dentro del
dominio del automata, pudiendo alcanzar €l valor critico, esto es, romper, y solo entre
ellas se tranamite la rotura. De esta forma, no se producen fallas neoformadas, y toda la

dinamica estudiada es de reactivacion de estructuras previas.
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Figura 4.4.6 (a) Autémata celular bidimensional condicionado. Sobre una configuracién inicial de fallas
se superpone un mallado que cubra todo el dominio. (b) Aplicando el algoritmo FRACTCLIP3 (Vélez
Pérez y Paredes, 2002), obtenemos |as celdas que se intersecan con las fallas. De esta manera, tenemos las
celdas activas, las celdas que seran cargadas y las celdas que transmitiran esfuerzo. Las celdas con relleno
son las celdas activas. Las flechas corresponden a celdas hipotéticas que han alcanzado el valor critico.

En los dos casos siguientes, se reproducen distribuciones fractales de los puntos
soportes con una dimension fractal de 2,1, y con una distribucion fractal de tamafios de
fallas, con un exponente de 3,4. La distribucion de longitudes es del tipo Fisher, para un

dominio tridimensional de 100x100x50, y para 100.000 iteraciones sobre el autébmata.

@ Moddo deFracturas Condicionadas Fractales |

Con las condiciones anteriores, se reprodujeron 120 fallas orientadas seguin las
modas 180°60°, 1949%30° y 260°%75° como valor de sentido de buzamiento y
buzamiento (Figura 4.4.7). Sobre estas orientaciones se aplico una distribucion de tipo
Fisher con una dispersion de mas del 10%. Sobre esta mnfiguracion, se obtuvo el
automata celular como una serie de celdas tridimensionales en el dominio inicialmente
definido (Figura 4.4.8). Una vez acanzado e estado estacionario, este autdmata generd
363 terremotos, siendo e mayor registrado de 127 celdas.

En primer lugar, se obtuvo laley de Gutenberg y Richter sobre la distribucion de
frecuencias acumuladas de los terremotos registrados (Figura 4.4.9a), con un valor del
parametro b = 4,13. Este valor, se encuentra fuera del intervalo de valores en los que
aparece el parametro b acotado segun 0,57 b ? 1,5.

Debido a una distribucion fractal de fallas, con una dimension de recubrimiento
de Do = 2,1, aplicando laley de Aki se obtiene un valor de b = 1,05:
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| T

D(; =2*p (4-21)
Lafigura 4.4.10 muestra €l gjuste lineal sobre la representacion bilogaritmica de
la duracion de los terremotos simulados versus la magnitud de los mismos. Aparece una
mayor dispersion de los datos, reflejo de la simplicidad del mecanismo de rotura. Sin
embargo, S se observa una tendencia lineal, con un guste que tiene una pendiente de ?
= 0,18. Aplicando la ecuacion (4-14), obtenemos un valor de ? = 4,61, muy similar a

medido directamente en a figura4.4.9b, ? = 4,62.

Figura 4.4.7 Distribucion sintética tridimensional de discos orientados para e modelo de fallas
condicionadas |. Sobre unadistribucion fractal de los puntos soportes, se generaron una serie de discos
con una distribucién fractal en tamafio. Los colores muestran las diferentes orientaciones, con tres
modas principal es seglin 180°/60°, 194°/30° y 260°/75°, en sentido de buzamiento y buzamiento.
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Figura 4.4.8 Autémata celular obtenido mediante el algoritmo FRACLIP3 sobre la configuracion
anterior (Figura 4.4.7). Sobre este autémata se simularon 363 terremotos después de 100.000
iteraciones. Los colores agrupan orientaciones similares.

1000 1000

10 100 1 10 100

Figura 4.4.9 (a) Ley de Gutenberg y Richter para los datos sintéticos correspondientes al Autémata
Condicionado I. El ajuste lineal sobre un gréfico bilogaritmico da un valor del pardmetro b = 4,13. Este
valor, se encuentra fuera del intervalo correspondiente a valores reales, donde 0,5?b?1,5. Sin embargo,
este valor debe de seguir las ecuaciones dinamicas [ecuacion (14)]. (b) Ley de Gutenberg y Richter para
las duraciones de |os terremotos simulados. En este caso, se obtiene el parametro ? = 4,62. Ambos valores
se obtuvieron mediante minimos cuadrados.
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Figura 4.4.10 Ajuste lineal de la
representacion bilogaritmica de la duracion
(D) de los terremotos simulados en el
Autémata Condicionado |, versus el
tamafio de los mismos (M). La pendiente
de gjuste presenta un valor de ? = (Q18.
0 Sustituyendo en la ecuacién (14), se
obtiene un valor de ? = 461, el cua se
7 aproxima al valor medido en la curvade
frecuencia acumulada, ? = 4,62 (Figura
4.4.90). El agjuste de la curva se redliz6
mediante minimos cuadrados.

@ Modeo de Fracturas Condicionadas Fractales 1

Se generaron 180 fallas discretas sobre un soporte fractal con @y = 2,1 y una
distribucion de longitudes segiin una ley de potencia. Las orientaciones principales son
090°/12°, 136°/40°, 190°/50°, seguin € sentido de buzamiento y el buzamiento, aplicando
después unadistribucion fisher con mas de un 10% de dispersion (Figura 4.4.11).

Sobre este esgquema, se obtuvo el autébmata mediante e algoritmo FRACLIP3
(Figura4.4.12), e cual generd 305 terremotos, con un tamafio maximo de 120 celdas de
rotura, una vez alcanzado el estado estacionario.

La ley de Gutenberg y Richter muestra un valor del parametro b = 3,86 (Figura
4.4.13a), mientras que para la distribucién de frecuencias acumuladas de duraciones, ? =
3,80 (Figura 4.4.13b). En ambos casos, se obtuvo e guste lineal sobre una gréfica
bilogaritmica, mediante minimos cuadrados. De nuevo, € valor del pardmetro b, aunque
inferior a anterior, no se encuentra dentro de los limites de terremotos reales, ademés de
no cumplir con laley de Aki (Aki, 1981).

El auste lineal de la representacion bilogaritmica de la duracion de los
terremotos frente a su magnitud, presenta un valor de ? = -0,04 (Figura 4.4.14).
Sustituyendo en la ecuacion (4-14), se obtiene un valor de ? = 3,62, similar a valor

obtenido en lafigura 4.4.13b, ? = 3,80.
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Figura 4.4.11 Distribucién de 180 fallas generadas a partir de las orientaciones principales: 090%12°,
136%40° y 190°/50° en sentido de buzamiento y buzamiento, con una distribucion tipo fisher con mas
del 10% de dispersion. Los colores representan agrupaci ones por orientaciones.

Figura 4.4.12 Autémata celular para el modelo de fallas discretas I1. La distribucion de celdas se
obtuvo aplicando € algoritmo FRACLIP3. Este autdmata generd 305 terremotos sobre 100.000
iteraciones, unavez alcanzado el estado estacionario. Los colores agrupan orientacionessimilares.
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Figura4.4.13 (a) Ley de Gutenberg y Richter parala distribucion e la frecuencia acumulada de tamarios
de terremotos del Autémata Celular Condicionado 1. El parametro de b = 3,86. (b) Distribucién dela
frecuencia en acumulado, de la duracién del os terremotos simulados en el mismo caso. El valor de ?=
3,80. Ambos gjustes lineales se realizaron mediante minimos cuadrados sobre una representacion
bilogaritmica.

Ll
<

Figura 4.4.14 Representacion bilogaritmica de
la duracién de los terremotos (D) versus €l
) 2=.004 tamafio d los mismos (M), para los datos
' obtenidos por e Autébmata Celular
] Condicionado Il. El valor de ? es de -0,04.
Sustituyendo en la ecuacion (@-14), se obtiene
] un valor de ? = 362, similar a obtenido en la
figura 4.4.13b, ? = 3,80. El valor de ? se calcul¢
apartir del ajuste por minimos cuadrados.

1 10 100 D
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4.5 Autdmata Celular de Rivera-Cisternas

4.5.1 Descripcion del Autémata
El automata celular divide el modelo de corteza a simular en N x N celdas
regulares. Sobre este modelo se asigna un régimen de esfuerzos de la siguiente forma:
(1) Mediante los angulos de Euler (?,?,?) se orienta el tensor de esfuerzos.
(2) Seasigna un factor de forma R del tensor de esfuerzos mediante la férmula:
?,?7?,

7z X
? 27
Ty 07y

(4-22)
Donde ?y, ?y y ?;, esla proyeccion de los ges ?1, ?2 ?3 del tensor de esfuerzos
sobre un plano horizontal, ?;indicae ge que estaen lavertical.

Se asignaen cada celdai,j una orientacion de una falla de forma aeatoria (n;).

4.4.2 Mecéanica del automata

Sobre una configuracion aleatoria inicial en cada celda, se incrementa mediante
una cantidad ?? de la amplitud de la parte escalar del tensor una celda cualquiera. En
esta celda, se calcula el esfuerzo normal (?) y tangencial (?). A partir de estos valores se
verificael criterio de rupturaparaN = 4 (valor de la celda):

(@ S la celda rompe transmite esfuerzo a las celdas vecinas, S los vecinos
rompen se aplica la misma norma para cada uno de ellos y asi sucesivamente. De este
modo, se genera una avalancha. Cuando se para de romper, vuelve ainiciarse € proceso
incrementando el esfuerzo sobre otra celda aleatoria.

(b) Si no rompe, vuelve aelegir otra celda aleatoriay repite el proceso anterior.

Este autdbmata incorpora un efecto memoria a la ruptura mediante la expresion:

220, (172€"?) (4-23)

' crit

Donde ?%;; es e esfuerzo paraun instante t, ?¢i; ese estado fina y ? representa

la duracién de la memoria.

287



Rall Pérez Lopez, 2003 1 Auto-organizacion de Terremotos y Fendmenos Criticos

1000
1000 — 3
3 N(m) 3
N(m) ] 227
] 277 4
1 100 o * ¢
100 — 3 ‘.
. . . ] .
4 * . . 7] ..-..
‘Y 10 o
10 o . E .
1 T T IIIIII| T T IIIIII| ! T T rrrTTT T T IIIIIII
1 10 m 100 1 10 M 100
1000 = 1000 —
N(m) 3 N(m) 3
] 27P ] ?27?
100 — "o 100 — " e
3 LI B .
] ', 3 .
: ."'l' ] ..‘1
. - L
h "
10 - 10 - -
] ", ] "
4 . i .
1 T T IIIIII| T T IIIIII| 1 T T T TTT7T T I"IIIIIII
! 10 m 00 1 10 m 100
1000 =
N(m) E Figura 4.5.1 Ley de Gutenberg y Richter
4 ?22% para terremotos generados por el
. autdmata celular de Rivera — Cisternas
o0 | ., en funcion del coeficiente de memoria 2.
3 ., El valor frontera de memoria a la ruptura
] " esde ?=5. Para ?=9, b= 1,2, ?=7, b =
7 -.. 1,34; ?7=6, b =1,3; ?=4, b =133y para
] - ?=0, b = 1,25. No se aprecia un patrén
10 - ' de variacion del pardmetro b con €
3 . efecto memoria.
1 T T T T TTTT T T T T TTTT I
1 10 m 100

288



Sobre la Teoria del Caos aplicada en Ssmotectonica Capitulo4

Para € autdmata utilizado, se tomd un valor de ? = 9 como significativo del
efecto memoria (Figura 4.5.1). ? crece con el logaritmo del momento acumulado a
partir de ? = 5, siendo este valor el frontera a partir del cua el proceso presentando
memoria. De esta manera, una vez rota la falla, no recupera su estado inicial frente a la
ruptura hasta pasado un cierto tiempo, relacionado mediante una ley exponencia con €l
coeficiente ? de recuerdo.

Este autdmata celular, se calibro para un régimen de esfuerzos de tipo desgarre,
determinado mediante le factor de forma. Por otro lado, € modelo de transmision de
esfuerzos a las celdas vecinas, una vez rota una, se produce tal y como indica la figura
45.1. Lafigura4.5.1, muestra las diferentes leyes de Gutenberg y Richter, en funcion
del coeficiente ? 6 coeficiente de memoria del automata. El pardmetro b tiene un valor
de b que oscilaentre (1,25 — 1,34) para distintos valores de ?.

La tabla 4.5.1 resume los principales valores obtenidos para € automata de
Rivera-Cisternas. No se observa una variacion significativa en e parametro b, con
relacion a efecto memoria del autdmata. Sin embargo, esta apreciacion es solo espacia
y paraladistribucion de tamarios de |os terremotos simulados.

En e capitulo siguiente, se analiza el papel de la serie temporal generada por €l
autOmata, tanto con efecto memoria y sin efecto memoria. Parece claro que, € efecto
memoria incluido en € autdmata, debe de generar diferentes propiedades de la srie

temporal, analizada desde un patrén no-lineal.

pardmetrob  coeficiente ?

1.25 0 sin efecto memoria

_____ 133 A ...
1.30 6 débil
1.34 7 con efecto memoria l
1.20 9 fuerte

Tabla 4.5.1 Valores del parametro b y del coeficiente de memoria ? para
el autbmata de Rivera-Cisternas

Para completar el andlisis de éste autOmata, es interesante realizar e mismo

estudio para distintos valores de R, 1o que configura diferentes ambientes tecténicos,

tabulando los valores de R con 2.
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4.6 DISCUSION DE LOS RESULTADOS
Sobre la dinamica de terremotos

L os terremotos constituyen un fendmeno critico auto-organizado cuya estructura
espacio temporal es un fractal. Asi se explica € que los terremotos aparezcan como
agregados en el tiempo y en el espacio. Laley de Gutenberg y Richter es una propiedad
intrinseca de estos procesos que indica que la dindmica sismica es un proceso
estacionario de baja prediccion temporal.

El pardmetro b de la ley de Gutenberg y Richter se relaciona con el exponente
critico de la relacion potencial de las duraciones de los terremotos, siendo ambos
pardmetros una combinacién linea e uno dd otro. El pardmetro b indica € grado de
fractalidad de la distribucion espacial de las falas que han generado esa serie sismica,
tal y como se vio en € capitulo 3, y no es incompatible con |o anteriormente expuesto.

El nimero de gados de libertad que presenta la sismicidad son 7: duraciéon o
magnitud, posicion X, Y, Z, fecha, tipo de tensor de esfuerzos. factor de forma y
orientacion del tensor). Por tanto, no es posible reducir su dindmica en un espacio de
fases con el fin de determinar el atractor de la sismicidad a necesitar 10” datos.

Geométricamente, la distribucion tridimensional de las falas configura una
seccion del atractor del estado de esfuerzos en un area, donde su interseccion con planos
0 con lineas generan conjuntos fractales, o bien la distribucion bidimensional de trazas

defalas, o bien conjuntos de Cantor.

Sobre la dinamica de lunamotos

Los lunamotos congtituyen un fendmeno critico auto-organizado, y obedecen
leyes empiricas similares alaley de Gutenberg - Richter. Esto implica que se organizan
como un fractal en € espacio y en tiempo y su dindmica presenta € mismo grado de
prediccion que los terremotos, bajo 0 muy bajo.

A partir de la magnitud de ondas CODA, es posible aproximar una magnitud de
sismos lunares, a pesar de no conocer la diferencia de tiempo entre la llegada de la onda
Py laonda S del sismograma. El exponente critico de la relacion potencial entre la
frecuencia, en acumulado, y la magnitud de los lunamotos es de 3.28. Utilizando la
relacion entre los exponentes criticos definida por Bak et al., 1987, es posible conocer €
valor del exponente de la ley de Gutenberg y Richter de los lunamotos. Para ello,

bastaria con obtener los lunamotos debidos al experimento sismico activo, con € fin de
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obtener una correlacion ente la magnitud coda y la magnitud del terremoto calculada
como una magnitud Richter, a conocer la posicion exacta del impacto.

Los lunamotos aparecen debidos a dos tipos principales de procesos, los
procesos internos: tectonica de dacay los procesos externos. impacto meteoritico y
mareas gravitatorias terrestres y solares. Esto implica que la dinamica de los lunamotos
es un conjunto de fendmenos criticos, aleatorios y cuasi periodicos. Sin embargo, todos
estos fendmenos se auto-organizan en un fendmeno critico que obedece leyes
potenciales.

La dinamica sismica debida a los planetamotos representa un fendGmeno critico
auto-organizado con una estructura fractal espacio temporal. Esta dinamica complica la
prediccion de los planetamotos, por [0 menos desde € concepto de prediccion que se
conoce actualmente.

Sobre los automatas celulares aplicados en sismicidad

Es posible reproducir terremotos mediante el uso de los autématas celulares. Sin
embargo, estos autOmatas han de incluir la distribucion espacia de redes
tridimensionales fractales de fallas y han de incorporar un tensor de esfuerzos que
provoque la ruptura 'y un efecto memoria a la rotura.

De esta sencilla manera es posible reproducir diferentes dindmicas sismicas que
permitan estudiar y comprender mejor los terremotos y sus consecuencias desde un
punto de vista dinamico.

A priori, el pardmetro b no es suficiente para caracterizar la tectonica implicada
en una serie sismica y es discutible s podra hacerlo. El hecho de no obtener valores
dentro del rango de la sismicidad mundia (0,5-1,5) indica que hay parametros o
relaciones gque no se estan reflgjando. Por este motivo, es necesario seguir incorporando

datos geol6gicos y geofisicos a los autébmatas celulares sismicos.
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5- ANALISISNO-LINEAL DE SERIES
TEMPORALESEN SISMICIDAD

Génesis, 7.10-12: Entra Noé en el Arca: '° Pasados los siete dias, las aguas del diluvio
cubrieron la tierra. ** A los seiscientos afios de la vida de Noé, el segundo mes, el dia diecisiete
de él, se rompieron todas las fuentes del abismo, se abrieron las cataratas del cielo, 12 y estuvo
lloviendo sobre la tierra durante cuarenta dias y cuarenta noches.

Génesis, 41.25.29-30: InterJ)reta José los suefios del faraon: 2° José dijo al faraén: "El suefio
del faradn es uno solo".... ° Vendran siete afios de gran abundancia en toda la tierra de Egipto,
y % detras de ellos vendran siete afios de escasez, gue haran se olvide toda la abundancia en
la tierra de Egipto, y el hambre consumira la tierra.

Can a full grown woman
truly love a

BACLANOVA
LEILA HYAMS

ROSCD ATES

T

I5 WONDERS
+ NATURE

A Merrnjafdm,'.-‘r
Hﬂver PICTURE

Carteles publicitarios de la pelicula "La Parada de los Monstruos' (Freaks) de Tod Browning, filmada
en 1932. Esta pelicula constituye una de las masinfluyentes en el cine fantastico actual, la serie temporal
filmografica presenta memoria a largo plazo.
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5- ANALISIS NO-LINEAL DE SERIES
TEMPORALES EN SISMICIDAD

RESUMEN

Este capitulo describe y analiza la dinamica temporal de la
sismicidad a partir del fenbmeno de Hurst, el cual permite analizar la
persistencia o antipersistencia de la tendencia de la serie sismica en
el tiempo. Incorporando una técnica de ventanas moviles es posible
determinar el intervalo temporal minimo de correlacion entre
terremotos sucesivos. Esta técnica se ha aplicado a la serie
instrumental de sismicidad de la Peninsula Ibérica, tal y como se
describe en el capitulo 3 de esta tesis.

También se ha aplicado esta novedosa técnica en el analisis de
réplicas, puesto que segun la dinamica CAO, estos subconjuntos
presentan las mismas propiedades estadisticas y comportamiento
dinamico que los grandes eventos. De esta forma, se analiza el efecto
de un terremoto que dispara otro terremoto, tal y como ocurri6 en el
terremoto de M = 7 en Racha-Dzhava en 1991, Georgia, con tres
réplicas de M =6,1, M =5,6 y M =6,2, respectivamente.

Por ultimo, se han analizado los autdmatas construidos para

determinar su grado de correlacion temporal.
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5.1 Introduccion

Multitud de fendmenos geofisicos presentan ciclos de ocurrencia dentro de
series temporales. Por gemplo, la dindmica de la pluviosidad en un érea concreta
caracterizada mediante las variaciones entre periodos secos y himedos, 6 € andlisis de
inundaciones fluviales: variaciones entre periodos de desbordamiento de caudales frente
a periodos de ausencia de desbordamiento, etc.

También en sismologia y en sismotectonica es comin hablar del ciclo sismico
(Scholz, 1990, Lomnitz, 1994, Wyss, 2001), aunque no en €l sentido de un fendmeno de
ocurrencia periédica, sino en € sentido de la existencia de periodos de mayor actividad
sismica frente a otros periodos menores. Estos ciclos se han observado en lItdlia,
Meéxico, Californiay China, entre otros (Lomnitz, 1994).

La distribucion de terremotos en € tiempo es fluctuante y no periddica, con un
comportamiento dinamico que presenta una baja prediccion espacio-temporal. Desde €l
campo de la modelacion matematica, se han hecho esfuerzos por gjustar la distribucion
temporal en un intervalo de magnitudes mediante una funcion de distribucion gaussiarg,
binomial, de Poisson, entre otras (Wyss, 2001). Sin embargo, existe un gran nimero de
andisis que demuestran que ciertos sistemas naturales distribuidos en e tiempo
presentan correlaciones inesperadas a largo plazo (Hurst, 1951, Hurst, 1957,
Mandelbrot, 1965, Mandelbrot y Wallis, 1969, Klemes, 1974, Feder, 1989).

¢Queé significa ésta correlacion temporal a largo plazo?. Korvin (1992) sefidla
gue e andlisis y los modelos aplicados en e estudio de los sistemas naturales,
geoldgicosy hioldgicos, se basan en dos principios:

1- Los sistemas naturales presentan memoria temporal a corto plazo y efecto memoria
en la historia de un sistema.

2- Pequefias perturbaciones aleatorias provocan cambios predecibles y/o segun la
tendencia en e comportamiento futuro del sistema sensibilidad a las condiciones
iniciales del sistema.

Sin embargo, apunta el mismo autor, la experiencia del andlisis dindmico sobre
sstemas naturales y ciencias de la tierra muestra lo contrario. El estudio de los
terremotos, por gemplo, muestra un bajo nivel de predicciéon en funcion de pequefios
cambios en € sistema y por supuesto, éstos no presentan memoria a corto plazo. En
consecuencia, estos principios, que rigen gran parte del andlisis y simulacion de

sistemas naturales, no se gjustan al comportamiento real de tales sistemas con dindmica
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no-lineal. A pesar de esto, son muy habituaes en & andlisis de la naturdeza y

simulacién de su fenomenologia fisica (Wyss, 2001).

L os model os especificos para la prediccién de agregados (clustering) no-lineales
en relacion con distribuciones temporales, comienzan a desarrollarse a principios del
siglo XX, aungue su relacion con la fractalidad y con los procesos auto-organizados se
reconoci0 mucho mas tarde, en generd debido a los trabgos de Mandelbrot
(Mandelbrot, 1977). Desde entonces, se observd como ciertos fendmenos naturales
mostraban correlaciones temporales inesperadas a largo plazo: memoria a largo plazo
0 persistencia, siendo ademas, muy sensibles a las condiciones iniciales, e.g. lluvia,
terremotos, crecimiento de plantas, distribucion de las estaciones atmosféricas,
variacion del campo magnético terrestre, avenidas fluviales, etc.

Esta memoria temporal se encuentra relacionada directamente con la dinamica
no-linear, intrinseca a estos fendmenos naturales e intimamente relacionada, a su vez,
con e comportamiento invariante a cambio de escala de observacion temporal
(fractales autoafines). El andlisis de Hurst de Rango Reescalado, descubierto de forma
eventual por H.E. Hurst durante el siglo XX, constituye un elegante andlisis estadistico
para determinar la memoria de series temporaes a largo plazo, en forma de agregados

seudo ciclicos.

5.1.1 Dindmica de Hurst

Hurst (1957) define la principal caracteristica de ciertos sistemas naturales en
funcion de su ocurrencia temporal segun: ‘existen periodos donde la tendencia de la
serie temporal presenta una alta probabilidad y otros donde esta probabilidad es baja 'y
aparecen cambios, aungue en ambos periodos pueden aparecer variaciones puntuales.
Por ahora, no se ha encontrado regularidad en las longitudes caracteristicas de estos
periodos”.

En su trabgjo origina, Hurst (1951), enfocd € andisis de series temporales
fluvides fluctuantes, dentro del estudio de la distribucion entre periodos con
probabilidad alta y bga de tendencia en la serie, concluyendo que no hay una
correlacion significativa entre afios sucesivos. Mediante el andlisis de la desviacion
estandar del caudal acumulado de agua embalsada, Hurst establecio los ciclos humedos
y secosen € Valedd Nilo.
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5.1.2 Objetivos

En este Ultimo capitulo de la tesis, se aplica este andlisis temporal estadistico
sobre la sismicidad Ibero-Magrebi, tanto sobre los registros instrumentales como €
registro histérico, con € fin de reconocer ciclos y / o periodos con diferente actividad
sismica. Con este fin, se utilizara la base digital de terremotos de la zona Ibero-Magrebi
proporcionada por €l Instituto Geografico Nacional, aprovechando el andlisis de calidad
gue se realiz6 en € capitulo 3 de esta mismatesis.

También se aplica sobre réplicas sismicas, con € objetivo de intentar discriminar
estas réplicas, de réplicas de otras réplicas, etc. Ademas, es interesante ver como afecta
a la serie e hecho de que las réplicas respondan a fallas subordinadas. Los diferentes
conjuntos de réplicas muestran su complejidad propia e indican la liberacion de energia
de grandes terremotos europeos, € terremoto de Racha-Dzhava de magnitud M = 7.0
ocurrido en abril del afio 1991 y € terremoto de Izmit, de magnitud M = 7.6 ocurrido en
Turguia en agosto de 1999.

Ademas, se analizan series sismicas sintéticas generadas mediante automatas
celulares tal y como se han descrito en el capitulo 4 de esta mismatesis. El objetivo es
reconocer los parametros que controlan ks leyes potenciales espacio temporales, tan
comunes en sismicidad, y que definen la sismicidad como un fractal autosemejante en
espacio y autoafin en e tiempo. Por Ultimo, se discutird la capacidad de prediccion
sismicaa partir del denominado fendmeno de Hurst y los ciclos sismicos.

Este capitulo cierra, en cierta manera, los andlisis espaciales de la sismicidad que
se han realizado en los capitulos precedentes en relacion con la Teoria del Caos,
fendmenos criticos y geometrias fractales, tanto para las bases sismicas utilizadas como
para las series sintéticas generadas mediante autdmatas celulares. Con este fin, se
pretende establecer la bondad y realidad de la smulacién de las series sismicas

mediante la Teoria del Caos, tanto en el dominio espacial como en el dominio temporal.
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5.2 Efecto Noé y José en series temporales

Los trabajos de Mandelbrot y Wallis (1968 y 1969) introdujeron €l término
Efecto Joséy Efecto Noé para describir e comportamiento persistente o antipersistente
de una serie temporal en funcion de sus curvas de valores acumulados. El Efecto Joseé,
designa aguellos procesos que evolucionan en € tiempo de forma persistente la
probabilidad al cambio en latendencia de la serie es menor que la probabilidad a seguir
esa tendencia. Esta derominacion, hace referencia alacita biblicadel Génesis, 41.29-30
donde José profetiza al faradn de Egipto que después de siete afios de abundancia
vendréan siete afios de escasez.

Una serie temporal presenta un Efecto Noé cuando aparecen grandes
fluctuaciones dentro de la misma, de forma intermitente, y se denomina antipersistente.
En este caso, estos autores también hacen referencia ala Biblia, libro del Génesis, 7.11-
12, cuando Noé entra en el Arca con los animales y ocurre € diluvio universal, donde
llueve sin parar cuarenta dias con cuarenta noches. Este efecto engloba situaciones

limitesy fuera de lo comun que ocurren, digamos que, casi por efecto divino.

5.2.1 Seriestemporales en sismicidad

La sismicidad constituye un sistema natural de liberacion de energia elastica
acumulada en funcién de unas leyes mecanicas de friccion. Desde este concepto, es
posible construir series temporales de liberacién de energia por unidad de tiempo con €l
fin de estudiar su comportamiento a largo plazo, e intentar determinar correlaciones
temporales inesperadas. Los primeros intentos de reconocer este comportamiento,
mediante € estudio de la liberacion de energia acumulada en e tiempo, corresponden a
Hugo Benioff (Richter, 1958). Este singular cientifico, representd gréficos de
deformacion por unidad de tiempo asociada a grandes terremotos, con € fin de
encontrar tendencias o gjustes que le permitiesen predecir comportamientos futuros, o
explicar otros ya ocurridos. Para ello, representd la deformacion anual liberada en un
area sismogenética, junto con los terremotos de magnitud superior a 6 en la escala de
Richter (Figura 5.2.1), sirviéndose de diagramas cartesianos, semilogaritmicos y
bilogaritmicos,. De esta manera, gustd estas curvas de liberacion de energia en el

tiempo de forma exponencial, parabdlica, y lineal, con desigual resultado.
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Figura 5.2.1 Gréfica de deformacion acumulada en el tiempo debida a terremotos en el Océano Indico
junto con los terremotos de magnitud superior a 5. En ambas gréficas Benioff ajusta mediante regresiones
lineales y potenciales. Mediante esta representacion predijo el terremoto de magnitud 7.5 representado
por un punto mas grande. (Modificado de Lomnitz, 1991)

Sin embargo, es interesante destacar este intento de Hugo Benioff, como la
primera serie sismica temporal que muestra caracteristicas geométricas fractales y un
comportamiento asociado no-lineal, por otra parte, tan usuaes hoy en dia.

De hecho, € grafico de energia liberada, deformacién liberada o deslizamiento a
lo largo de la falla, en acumulado y por unidad de tiempo, tiene la estructura de un
fractal bien conocido y descrito por la matematica actual, denominada la escalera del
diablo (Figura 5.2.2). La construccion de una escalera del diablo es sencilla (Figura
5.2.3a, b, cy d). La proyeccion en una escalera del diablo sobre € ge "X" genera un
Conjunto de Cantor (Figura 5.2.3d). El conjunto de Cantor, aparece descrito en €
capitulo 1 de esta tesis. De esta forma, una escalera del diablo congtituye un fractal
deterministico.

Las curvas de liberacion de energia anual debido a los terremotos en un area
concreta, ¢constituyen una escalera del diablo?, o lo que es lo mismo, ¢son fractales?.
En primer lugar, es necesario indicar que estos gréficos deben de construirse para
valores de energia liberada como momento sismico, deformacion liberada, o sato
acumulado, ya que la magnitud sismica no es una cantidad aditiva. Esto significa que
dos terremotos de magnitud 7 en acumulado, no equivalen a un terremoto de magnitud
14.
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Figura 5.2.2 Deformacion acumulada debida a grandes terremotos someros del catdlogo mundial
entre 1900 1955, mostrando una estructura fractal denominada “escalera del diablo".
(Modificada de Richter, 1958). La curva de |a derecha muestra una escalera del diablo construida
de formaanalitica. La morfologia de ambas curvas presenta bastantes similitudes.

Observando la curva de liberacion de la deformacion generada por dinamica
sismica (Figura 5.2.2), en los trabgjos originaes de Richter (Richter, 1958; Goltz,
1997), aparece la escalera del diablo que presenta como proyecciéon en e ge "x" un
conjunto de Cantor del proceso estocéstico sismico, denominado zero-set, es decir, 1os
puntos donde la curva es diferente de cero.

N a Figura 5.2.3 Construccién de un
fractal “"escalera del diablo".
Sobre el generador (a), se divide

en tres parte iguales con €
d segmento  central sobre la
generador horizontal (b) Repitiendo el

proceso (c) y (d) Obtenemos una
escalera del diablo con una

=) {9 morfologia similar a una curva

> » de liberacion de energia por

X X efecto sismico. Sobre la gréfica

d aparece un conjunto de Cantor

y y* _ en la parte inferior, construido
n=3 n=4

mediante la proyeccion de los
segmentos horizontales sobre le
gje horizontal.

X

conjunto de Cantor
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A partir de aqui y en honor a primer cientifico que utilizo estas construcciones,
denominaremos a las curvas de energia liberada por terremotos, en acumulado y por
unidad de tiempo, Escaleras de Benioff. El parametro sismico utilizado en su
construccién es e momento sismico, tanto en dinas por centimetro (dina:cm), como en
julios por metro cuadrado (Jnf) (Kanamori y Anderson, 1975), y obtenido para

cualquier catdlogo sismico aqui utilizado con las ecuaciones que se describen a
continuacién (ecuacion 5-13 y ecuacion 5-14).
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5.3 Analisis del Rango Reescalado (RS): Exponente
de Hurst (H)

H.E. Hurst fue un ingeniero civil que paso gran parte de su vida analizando las
variaciones de caudal del rio Nilo, Egipto, en las obras que se llevaron a cabo en la
construccion de la presa de Aswan, a mediados del siglo XX. Su intencion inicial era
predecir las inundaciones anuales del Nilo y estimar los caudales méximos a partir de
andlisis estadisticos sobre series temporales anteriores de caudales y lluvias.

Mediante la aplicacion de una técnica de andlisis estadistico, encontrd
correlaciones temporales inesperadas a largo plazo entre los periodos himedos y secos
del valle del Niloy establecio las bases del Analisis de Rango Reescalado (Hurst, 1957,
Mandelbrot y Wallis, 1969, Feder, 1989, Froiland, 1993).

Concluyé que, después de un afio muy Iluvioso, parte del agua caida se acumula
en el subsuelo saturandolo, de tal forma que, los afios siguientes presentaran una
elevada escorrentia superficial, que a su vez aportaran un elevado caudal a agua
represada. De esta forma, un afo muy lluvioso influira en e volumen de agua
embal sada en | os afios posteriores.

Por & contrario, después de un afio muy seco, disminuira e nivel fredtico del
suelo y aumentara la capacidad de carga del subsuelo, con la consecuente disminucion
de escorrertiay agua embalsada. En este caso, se necesitaran varios afos |luviosos para
restablecer la capacidad de carga del sistema.

En resumen, la capacidad de carga del embalse, o de recuperacion en el tiempo,
dependera del nivel de sequedad o humedad de afios pasados que hayan presentado
comportamientos extremos. De esta forma, e agua embasada presenta un
comportamiento con memoria frente a sucesos puntuales y que corresponden a extremos
en e comportamiento dinamico del sistema periodos muy secos y periodos muy
[luviosos.

Hurst formulé e fendbmeno de la siguiente manera: sea ?(t) la cantidad de agua
gue se acumula en una presa mediante escorrentia. Asumiendo que no se producen
fendmenos de difusion ni de infiltracidn, € agua acumulada, es debida exclusivamente a
escorrentia superficial (Figura 5.3.1). Ademas, se asume que ni la presa se vacia del
todo, ni una acumulacién excesiva provoca derrame de agua por encimade ella. De esta
forma, la cantidad de agua liberada por la presa por unidad de tiempo ? es (mediante

apertura de las esclusas 0 generacion de energia eléctrica, por ejemplo):
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?????%? 2At) (5-1)

Tl

B

Figura 5.3.1 Esquema origina de
Hurst del andlisis de la presa de
Aswan. La variable ?(t) indica la
cantidad de agua que entra en la
presa por escorrentia, X(t) es el
agua acumulada después de un
tiempo t y R es e rango,
diferencia entre el valor minimo y
el méximo. <A(t)> es la cantidad
liberada. (Modificado de Feder,
1989)

Para un intervalo de tiempo (?), se construye una serie temporal como el
acumulado de agua liberada por unidad de tiempo. La funcion que representa €l nivel de

agua de la presa para un instante t de un intervalo ?es:

t
20,77 ? P(u)?222,? (5-2)
u?1
Lafuncidn ?(t) de la ecuacién (5-2) representa el nivel acumulado de agua en la
presa. Este nivel, varia entre un valor minimo, ?min Yy un valor maximo, ?max (Figura
5.3.1). Hurst definié el rango R para un tiempo ? como la variacion entre e valor
maximo y minimo de la ecuacion (5-2):
R(t) ? max ?2(t,?7)7? mﬂ ?2(t,?) (5-3)
¢COmo es posible analizar las variaciones temporales del rango, dentro de un

intervalo dado, y hacerlos comparables entre diferentes series de datos?. Puede

normalizarse el valor del rango de la ecuacion (5-3) mediante la desviacién estéandar:
1

212 22
) 2952 P()222, 7FS (5-4)
?2? 2

t?1
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De esta manera, es posible anadlizar las variaciones temporaes del rango
estandarizado de la forma R(t) = R(t)/S(t) para todo t que pertenece a intervalo de
andisis. Este andlisis se denomina Rango Reescalado 6 Andlisis RS (Hurst, 1957).

Hurst analizd 120 series temporales de diversos datos como lluvia, anillos de

arbles, etc.. y muestreos estadisticos (Figura 5.3.2) y encontré un comportamiento del

tipo ley de potencia:

RS(?) ? rd (5-5
7~
21 Nalural /Mr//;omcna Ho) zgi
/?/o_ - (,%) 30 . 0z
Mean valve of K o0-73 ‘8/;8 P
Jg/ez -
o ' : /Nu’m;j}" Figura 5.3.2 Representacion del
b e, ;ﬂﬁoﬁ" (5 N logaritmo del rango reescalado
LERSS poiiailing 1 (RI?) frente a logaritmo del
by N tiempo (N), mostrando un
~ 1 o ’ comportamiento segn una ley
de potencia con exponente K.
(Modificado de Hurst, 1957)
0 X , ]
0-3 1 Log N 2 3

Este comportamiento potencial se conoce como: invarianza del rango
estandarizado al cambio de escala de observacion temporal. En la ecuacion (5-5) H es

el denominado exponente de Hurst.

Para conocer los diferentes valores de H en funcion del tipo de proceso
estocastico analizado, Hurst realiz6 diversos experimentos. Lanzé una moneda el
suficiente nimero de veces, proceso binomial estocastico, definiendo la ecuacion (5-2)
como la diferencia entre € nimero de caras y cruces. Después de un nimero de
lanzamientos, Hurst obtuvo un valor de H = 0.5. De hecho, € cédculo anditico del
exponente de Hurst (H), para muestras de variables independientes no correlacionadas,
se comporta de forma asintética con € valor 0.5. Sin embargo, en las series de datos
naturales anteriores obtuvo H = 0.73 (Tabla 51). Asi, solo los procesos estacionarios
gue presentan auto-correlaciones se comportan como una ley de potencia, ecuacion (5-

5), mostrando unos valoresde H > 0.5.
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Mltiples ggemplos de este comportamiento han sido constatados en |os trabajos
iniciales de Hurst, donde la descarga de rios presenta un H = 0.72 (Tabla 5-1), la
distribucion de lluvia en una region a lo largo del tiempo mostré un H = 0.70, la
distribucién de anillos de los arboles en e tiempo tiene un valor de H = 0.80 y la
distribucién en el tiempo de varvas lacustres en ®dimentos presenta un H = 0.76.
(Figura5.3.2).

Aplicaciones recientes del andlisis RS para valores de H > 0.5, incluyen
variaciones en € movimiento de los polo geogréficos terrestres (Mandelbrot y
McCammy, 1970), valores de precipitacion en diferentes regiones (Hastings y Sugihara,
1993), cambio climético global a partir de la distribucion temporal de isotopos de
oxigeno (Fluegeman y Snow, 1989), o en las variaciones de porosidad en reservorios y

su aplicacion en fendbmenos de transporte (Hewet, 1986).

El andliss RS sobre datos sismicos es bastante reducido, tanto desde una
perspectivalocal como global, presentando resultados poco concluyentes (Ogatay Abe,
1991, Kagan y Jackson, 1991, Lomnitz, 1994, Goltz, 1997).
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5.4 Comportamiento Estacionario y Persistencia

Una serie tempora se define autoafin, si la densidad del espectro de potencia
escaa con la frecuencia segiin una ley de potencia (Maamud y Turcotte, 1999). La
persistencia puede clasificarse en funcion de la memoria a largo plazo, y puede ser débil
o fuerte. Desde & concepto de las series temporales autoafines, Mandelbrot y Van Ness
(1968) definieron la autosemejanza estadistica en series temporales, siendo el clasico
giemplo e movimiento browniano. La autosemejanza estadistica es un fendmeno que
aparece en multitud de sistemas naturales, tales como |os terremotos, redes de drengje y
depdsitos minerales (Turcotte, 1997) y que nos permite analizar, modelar y simular
estos sistemas, que estan regidos por dindmicas no-lineales.

Posteriores estudios, tanto analiticos como numeéricos, sobre las definiciones de
ruido fraccionario gaussiano y movimiento browniano fraccionario, describen un
comportamiento semejante al fendmeno descrito por Hurst y que obedece la ecuacion
(5-5) (Mandelbrot y Wallis, 1968, Mandelbrot y Wallis, 1969, Klemens, 1974).

Mandelbrot y Wallis (1969), parten del andisis de la media y la varianza para
ruidos fraccionales gaussianos. Un ruido fraccional gaussiano consiste en una familia
de procesos aeatorios tales que, la interdependencia entre valores del proceso en g, es
pequefia pero no nula o despreciable, estando estos valores alejados en el tiempo. Desde
el punto de vista de la teoria espectral, podemos definir un ruido fraccionario, conocido
como flicker noise, como aquel proceso que presenta una densidad espectra de la

forma:

S (DN (5-6)

Donde ? es un nimero no entero o fraccionario, y f la frecuencia. Por €l
contrario, € ruido blanco se define como un proceso aleatorio con una densidad
espectral que es independiente de la frecuencia, ? =0, y presentaun valor de H = 0.5.

Existe una gran variedad de técnicas para analizar la fuerza de la persistencia en
series temporales autoafines, todas ellas en funcion del valor de (?): (1) andlisis de
semivariogramas, 1 ? ? ? 3, (2) andlisis de rango reescalado, -1 ? ? ? 1, (3) técnicas
espectrales de Fourier, -3? ? ? 5y (4) andlisis de la varianza en ondeletes, -3? ? ?5
(Malamud y Turcotte,1999).

311



Sobre la Teoria del Caos aplicada en Sismotecténica Capitulo5

Para determinar s es posible aplicar un andlisis RS sobre una serie temporal, es
conveniente realizar un estudio previo de los valores de ? y de H. En la tabla 511, se
resumen los principales valoresde ? y H y @ comportamiento RS. Por dlo, y como RS
se aplica en ruidos fraccionarios gaussianos, es necesario redlizar la transformada de
Fourier sobre la serie temporal, con € fin de conocer s escala con la frecuencia. Estos
vaores entre H y ? también puede estimarse desde el andlisis del movimiento
fraccionario Browniano generado como sumas acumuladas de ruidos fraccionarios
gaussianos, estimando e vaor de H a partir del decamiento de la funcién de
autocorrelacion en la serie temporal (Cannon et al., 1997).

Estarelacion entre H y -? (pendiente de laley potencia de la densidad espectral)
permite clasificar una sefial como ruido gaussiano fraccionario (rGf) o movimiento

Browniano fraccionario (mBf) (Figura5.4.1).
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Figura 5.4.1 Simulaciones de ruidos gaussianos fraccionarios para diferentes val ores del exponente
de Hurst. Lacurva(a) muestra un proceso con memoria persistentey un valor deH = 0.9. La curva
(e) y (f) muestra un proceso con memoria antipersistente paraun valor de H = 0.1. La curva central
(c) y (d) representa un proceso con H = 0.5. En este caso, los datos sucesivos no son

correlacionables.
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H>05y-1???1y 2?0 serie persistente con memoria ruido estacionario

H=05y?=0 datos no correlacionables gaussiano estacionario

H<05y?<0 serie antipersistente con memoria fraccionario estacionario
) ;;1_ ______________ movimiento browniano "o estacionario |

Tabla5-I. Diferentes valores del exponente de Hurtsy del coeficiente ?.

Para mostrar como afecta € valor de H en la morfologia de la curva de
acumulado de los procesos, se han simulado de forma numérica, varios ruidos
gaussianos fraccionarios, mediante un proceso de adiciones aleatorias (Peitgen, 1996)
(Figura5.4.1).

Un vaor de H = 0.9, muestra un proceso fuertemente persistente, en € cua la
probabilidad al cambio en la tendencia genera es menor que la probabilidad a mantener
esa misma tendencia. Aparece una curva suavizada y con tendencias crecientes y
decrecientes que a su vez, presentan variaciones a menor escala (Figura5.4.1ey 5.4.1f).
Este comportamiento es el Efecto José, y para vaores todos positivos, genera una
escaleradel diablo.

Por e contrario, la curva que aparece en lafigura5.4.1ay 5.4.1b, sefiala para un
proceso fuertemente antipersistente con H = 0.1, donde la probabilidad a cambio en la
tendencia de la serie es mayor que la probabilidad de que un valor para un tiempo t
mantenga la tendencia. En esta curva, no aparecen zonas claramente diferenciadas,
intervalos de la misma serie muestran variaciones y saltos bruscos en una distribucion
dificil de modelar.

Tomando, de forma aeatoria, una parte de la misma, encontramos fluctuaciones
intermitentes en subidas y bgjadas, éste es e Efecto Noé. La curva de lafigura5.4.1cy
5.4.1d, tiene un valor de H = 0.5 y presenta un comportamiento de no-correlacién y sin
memoria en la distribucién tempora de los valores acumulados. La no-correlacion
temporal indica que la ocurrencia de los sucesos no tiene relacion entre ellos, de tal
manera que e que uno suceda, no depende de los anteriores ni condiciona los
siguientes, en cierto modo son aleatorios. Este proceso esté congtituido por una serie de
sucesos aislados e independientes.

Es interesante destacar que el valor de H, indica €l grado de dependencia entre
valores de la variable en afios sucesivos (Lomnitz, 1994), de esta manera, cuando mas
cerca del valor uno nos encontremos, mayor sera esa dependencia y mayor relacion
habréa entre ellos.
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5.4.1 Diagrama GEOS

Como ha sido presentado previamente, e comportamiento RS(t) en procesos
estocasticos independientes y sin memoria, tiene un exponente de Hurst de H = 0.5, es
decir:

RS(?) ? ?2°° (5-7)

De esta forma, s se analiza un proceso persistente cuyo H > 0.5 y se determina
el cociente RS?°, este ser4 mayor que uno. Procediendo de manera andoga con un
proceso antipersistente, con H menor a 0.5, e cociente RS> es menor que uno. Por
tanto, mediante la construccién del grafico GEOS es posible identificar € efecto
memoria en series temporales y su persistencia, aumentando de forma sistematica los
valores del intervalo ? (Mandelbrot y Wallis, 1969). Este gréfico es una representacion
cartesiana de RS frente a valor de ? (Figura5.4.2).

RS(?)/795 . ]
Persistente: memoria a largo plazo
A H>0,5
’ ’ ’ No correlacionables
1 '114 -
’ Antipersistentes: memoria a largo plazo
H<0,5
?

Figura 5.4.2 Esquema de un diagrama GEOS para un caso hipotéticos. Consiste en una
representacion entre el valor del cociente entre el rango reescalado RS(?) y el tiempo (),
frente al tiempo (7). Para valores superiores a 1, la serie es persistente con memoria a largo
plazo, y presentara un valor de H superior a 0.5. Por el contrario, si |os valores aparecen por
debajo de 1, la serie es antipersistente. Para un comportamiento asintético con € 1, los datos
de la serie no son correlacionables entre si. (Modificado de PérezL 6pez y Paredes, 2002a)

El area del gréfico se divide en tres zonas que clasifican el comportamiento de
esa serie temporal. Si la curva se encuentra por debajo del valor 1, la serie presenta
memoria alargo plazo con un comportamiento antipersistente. Por otro lado, si la curva
aparece por encima del valor 1, la serie tempora también presenta memoria a largo

plazo y su comportamiento es persistente.
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Por ultimo, s la curva presenta un comportamiento asintético con €l valor 1, los
valores de la serie temporal no son correlacionables entre si y no presenta memoria a
largo plazo. En este caso, la sefia es un ruido blanco, mientras que en las dos areas
anteriores, (x < 1 >y) corresponde a un ruido gaussiano fraccionario (Mandelbrot y
Wallis, 1969).

Segin avanza € tiempo dentro de la serie temporal, se incrementa la
informacion, lo que explica e comportamiento asintético de esta curva. Por tanto,
mediante la curva GEOS es posible estimar si una serie temporal presenta memoria a
largo plazo, y que tipo de comportamiento, o si por el contrario, los datos no son

correlacionables entre si dentro de un intervalo de tiempo.

315



Sobre la Teoria del Caos aplicada en Sismotecténica Capitulo5

5.5 Estimacion del exponente de Hurst (H)

5.5.1 Diagrama POX
El diagrama POX (Mandelbrot y Wallis, 1969) consiste en una representacion
bilogaritmica de RS(?) frente a (?) (Figura 5.5.1). Este grafico muestra como varia €l
rango reescaado, RS(?), en e tiempo dentro de la serie temporal, permitiendo
identificar un comportamiento potencial.
Log RS(?)
A
Figura5.5.1 Esquema de un diagrama POX
‘ para un caso hipotético. Consiste en una
representacién bilogaritmica entre el rango
reescalado R/S frente a tiempo (?). El
gjuste sigue una ley de potencia del tipo

logRS ? 10gH, donde H es el exponente de
Hurst.

>
Log ?

5.5.2 Método de |os minimos cuadrados

A partir del diagrama POX y mediante una regresion lineal sobre los puntos de
log RY?) frente a log (?), se obtiene e valor del exponente de Hurst (H). El valor de la
pendiente de larecta de gjuste en un gréfico bilogaritmico es el exponente de Hurst (H).
Este método presenta varios inconvenientes. Si la curva POX no se gjusta a una unica
recta, tal y como veremos en las siguientes secciones, la estimacion del exponente de
Hurst presenta errores al haber varios comportamientos, y la seleccion de los diferentes
valores de ? para que se analice el comportamiento alargo plazo

Por otro lado, podriamos también estimar € exponente de Hurst mediante la
derivada local de primer orden:

7 7
4 2 1im log RS(?) 5 dRS(?)
7?0 |og? d?

(5-8)

H(?) 2 log RS(7 2 1) ? log RS(?)
7 log(??1) 2 log( ?)

(59
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Sin embargo, los valores de Hurst obtenidos mediante la ecuacion (5-9)
presentan una baja estabilidad debido a la baja regularidad de la ecuacion (5-8), por lo

gue no ha sido aplicado enlas secciones siguientes.

5.5.3 Aproximacion de Mandelbrot y Wallis (1969)

Laforma mas estable de determinar el exponente de Hurst a partir de la ecuacion
(5-8) es la aproximacion de Mandelbrot y Wallis (1969). En ella, se determina el valor
de H mediante la formula:

log RS(?)
H(?) ? 109771002 (5-10)

Mediante esta ecuacion (5-10), se determina € valor de H de una forma mas
estable, y permite correlacionar variaciones en H seglin eventos puntuales reconocibles
dentro de la serie tempora. Un gemplo de la obtencion de H segun la aproximacion de

Mandelbrot y Wallis aparece en lafigura 5.5.2.

B Figura 5.5.2 Esquema hipotético de la
| aproximacion de Mandelbrot y Wallis.
H 5- En ella se representan los valores de H

5 L n, IHI-.III. frenteal tiempo .(’./). En este caso, .Ia
o5 - —— serie es antipersistente al principio,
B con un comportamiento asint6tico para
H = 05 en la pate centra vy
finalmente persistente con memoria a
largo plazo para un valor cercano a H
=0.7.

09

Y N N I NI A Sy [ Iy Ay Ay |
?

5.5.4 Serie sismica equiespaciada en €l tiempo

La distribucién de terremotos en el tiempo para un intervalo de (Tmin, Tmax), €Sta
equiespaciada. Esto es debido a que los terremotos aparecen como valores instantaneos
medidos como magnitudes, distribuidas de forma continua en el tiempo. Sin embargo,
para aplicar el Andlisis de Rango Reescalado, es condicidn necesaria partir de una serie
temporal de valores equiespaciados. Para ello, es preciso re-muestrear la serie continua
de energia liberada en un intervalo T, y construir la serie para energias liberadas en un
intervalo [t tis1].

Sea €l nimero de valores instantaneos de liberacién de energia M(t), dentro del
intervalo [Tmin, Tmax], €0. € momento sismico en julios/n?. Se toma el tamafio del

intervalo de tiempo (?t) en &l que se dara la energia total liberada ?(t), asi:

317



Sobre la Teoria del Caos aplicada en Sismotecténica Capitulo5

At)? ? ML) (5-11)

02Xty ?

algoritmo:

para cadat, ? (t, )7}

i?Tmin

2t ?2T. 2

it?1? Int?ﬁ?
? 7t 2

2(it) 2 M(t, ) ?2(it)

De esta forma, se toman los valores instantaneos de M(t) dentro del intervalo
(Tmin, Tmax) Y Se oObtiene el vaor de energiatotal liberada para un intervalo de tamafio ?t.

Por gjemplo, dentro de una serie instrumental de terremotos de 100 afios, un
tamafio de intervalo de energia liberada puede ser anual, ?t = 365 dias, cada cinco afios,
mensual, etc. Aplicando este procedimiento, se convierte una serie tempora de
liberacién instantanea de energia debida a terremotos en una serie temporal discreta
equiespaciada, donde se denomina ?(t) como la variable de liberacion de energia por
unidad de tiempo (siguiendo la notacion de Feder, 1989).

El nmero de valores que constituyen la nueva serie de energias totales sobre
interval os equiespaciados es:

2T

2T . D
n?17? Intp—ox _—_mn 5 (5-12)
2

?t ?

318



Raul Pérez Lopez, 2003 0 Andlisisno-lineal de Series Temporales en Ssmicidad

5.6 Tipos de Analisis de Rango Reescalado

El andlisis de Rango Reescalado se analiza basicamente mediante dos formas: el
andlisis de Rango Reescadado Secuencial y € andlisis de Rango Reescalado
Promediado.

5.6.1Analisis de Rango Reescalado Secuencial
El andlisis secuencial del rango reescalado estudia la dindmica de la serie
temporal al incrementar € tiempo, para valores de tiempo instantaneo (Figura 5.6.1).
Este andlisis determina el valor de H en el tiempo, de tal manera que a partir del
diagrama GEOS, podemos determinar a partir de que instante de tiempo t la serie
temporal presenta memoria a largo plazo dentro del intervalo de medida ? y s su

comportamiento persistente o antipersistente.

?(t)A = -
- |
[ | [ |
[ | . u [ | u [ |
u [ | .. [ |

| u, an

| | B |Em) ] | >
Lo |a : ‘7| 27 t
I_Ib :
| ]

C

Figura 5.6.1 Incremento del intervalo temporal de andlisis sobre una serie temporal discreta
parael caso del andlisis secuencial de rango reescalado. Sobre el primer intervalo (a) se obtiene
un valor de H, seincrementade formaregular y se obtiene otro valor de H (b). De esta manera,
se estudialavariacion del rango reescalado al incrementar el tiempo. El andlisis dinamico dela
serie temporal mediante esta técnica es para valores instantaneos de tiempo en intervalos
regulares de tiempo donde <2>,=?73.

Por gjemplo, volviendo alafigura 5.4.2 aparece un diagrama GEOS de una serie
temporal anditica en € que se puede observar como comienza desde un
comportamiento antipersistente, para gjustar asintoticamente a 1, hasta el instante t,
donde la serie comienza a mostrar memoria a largo plazo de forma persistente. Podemos
interpretar e tiempo t, como e umbral del comportamiento dinamico estacionario de la
serie, aungue ésta se comporta como una ley de potencia en su totalidad. La serie
temporal analizada es discreta puesto que esté4 formada por intervalos de tiempo t de

liberacién de energia, por g emplo.
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Algoritmo de célculo: (PérezL 6pez y Paredes, 2002a)
desde ?=1 hastan

222,7529 2(t)
?7 ;m

X(m,?) ?’_5 RUu)?222,?

u?l

R(t)? max X(m,?)?min X(m,?)

17m?? 1?7m??
1

S2910 B(m)2222,25

2?7 m1 ?

rs(?)? X2
(?)

El agoritmo secuencial calcula € valor del rango en cada incremento de tiempo
y calcula un exponente de Hurst, H en ese intervalo. El diagrama GEOS en este andlisis
nos indica cual es el tiempo a partir del cual |a serie es persistente y presenta memoria a

largo plazo.

5.6.2 Andlisis de Rango Reescalado Promediado
El andlisis promediado de rango reescalado (RS) estudia la dinamica global de

una serie temporal mediante € promedio obtenido tras la aplicacion de ventanas
moviles con intervalo constante, sobre la serie tempora (Figura 5.6.2). De esta manera,
se obtienen los valores del rango R/S para diferentes valores de tiempo, promediando €l
obtenido en cada ventana.

4 ?2(i) Figura 5.6.2 Método de ventanas

deslizantes sobre la serie temporal

aplicado en el andlisis Promediado

’ de Rango Reescalado. Para un
intervalo regular de valor t, se

‘ ’ ‘ desplaza sobre la serie obteniendo
' ’ para cada intervalo €l valor de RS.

’ ’ ” ’ El valor de H para un intervalo de

’ ‘ ‘ ’ tiempo t se obtiene de la

> representacion del intervalo de

123456 i tiempo con el valor promedio RS.

Los intervalos se desplazan una

“—> K=1 unidad discreta, por lo que hay

C _ solape entre los intervalos. Los

¢ : ’ K=2 valores de Kk indican

— K=3 desplazamiento del intervalo, i es el
tiempo.

K=ndata -?-1
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A diferencia del andlisis secuencial, no se obtienen datos instantaneos de H, lo
gue permite conocer € intervalo temporal minimo de datos correlacionables dentro de la
serie, mediante el diagrama GEOS. Sin embargo, comparando ambos diagramas GEOS,
secuencial 'y promediado, es posible discriminar perturbaciones globales del

comportamiento intrinseco de la serie temporal.

Algoritmo de célculo: (PérezL0pez y Paredes, 2002a)

desde ?=3 hasta n

222,759 2k ?t)
7

X(k,mt)?? 2(k?2u)??222,,7

R(k,?)? p)wa%X(k,m,?)?lmig X(k,m?)

1

21 A 271 72’?5
S(k,?)?g?—???o??(k?t)??? 2072

ndata???1 2\
L5 Rk
ndata???1 5 2S(k,?)%

RS(?)?
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5.7 Analisis de Rango Reescalado en Series Sismicas

Unavez visto, descrito y entendido €l analisis RS, cabe preguntarse si es posible
aplicar e andlisis de Rango Reescalado o andlisis de Hurst en series temporaes de
terremotos.

En primer lugar, la sismicidad presenta una dindmica compleja espaciotemporal
de comportamiento no-lineal denominado estado critico auto-organizado (Bak y Tang,
1987, Bak et al, 1989, Sornette y Sornette, 1990, Ito y Matsuzaki, 1991). Estadinamica,
es un reflgjo de la caracteristica multifractal de los terremotos en e espacio y en €
tiempo, sin presentar una longitud caracteristica con la escala de muestreo (Aki, 1981,
Sadvskiy et a, 1984, Hirata, 1989, Ito, 1992).

Ademés, aunque esta dndmica se auto-organiza hacia un estado en régimen
estacionario mediante leyes empiricas potenciales, ley de Omori (Omori, 1894) y ley de
GutenbergRichter (Gutenberg y Richter, 1956), este estado estacionario no lo es tanto
desde un punto de vista estricto, con una fenomenologia temporal no periddica y
fluctuante. Incluso las gréficas de liberacion de energia acumulada por unidad de
tiempo, las escaleras de Benioff, presentan una morfologia de tipo persistente, ademas
de que esta serie es un ruido gaussiano fraccionario. Todas estas propiedades se han
visto y descrito en el capitulo anterior, y por este motivo, no se redundara mas en €llo.

Para redlizar el andlisis RS, es necesario, pero no suficiente, realizar un andlisis
de densidad espectral (Mandelbrot y Wallis, 1969). Por este motivo, se ha determinado
el espectro de potencia de la serie temporal, con € fin de ver si escala con la frecuencia

La figura 5.7.1 muestra la relacion potencia S(f)?f? de la sismicidad

instrumental 1bero -Magrebi, donde

1.0E+010 —

?= -0.04. Por tanto, es posble
s(f)

andizar la sismicidad en € tiempo

segln el andlisis RS, para mostrar
las distintas correlaciones

1084000 M temporales a largo plazo.

beta= 0.04 Figura 5.7.1 Espectro de densidad de

potencia de la serie sismica
4 instrumental Ibero-Magrebi. El
espectro escala con la frecuencia con
un exponente ? = -0.004.

1.0E+008 T T T IIIIII T T T IIIIII T T 1 IIIIII
1.0E-003 1.0E-002 1.0E-001 1.0E+000 f
frecuencia
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Como aplicacion, se ha elegido la base de datos de sismicidad de la Peninsula
Ibérica (IGN:1912-2000), segin se ha analizado en € capitulo 3 y la base de datos

historica del area Ibero-Magrebi (Mézcua y MartinezSolares, 1983), con € fin de

determinar €l grado de correlacién temporal entre los terremotos registrados debidos a la

tectonica ibérica.

5.7.1 Serie Ssmica instrumental de la Peninsula Ibérica (1.G.N. 1908-1997)

La serie utilizada para éste andlisis consta de mas de diez mil sismos registrados

(10.082) con una magnitud minima de 2.2 en la escala de Richter y una magnitud
maxima de 8.2 (25/11/44) (ver capitulo 3).

Figura 5.7.2 Serie tempora de
terremotos de la Peninsula Ibérica y
area adyacente construida como la
cantidad de energia anual liberada en
julios metros / cuadrado. Sobre esta
serie se redliza el andlisis de Hurst
(Figura 5.7.3). La escala tempora
comienza en 1908 y finaliza en 1997.
La tendencia creciente es debida a
aumento en la senshilidad de
deteccion de la red y a la mejor
cobertura espacia a lo largo del siglo
XX
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El intervalo temporal comprende entre 1908 y & afio 1997, con un error de
localizacion espacial (ERH) menor de 10 km, y de profundidad (ERZ) menor de 10 km.

Ademés, € error RMS es menor de 10 segundos.

Los valores en julios/n? corresponden a vaor del momento sismico M,

obtenidos de my mediante las formulas (Hanks y Kanamori, 1979; Speidel y Mattson,

1993):

M, ?1.6?m, ?3.2

M w 21077

M, 2102

(5-13)

(5-14)

La ecuacion (5-13) da e valor ddd momento sismico, con Mo en dinas/cm. La

serie sismica discreta equiespaciada se construy6 con un intervalo temporal de un afio,

de tal manera que trabagjamos con la energia liberada en e Peninsula Ibérica por afio en

julios por metro cuadrado (Figura5.7.2).
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La figura 5.7.3 muestra la escalera de Benioff de la serie sismica. El rango
obtenido es de 10?° dinas/cm (aproximadamente) 6 Mw = 5.9. No se ha filtrado por
fechas, debido a que con & andlisis secuencia del rango reescaado es posible
determinar €l grado de correlacién a principio de la serie y su persistencia o

antipersistencia.

2.5E+013 —
sum Mo
(Im?
2.25E+013 —|
2E+013 —
Rango
1.75E+013 —
1.5E+013 —
1.25E+013 —
1E+013 —
75E+012 —
5E+012 —]
2.5E+012 —
0 T T T T |
10000 20000 30000 40000

t (dias desde1908)

Figura 5.7.3 Escalera de Benioff del acumulado de liberacion de energia anual en la
Peninsula Ibérica para la base de datos instrumental del IGN. Se observa como los grandes
eventos aparecen relacionados con el valor de la recta de rango minimo. Los datos de
momento sismico se obtuvieron a partir de m, segun la ecuacion (5-13) y la ecuacion (5-14).
El ee horizontal representa dias desde 1908. La distancia entre las rectas dibujadas es el

rango de laserie, R = 5.9 (Mw) = 7- 10 J/nf.

Representando la frecuencia de terremotos en e tiempo (Figura 5.7.4a) se
observa un crecimiento acusado con tres partes bien diferenciadas, ente 1908 y 1960,
entre 1960-1980 y desde 1980 hasta 1997. Este crecimiento no indica un aumento en la
actividad sismica peninsular, sSino mas bien una mejora en la calidad de deteccion de la
red sismica nacional, asi como una mayor cobertura del territorio ibérico.

Observando la escalera de Benioff, también se observa esta tendencia, asi como
gue los grandes terremotos se encuentran relacionados con la curva de rango minimo,

cada vez que la escalera de Benioff se acerca a rango minimo aparece un terremoto de
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mayor magnitud (Figura 5.7.4): en € afio 1941 con un terremoto de magnitud 8.2, en
1954 param, = 7 y en 1969 con m,= 7.3, con una separacion media entre estos eventos
de 14 afios. Sin embargo, tanto e terremoto de 1931 (m, = 7.1) como el de 1983 (m, =
6) no se g ustan a este comportamiento.

1200 — 1.2E+013 —

1000 - 1E+013
namero de
terremotos
sum Mo
(I/m2)

800 — 8E+012 —|

600 = 6E+012 —

1983

40 = 4E+012 —|

200 -

2E+012

1941

0 —
1910 1930 1950 1970 1990 ° ! I T I ! I T ]
1900 1920 1940 1960 1980 2000 5000 25000 35000

15000
10000 20000 30000 40000

ANO
Figura 5.7.4a Histograma de frecuencias de terremotos instrumentales iberomagrebies. (b) Escala
de Benioff del acumulado de energia de terremotos i nstrumentales con una magnitud m, superior a
45. El €e horizontal representa tiempo en dias desde 1908. La energia acumulada esta
representada en J/nt. El rango es la distancia vertical entre la recta superior y la recta inferior, R =
3.5- 10" J/nf. Larectacentral corresponde alarecta cuya pendiente eslamediade la serie.

El caso ddl terremoto de 1931, puede explicarse a ser e primero superior a 7
gue aparece en € catdogo y teniendo en cuenta que esta incluido en el periodo entre
1908-1960, donde se registran pocos eventos, esto motiva que se desplace e rango
minimo. Sin embargo, €l terremoto de 1983 se encuentra en €l intervalo de mayor
ocurrencia de terremotos, (Figura 5.7.4b), por lo que no llega acanzar € minimo a
aparecer terremotos de magnitud pequefia y ademas controla el rango maximo, que
coincide con larecta de guste.

Representando |la escalera de Benioff para la sismicidad ibero magrebi con
valores de my, ? 4.5 (Figura 5.7.4b) observamos como este comportamiento desaparece,
marcando e rango minimo € terremoto de 1931 (m,=8.2). Debido a que no hay
homogeneidad en la deteccidn de terremotos inferiores a 4.5 en la escala de Richter, no
podemos establecer un patron de comportamiento de la escalera de Benioff para
ocurrencia de grandes sismos ibéricos, en relacion con e rango minimo. Este
comportamiento se discutira en apartados posteriores.
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Representando le escaera de Benioff de la sismicidad instrumental ibero
magrebi para diferentes escalas, (Figura5.7.5a, 5.7.5b, 5.7.5¢, 5.7.5d), se observa como
se mantiene la fractalidad de la serie. Todas estas curvas forman una escalera del diablo
donde, s no se indica la escala tempora, no es posible distinguir a que intervao
temporal corresponde cada gréfica. Esto muestra la invarianza temporal del cambio de

escalaen laliberacién anual de energia en acumulado.
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Figura 5.7.5 Escaleras de Benioff para diferentes escalas temporales de terremotos instrumentales de la
Peninsula Ibérica. La gréfica (a) representa energia acumulada liberada para una escala de 40.000 dias, la
gréfica (b) representa una escala de 1.600 dias, la (c) 25.000 diasy la (d) 12.000. Se puede observar como
en las cuatro curvas se representa un fractal detipo escaleradel diablo a pesar de los cambios de escala.

Andlisis Secuencial de Rango Reescalado para la sismicidad Ibero-Magrebi

El diagrama GEOS muestra un comportamiento inicial antipersistente con una
tendencia asintética hacia 1 durante los primeros 48 afnos de la serie (Figura 5.7.6). Esto
significa que desde 1908 hasta 1956 |os datos temporales de sismicidad ibero magrebi
no son correlacionables. Sin embargo, por encima de 1956 presenta un valor creciente
por encima del comportamiento no correlacionable y si de tipo persistente. El diagrama
bilogaritmico entre el rango reescalado y € tiempo presenta una doble tendencia lo que

aumenta el error en € agjuste como un unico comportamiento (Figura 5.7.7).
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Figura 576 Diagrama
GEOS del andlisis
secuencial de rango

reescalado de los terremotos
instrumentales de la
Peninsula Ibérica. Partiendo
de un  comportamiento
antipersistente durante los
primeros 8 afios, entre 1908
y 1916, se comporta
asint6ticamente con un valor
de H = 0.5 durante 48 afios.
Esto significa que entre 1908
y 1956 los datos no
presentan correlacion
temporal entre ellos. A partir
de 1956 la serie presenta un
comportamiento  persistente

con memoria a largo plazo y H>0.5. En el gje RStau se representa RS/ 7>, donde tau esd
tiempo en afios, con el origen en 1908.

diagrama_POx

283
253
244
229
25
1.83
LogRs 4 53
1.4
1.24
0.89

067
044,

2 25 3 35 4 4S5
LogTAU

H_Mandelbrat_‘Wallis

P
083 @
0.6
0.4

0.2+

20 a0 7ay O B0

Figura 5.7.7 Diagrama POX
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doble pendiente. A partir de
tau = 50 el comportamiento de
la serie temporal es detipo R/S
= P2 Por lo tanto, a partir de
1958 la serie se comporta
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el rango reescalado y el
tiempo.

Figura 5.7.8 Curva que
muestra la aproximacion
de Mandelbrot y Wallis
para €l célculo del
exponente de Hurst del
andlisis secuencial de
rango reescalado para los
terremotos de la
Peninsula Ibérica. El
valor final es de H
0.79. La serie es
antipersistente con
memoriaalargo plazo.
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Sin embargo, € diagrama de Mandelbrot y Wallis (Figura 5.7.8) muestra un
valor final para € exponente de Hurst de 0.79, lo cua coincide con los valores
obtenidos de H para series naturales (Tabla 51), (Hurst, 1957, Mandelbrot y Wallis,
1969, Feder, 1989, Lomnitz, 1991, Goltz, 1997).

Andlisis Promediado de Rango Reescalado para la sismicidad ibero-magrebi

El diagrama GEOS, aparece con un comportamiento mas suavizado y sin
cambios bruscos debidos a perturbaciones locales (Figura 5.7.9). Podemos observar una
tendencia hacia € valor 1, para un intervalo de 16 afios, después un breve
comportamiento antipersistente y vuelta a ser asintdtica hasta los 38 afios. Debido a la
naturaleza de este andlisis, la serie sismica ibero magrebi presenta un intervalo de no-
correlacion de 38 afos en toda la serie. Esto significa que e andlisis de fenomenologia o
comportamiento temporal para intervalos inferiores a 38 afos no presentan memoria
temporal.

Sin embargo, € comportamiento global de la serie es persistente, presenta
memoria a largo plazo, con un valor de H = 0.76 (Figura 5.7.10a). Este exponente de
Hurst es sensiblemente inferior a anterior aungque dentro de los limites de valores para
sistemas naturales. El diagrama bilogaritmico del rango reescalado versus el tiempo
todavia muestra esa doble tendencia (Figura 5.7.10b). Es muy probable que la doble

pendiente esté relacionada con |os diferentes periodos de calidad en deteccion de lared.
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Figura 5.7.9 Diagrama GEOS del andlisis promediado de rango reescalado de los
terremotos instrumentales de la Peninsula Ibérica. Partiendo de un comportamiento
antipersistente durante los primeros cuatro afios, presenta un comportamiento
asintético durante 38 afios. Esto indica que intervalos de 38 afios dentro de la serie
no presentan correlacién temporal. A partir de 38 afios, la serie temporal es
persistente con memoria alargo plazo.
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Figura 5.7.10a Aproximacion de Mandelbrot y Walllis. El valor del exponente de Hurst es H = 0.76. (b)

Diagrama POX del analisis promediado de rango reescalado de los terremotos instrumentales de la

Peninsula Ibérica. Se observa un doble gjuste lineal sobre la representacién del logaritmo de RS frente al

logaritmo de tau. Paraeste andlisis, |a serie siempre presenta un comportamiento tipo Hurst.

5.7.2 Serie sismica historica de la Peninsula Ibérica (Mézcua y Martinez-
Solares, 1983)

El catdlogo de terremotos del &rea Ibero Magrebi de Mézcua y Martinez Solares
(1983) consta de terremotos entre 1400 y 1983, aungue hemos seleccionado hasta 1927,
para solapar un minimo con la serie instrumental.

El catdlogo consta de la localizacion epicentra mas probable, la fecha de
ocurrencia, la localidad y la intensidad probable. Para aplicar € andlisis de Hurst, se
seleccionaron 435 terremotos con unas intensidades superiores a 1V. Debido a que este
catdogo indica € tamafio del terremoto en intensidades, segun la escala de Mercali, se
utilizé la formula de Esteva, ecuacion (5-15), para convertir las intensidades en
magnitudes (Esteva, 1968):

121.45? M ?5.7?log,, R? 7.9 (5-15)

Donde | es la intensidad en la escaa de Mercai, M es la magnitud y R es la
distancia epicentral en Km. La diferencia entre la intensidad calculada y la observada
tiene una distribucion gaussiana con una desviacion tipo ? = 2.04. Existen varios
trabgjos donde se representan, de forma local la relacion entre la intensidad y la
magnitud para zonas locales peninsulares, (MartinezDiaz, 1999). No obstante, se
eligié la formula de la ecuacidon (5-10) para este estudio pensando un enfoque més
regionalizado, de tal forma que se pretende obtener, de la manera méas homogénea para

todo €l catalogo, la energia liberada méas probable en cada evento constatado.
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La serie temporal equiespaciada se construyd para un paso de 5 afios (Figura

5.8.118). La escalera de Benioff se muestra en la figura 5.8.11b, donde observa una

tendencia creciente en la liberacion de energia, que seguramente esta rel acionada con €l

incremento de la poblacion ibéricay por tanto de la sensibilidad histérica.
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Figura 5.7.11a Serie tempora de sismicidad histérica de la Peninsula Ibérica segun el catdlogo de
Mézcua y Martinez-Solares, 1983. Los valores de energia liberada estan obtenidos a partir de la
intensidad y segun la formula de Esteva (Esteva, 1968) (ecuacion 515) y para un intervalo de
cinco afios. (b) Escalera de Benioff de la energia acumulada liberada para la misma sismicidad

histérica
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Figura 5.7.12 Espectro de
densidad de potencia de la
sismicidad instrumental. La
densidad de potencia escala
con la frecuencia con un
exponente ? = 0.09.

En
caso, lamorfologia de la

cualquier

escalera de Benioff es
smilar a la curva de la
sismicidad instrumental.
El rango tiene un valor
de magnitud = 4.7- 10%
dinas/cm.

De nuevo, se observa como los grandes sismos se encuentran relacionados con la

curva de rango minimo en los Ultimos doscientos cincuenta afos de registro.

El vaor del exponente ? = 0.09, obtenido de la relacion potencial entre el

espectro de densidad de potencia y la frecuencia, indica que & fendmeno presenta

memoria alargo plazo (figura’5.7.12).
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En este caso, no se observa ninguna tendencia asintética hacia € 1, quizas

debido a paso temporal de cinco afos. El diagrama GEOS (Figura 5.7.13a) muestra una

curva con muchas perturbaciones locales, seguramente debido a la falta de grandes

sismos no detectados que probablemente ocurrieron alejados de nicleos habitados o

fueron de naturaleza profunda. EI comportamiento global que muestra es persistente con

memoria alargo plazo.

Ademas, e diagrama POX (Figura 5.7.13b) presenta una doble tendencia en €l
gjuste lineal. El diagrama de Mandelbrot y Wallis (Figura 5.7.14) muestra un valor de H

= 0.68, inferior a de la serie instrumental. Aparece una correlacion entre las

perturbaciones locales en el diagrama GEOS 'y en e gjuste de Mandelbrot y Wallis.
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Figura 5.7.13a Diagrama GEOS para el andlisissecuencial de rango reescalado de los datos de sismicidad
histérica del area Ibero Magrebi. (b) Diagrama POX para €l andlisis secuencial de rango reescalado para

la misma serie.
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Figura 5.7.14 Aproximacion de Mandelbrot y Wallis para la serie sismicade
sismicidad historica de la Peninsula Ibérica. El valor del exponente de Hurst
esdeH =0.68.
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Andlisis Promediado de Rango Reescalado

En este andlisis sl se aprecia un comportamiento asintético hacia el 1 en €l
diagrama GEOS (Figura 5.7.15a) para un total de 14 afios. Como el paso es de cinco
anos, solamente se gjustan a este comportamiento 3 puntos, 1o que realmente es algo

pobre para hacer valoraciones mas exactas.
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Figura 5.7.15a Diagrama GEOS del andlisis promediado de rango reescalado de la sismicidad
histérica ibero magrebi. La serie se comporta en promedio como una persistente con memoria a
largo plazo. También se observa una tendencia asintética hacia el 1 de 14 afios. Esto significa que
intervalos de 14 afios dentro de la serie histérica no presentan correlacion temporal. (b)
Aproximacion de Mandelbrot y Wallis para la misma serie. El valor de H es de 0.77, con un
comportamiento muy estable durante los quinientos afios de serie sismica. Este valor coincide con
los obtenidos por Hurst para otras series temporales naturales (Tablal) (Hurst, 1957).

Sin embargo, es de destacar |a clara tendencia persistente con un exponente de
Hurst de H = 0.77, obtenido en la aproximacion de Mandelbrot y Wallis (Figura
5.7.15b), muy smilar a valor obtenido en la sismicidad instrumental y dentro del
intervalo de exponentes H de los sistemas naturales. Por otro lado, el diagrama de
Mandelbrot y Wallis muestran un valor muy estable del exponente de Hurst, tanto es asi
que sereflgjaen € guste del diagrama POX (Figura 5.7.16) con una Unica tendencia en
el guste bilogaritmico, y con una pendiente de H = 0.77.

diagrama_POk

Figura 5.7.16 Diagrama POX del
andlisis promediado de rango
reesclado de la serie sismica
histérica de la P.I. En este caso, €l
ajuste lineal sobre la gréfica
bilogaritmica tiene una pendiente de
H = 0.77, coincidente con el valor
obtenido mediante la aproximacion
de Mandelbrot y Wallis (ver figura
anterior).
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La no-correlacion de valores temporales para un intervalo de 14 afos es
comparable con la obtenida para la sismicidad instrumental de 16 afos. Este hecho
puede indicar que € intervalo de 500 afios no es suficiente como para disminuir €l
intervalo de no-correlacion, aungue si es cierto que debe de ser una propiedad intrinseca

en los catdogos de sismicidad ibero magrebi.

5.7.3 Serie Paleosismica (Rodriguez-Pascua et al.,2003)

Sobre la serie paleosismica descrita en e capitulo 3, es posible reconstruir una
serie temporal, con valores relativos para tres de las cuencas lacustres. El Cengjo, Elche
de la Sierra e Hijar, con 21, 31 y 20 eventos, respectivamente (RodriguezPascua et al.,
2002). El tiempo, en cada una de ellas, se determina a partir de un nivel inicia Eo,
contando los pares de laminitas y asignando un afo a cada par. De esta manera, se
reconstruye, de forma relativa, una serie temporal paleosismica a partir de
paleosismitas, estructuras geol bgicas generadas a partir de terremotos sobre sedimentos
blandos (Seilacher, 1969). En concreto, se reconocieron las sismitas denominadas
niveles de mezcla, generadas mediante licuefaccién, a partir de terremotos magnitudes
entre5y 5,5 (Marco et ., 1994).

A partir de la magnitud local, estimada segun la potencia del nivel de mezcla
(RodriguezPascua et al., 2002), y aplicando la formula de la ecuacion (5-14), se
obtuvieron las escaleras de Benioff paralas cuencas lacustres (Figura5.7.17a, 5.7.17b 'y
5.7.17c).
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2584025 — _ Figura 5.7.17a (anterior) Escalera de
coluynna Eiche de la Sierra Benioff para la liberacion de energia de la
columna paleoestratigréfica de El Cengjo.
264025 —| La edad tiene un valor relativo desde el
nivel Ej, datado mediante pares de
laminitas varvadas (Rodriguez-Pascua et
TEEE T al., 2002). El valor de Mo se obtiene a
Lase0zs 1 partir de la magnitud local estimada y la
ecuacion (5-13). En total se contabilizaron
21 eventos. (b) (anterior) Escalera de

2Mo  225E+025
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TR Benioff para la columna paleoestratigréfica

sE+024 — de Elche de la Sierra, con 31 eventos. (c,

C figura izquierda) Escalera de Benioff para

= la columna paleoestratigréfica de Hijar,
0 . I . I . | con 20 eventos reconocidos.
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Sobre estas escaleras de Benioff, se determind el Rango, y se realiz6 un andisis
RS promediado, puesto que presenta mayor estabilidad que € andlisis secuencia, lo
cua es muy recomendable ante la escasez de datos.

Los diagramas POX obtenidos para las tres cuencas (Figura 5.7.18a, 5.7.18b y

5.7.18c), no ofrecen un comportamiento potencial debido a la escasez de datos.
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Figura 5.7.18 Diagramas POX para las series temporales paleosismicas. (a) El Cenajo. El valor de H
obtenido mediante minimos cuadrados, para el andlisis promediado, es de H = 0.31, antipersistente. (b)
Elche de la Sierra, H = 0.30. (c) Hijar, H = 0.40. Los valores del exponente de Hurst se obtuvieron
mediante minimos cuadrados.

En cualquier caso, es necesario encontrar una serie paleosismica con un registro
temporal mas completo, aunque es indudable su aplicacion para completar registros

histéricosy ampliar €l intervalo tempora de andlisis.
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5.8 Analisis de Rango Reescalado en Series Sismicas
Sintéticas
Sobre los autdmatas celulares descritos en € capitulo 4, en concreto en €

apartado 4.3, seredliza un andisis de Hurst de la serie temporal sismica sintética.

5.8.1 Automata celular 3-D

Se construy6 una serie temporal con un paso de 90 unidades de tiempo seglin
muestra la figura 5.8.1a. Sin embargo, |a escalera de Benioff no muestra una dinamica
fluctuante de eventos, y s una gréfica creciente que coincide con la recta del rango y
gue no presenta una estructura fractal del tipo escalera del diablo (Figura 5.8.1b).

Analisis Secuencial de Rango Reescalado

El diagrama GEOS (Figura 5.8.2a) muestra una tendencia antipersistente
oscilante y con cambios bruscos, con un exponente de Hurst de 0.37 (Figura 5.8.2b).
Ademas, € diagrama POX también indica un comportamiento de Hurst anémalo
(Figura 5.8.2c).

Andlisis Promediado de Rango Reescalado

Aungue se suavizan las graficas en los diagramas GEOS y POX (Figura5.8.3ay
5.8.3b), e comportamiento generalizado es antipersistente, con un exponente de Hurst
de 0.31 (Figura 5.8.4). En consecuenciay segin ambos andlisis, €l autémata celular 3-D

no reproduce series temporal es comparables con las series sismicas.
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Figura 5.8.1a Serie temporal de terremotos generados mediante el autémata celular 3-D. (b) Escalera de
Benioff de la misma serie temporal generada a partir del acumulada de la serie. Se observa como no
aparece una estructurafractal detipo escaleradel diablo.
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Figura 58.2 (@) Diagrama GEOS del
analisis secuencial de rango reescalado de
la serie temporal del autdmata celular 3-D.
El comportamiento es antipersistente. (b)
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Figura 5.8.3 (a) Diagrama GEOS del andlisis promediado de rango reescalado de la serie temporal
del autémata celular 3-D. (b) Diagrama POX del mismo andlisis.

336

H_Mandelbrat_Wallis

0.2

ED 80
TAL

40

Figura 5.8.4 Aproximacion de
Mandelbrot-Wallis para el
andlisis promediado del
autdmata celular 3D. El valor
del exponente de Hurst es de
0.31, laserie es antipersistente.



Rall Pérez Lopez, 2003 @ Andlisisno-lineal de Series Temporales en Ssmicidad

5.8.2 Automata Celular de Fallas Discretas3-D

Partiendo de una distribucion fractal de puntos en € espacio, se han generado
dos modelos de autématas de fallas discretas, con una dimension de capacidad, Dy de
2.1 (PérezL 6pez y Paredes, 2002b).

Se utilizé una distribucion de fisher en orientaciones y una ley de potencia en la
distribucion de tamafios de fracturas con un exponente de 3.4. En ambos casos se
representa una distribucion de discos discretos apoyados sobre los puntos soporte, con
un tamafio de 100x100x50 celdas, para un total de 500.000 celdas. El modelo de fallas
discretas es el mismo que el descrito en el capitulo 4-4. En latabla 5-111 se resumen sus

principales caracteristicas.

MODELO N° FALLAS DIRECCION n° pasos n° terremotos
1 120 182/60, 194/30, 260/75 100.000 363
2 180 90/12, 136/40, 190/50 100.000 305

Tabla 5111 Caracteristicas principales de los modelos de fallas discretas generados de forma
sintética. Sobre |as tres orientaciones principal es se aplicé una distribucion de fisher.

Posteriormente, y mediante € uso de la subrutina FRACLIP3 (Paredes y Vélez,
2002), se obtuvo € autémata como una serie de celdas que intersectan con los discos
(Figura 5.8.5ay 5.8.5h). Sobre estas celdas, se carga segun la mecanica de Bak y Tang
(1989).

[o})
(op

Figura5.8.5 (a) Automata Celular (AC) generado mediante la subrutina FRACLIP3 a partir del modelo de
fallas discreto | cuyas principales caracteristicas se describen en latabla 1. (b) AC generado a partir de la
simulacion defallas discretas .
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Modelo de Fallas Discretas |

Para un paso de 365 unidades de tiempo se obtuvo la serie tempora que se
muestra en la figura 5.8.6a, mientras que la figura 5.8.6b muestra la curva de Benioff.
En este caso, S se aprecian saltos tipo escalera del diablo. Como los terremotos

generados no son muy grandes, no aparecen saltos verticales elevados.

z Curva_Benioff b
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1007 b ad 4000
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30004
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A
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amd Fot s W Y
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: — " . . , ] 20000 40000 60000 S0000 100000
] 20000 40000  BOOOC 80000 100000 tiempo

tiempo

Figura 5.8.6 (a) Serie temporal de terremotos generados mediante el AC del modelo de fallas
discretas MFD-I. El paso temporal es de 365 unidades de tiempo. (b) Escalera de Benioff parala
misma serie. A diferencia con el modelo aleatorio, aparece una estructura fractal incipiente de tipo
escaleradel diablo.

Anadlisis Secuencial de Rango Reescalado

El diagrama GEOS (Figura 5.8.7a) muestra un comportamiento con memoria
persistente, aunque bastante oscilante. Sin embargo, e diagrama POX (Figura 5.8.7b)
Nno muestra un comportamiento tipo Hurst con una Unico guste. El valor del exponente
de Hurst es de 0.6, obtenido mediante el gjuste de Mandelbrot y Wallis (Figura 5.8.8).
En este caso, acanza este comportamiento a partir de t = 40.000, sobre un tiempo total
de 100.000.
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Figura 5.8.7 (a) Diagrama GEOS del andlisis secuencial de rango reescalado para el MFD-I. Se observa
un comportamiento persistente muy oscilante. (b) El diagrama POX no muestra un claro comportamiento
detipo Hurst.
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Figura 5.8.8 Aproximacion de Mandelbrot y Wallis para el MFD-I. El valor del
exponente de Hurst es de H = 0.6. A diferencia del modelo aleatorio, el
comportamiento en este caso es débilmente persistente.

Andlisis Promediado de Rango Reescalado

Este andlisis no difiere mucho del anterior, mostrando €l mismo comportamiento
El andlisis GEOS presenta un comportamiento con tendencia persistente, aunque
oscilante sobre un valor genera de no-correlacion, es decir para H = 0.5. Esto indica
que esta configuracion fractal no es suficiente para que el autémata presente memoria a
largo plazo.

Sin embargo, el valor de H obtenido es de 0.62, débilmente persistente, aunque
bastante estable en su comportamiento segun el gréfico de Mandelbrot y Wallis. El
diagrama POX muestra el comportamiento potencia entre el rango RSy €l tiempo.

En ambos casos se han omitido los diagramas a ser similares a los diagramas
GEOS y POX anteriores. En cualquier caso, una distribucion espacial con propiedades
fractales de falas (discos discretos) en 3-D, han cambiado débilmente el

comportamiento temporal, frente a un autdmata al eatorio.
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Modelo de Fallas Discretas |1

En este segundo gemplo, la serie tempora aparece en la figura 5.8.9a, con €

mismo paso de tiempo, mientras que la escalera de Benioff se muestra en la figura
5.8.9b.

OATA a Curva_Benioff b
-~ 1t 4000
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Figura 58.9 (@) Serie temporal del autémata celular (AC) generado a partir del MFD-II, €l
paso de tiempo es de 365 unidades. (b) Escalera de Benioff del acumulado de energialiberada

delamismaserie.

Analisis Secuencial de Rango Reescalado

La figura 5.8.10a es e diagrama GEOS mientras que la 5.8.10b es e POX. El
valor del exponente de Hurst es de H = 0.5, obtenido mediante la aproximacién de
Mandelbrot y Wallis (Figura 5.8.11). En este caso, la serie no presenta correlacién
temporal. Como los terremotos cumplen con la ley de Gutenberg y Richter y son
generados sobre una distribucién fractal espacial y la serie tempora en acumulado es
una escalera del diablo, estas tres condiciones no son suficientes para que aparezca una

serie temporal con memoria a largo plazo y de tipo persistente, tal y como aparecen en

la naturaleza.
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Figura 5.8.10 (a) Diagrama GEOS del andlisis secuencial de rango reescalado del AC para el MFD-II.
Comportamiento oscilante, aunque predominantemente antipersistente. (b) Diagrama POX del mismo
andlisis. Este grafico tiene un ajuste mejor que el anterior.
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Figura 5.8.11 Aproximacién de Mandelbrot y Wallis para la serie
temporal del MFD-I1. El valor del exponente de Hurst es de H = 0.5. En
este caso, nos encontramos ante una serie temporal que no presenta
correlacion espacial entre sus terremotos para 100.000 pasos de tiempo.

Analisis Promediado de Rango Reescalado

El diagrama GEOS muestra un comportamiento oscilante, con una primera parte
que pretende ser asintética con € uno, y con un descenso acusado de la gréfica. El
diagrama POX muestra un comportamiento potencial con una Unica tendencia, aunque
oscilante. En cualquier caso, e exponente de Hurst, presenta un valor de H = 0.5. Esto
indica que la serie tempora no es correlacionable en el tiempo, estando distribuidos de
igual forma que un ruido blanco, un proceso aeatorio sin correlacion en el tiempo.

En resumen, mediante los modelos discretos de fallas, distribuidos como un
fractal en el espacio, y segin la mecanica origina del autdmata celular de Bak (Bak et
al., 1987), podemos generar series temporales de terremotos aleatorios o débilmente
persistentes. Recordando que la diferencia entre ambos modelos es, exclusivamente, la
orientacion de cada fractura, ¢de qué depende esa persistencia debida a la estructura
espacial?. Seran necesarios mas andlisis con mas parametros sismicos para poder
entender esta preguntay llegar a contestarla.

En la siguiente seccion, se aplica €l andlisis RS sobre un automata celular (AC)
desarrollado en & Institut de Physique du Globe por e equipo del Dr. Cisternas. Como
novedad, este autOmata presenta parametros mas cercanos a los modelos realistas y que
permitirdn definir, de forma més precisa, l1os parametros que controlan la generacion de

series temporal es sismicas sintéticas, similares a ruidos fraccionarios gaussianos.
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5.8.3 Autémata Celular de Rivera-Cisternas

Este automata celular bidimensional presenta variaciones frente al precedente.
En primer lugar, las celdas tienen memoria a la ruptura. Esto significa que una vez rota
una celda dentro de una secuencia de avalanchas, estas no se recuperan hasta un tiempo
especifico. Por otro lado, la transmision de esfuerzo se produce segun la orientacion de
una falla, asignada de forma aeatoria a cada celda. Por Ultimo, incorpora un tensor de
esfuerzos, de tal manera que analiza cual es € estado de esfuerzos que provoca la
ruptura.

Este autémata celular reproduce tres importantes caracteristicas de la sismicidad,
el modelo de tectonico de esfuerzos, € efecto memoria y la transmision de esfuerzos.
Sin embargo, dispara terremotos segin un modelo aeatorio y sin rupturas inicialesy no
sobre un soporte fractal de fracturas previo.

La figura 5.8.12a, muestra la serie temporal obtenida, para un total de 171 eventos
generados sobre un soporte bidimensional de tamafio 30x30, después de un transiente de
25.000 eventos. Se reprodujo un campo de desgarre con R = 0.5, y e coeficiente del
efecto memoria ? = 0.7. La escdera de Benioff en este automata, figura 5.8.12b,
confiere una escalera del diablo, a diferencia con e autémata celular aleatorio (Figura
5.8.2)
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Figura 5.8.12 (a) Serie sismica sintética generada mediante el autémata de Cisternas-Rivera. La serie
constade 171 eventos registrados sobre un autémata bidimensional de 30x30, bajo un régimen de

esfuerzos de tipo desgarre (R = 0.5) y con un coeficiente del efecto memoria de ?=0.7. Los datos se
tomaron después de un transiente de 25.000 eventos. (b) Escalera de Benioff de la misma serie. Se
observa como confiere una escaleradel diablo, con un rango de 125 celdas de rotura.

Analisis de Rango Reescalado Secuencial
El diagrama GEOS aparece con bastante inestabilidad, pero mayoritariamente
centrado en la zona de persistencia (Figura 5.8.13a), mientras que el exponente de Hurst
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es de 0.64, esto es, persistente (figura
5.8.13b). El diagrama POX muestra la

relacion potencial entre el tiempo y €

rango reescalado, también con ciertas

oscilaciones  (Figura 5.8.14).

Las

oscilaciones que aparecen, seguramente

estén asociadas a mecanismo de paso

de valores de carga entre las celdas.

Figura 5.8.13 Andlisis de Rango Reescalado Secuencial del AC Rivera Cisternas: (a) Diagrama
GEOS de la serie temporal sintética sismica. La curva se encuentra, en su mayoria, en la zona de
persistencia, aungue presenta amplias oscilaciones. (b) El exponente de Hurst de |a serie mediante la
aproximacion de Mandelbrot y Wallis es de 0.64. Este autOmata presenta memoria a largo plazo

ente |os terremotos simul ados.
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Figura 5.8.14 Diagrama POX de la serie sismica sintética del autémata celular de
Rivera-Cisternas para el analisis secuencial de rango reescal ado.
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promediado. Diagrama POX
de la serie tempora sismica
del AC Rivera-Cisternas. El
rango RS escala con el tiempo
paraH = 0.69.
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Analisis de Rango Reescalado Promediado
Promediando e andlisis RS, desaparecen las oscilaciones, y se observa un

comportamiento potencial del rango RS muy acusado en el diagrama POX (Figura
5.8.15). El diagrama GEOS muestra una serie persistente (Figura 5.8.16a), que presenta
un valor de H = 0.69 (Figura 5.8.16b), superior que €l anterior, y més cercano a los

valores reales, aunque sin llegar a valor minimo detectado de 0.72 (Lomnitz, 1994).
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Figura 5.8.16 (a) Diagrama GEOS del andlisis RS promediado del AC Cisternas-Rivera. La serie
se comporta de forma persistente a partir del evento 18. (b) Diagramade Mandelbrot y Wallis, el
valor del exponente de Hurst es de 0.69.

Por tanto, e autémata celular de Cisternas-Rivera, reproduce series sintéticas de
comportamiento RS similar a las reales. Esta diferencia frente a modelo aeatorio y de
fracturas discretas se relaciona con la presencia de un tensor de esfuerzos y un efecto
memoria en e autdmata. EIl modelo de Bak y Tang (1989), no es suficiente para
reproducir series sismicas comparables espacio-temporalmente con las series sismicas
reales.
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5.9 Andlisis de Rango Reescalado en Réplicas de

Terremotos

Una serie de réplicas sismicas, esta constituida por 1os terremotos que suceden al
terremoto principal y que presentan un menor tamafno, ademas de un mecanismo focal
similar a mecanismo de la sacudida principal. Desde un punto de vista sismoldgico, las
réplicas son aquellos terremotos disparados por la sacudida principal, y que en general,
se producen a lo largo del mismo plano de falla o en el entorno que el que produjo la
ruptura principal .El terremoto principal, provoca un regjuste de esfuerzos, en € éarea
préxima, que a su vez genera las réplicas en los planos mejor orientados respecto a ese
regjuste.

Los intereses principales del andlisis de rango reescalado o andlisis de Hurst
aplicado a réplicas de un mismo terremoto son varios. En primer lugar, una serie de
réplicas constituye una serie temporal en régimen dindmico transitorio, ain no han
alcanzado € estado de régimen estacionario.

Sin embargo, estas series de terremotos siguen una ley potencial en funcién del
tiempo, denominada ley de Omori (Omori, 1894). Esta ley potencial indica que € indice

de ocurrencia de las réplicas decae con e tiempo (Utsu, 1961):

n(t) ? T fc) . (5-16)

Donde n(t) es el nimero de terremotos para un tiempo t, a partir del terremoto
principa, y "K", "c" y "p" son constantes. Esto significa que existe un decaimiento
seglin una ley potencial entre el nimero de réplicas y €l tiempo de ocurrencia de las
mismas. Ademés, las réplicas cumplen con la ley de Gutenberg y Richter y se han
interpretados en térmicos de criticalidad auto-organizada, al igual que la distribucién
espacio temporal de los terremotos principales (Correig et al., 1997).

En consecuencia, es posible analizar como un conjunto localmente estable las

réplicas de terremotos mediante las técnicas RS (Cisternas et al, 2002).
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5.9.1 El terremoto de Racha-Dzhava, M=7,0 (1991, Georgia)

El terremoto de Racha-Dzhava, de magnitud Ms = 7.0, ocurrio el 29 de abril de
1991, a las 09:12:48 hora GMT, en & borde sur del cabalgamiento del Gran Caucaso

(Fuenzalida et al., 1997) (Figura5.9.1).
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Figura 591 Esquema
tecténico de la zona del Gran
Caucaso, donde se localiza el
terremoto de Racha-Dzhava,
ocurrido e 29 de abril de
1991. La estrella sefidiza
donde se localiz6 el epicentro,
siendo las demés estrellas y
asteriscos terremotos menores
en el mismo érea. El empuje
de la Placa Arébica provoca el
escape del Bloque turco y del
Bloque Irani. Modificado de
Fuenzalidaet al., 1997.

Este terremoto, aparece en un area sometida a un régimen tecténico compresivo,

debido a la convergencia entre la plataforma Rusa y la peninsula arébiga (Philip et al.,

1989). Laregion epicentral del terremoto de Racha-Dzhava esta localizada al oeste de la

fadla de Borzhmi-Kazbeg (Figura 5.9.2). Principalmente, la tectonica de la region

adyacente a epicentro, muestra un cabalgamiento del macizo de Dzirula bgjo la cadena
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montafiosa del Gran
Caucaso
5.9.3).

(Figura

Figura 59.2 Epicentro
del terremoto de Racha,
localizado en la falla de
Borzhmi-Kazbeg. 1
Sedimentos terciarios y

cuaternarios. 2-
sedimentos jurésicos
deformados. 3

basamento metamarfico.
4- basamento cristalino
del Macizo de Dzirula
5 basamento cristalino
del Gran Caucaso. 6
sedimentos cretacicos. 7-
fallas inversas. 8 fallas
normales. 9 anticlinales.
10- sinclinales.
Modificado de
Fuenzalida et al., 1997.
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El cabalgamiento principal arededor de la zona epicentral buza hacia e norte,
con una superficie de bajo angulo. La serie flysh aparece fuertemente plegada y
fracturada, con presencia de cleavage. El Gran Caucaso empuj6 esta cufia sedimentaria
hacia e sur, sobre e macizo de Dzirula, e cua es un macizo cristalino de materiales
precambricos y paleozoicos.

El epicentro se localiza hacia €l oeste del Gran Caucaso, sobre un anticlinal de
material sedimentario plegado, cuyos ejes de pliegues se orientan principalmente EO.
Ademés, cerca de esta zona aparece hacia € este la falla de desgarre de Borzhomi-
Kazbeg, e cabalgamiento de Okriba-Sachkhere hacia e sur, sobre la parte media del
macizo de Dzirula, y lafalla de Utsera hacia € norte.

Este terremoto constituye € terremoto méas grande registrado instrumentalmente
en laregién del Caucaso, hasta la fecha. Aunque provocd una gran destruccion en una
zona muy amplia, € nimero de muertes fue inferior a terremoto de Spitak, ocurrido en
1988 y que provoco cerca de 25.000 muertes, frente alas 120 de Racha. Esto es debido,
probablemente, a que afecto a nlcleos urbanos reducidos y a una zona mayoritariamente
deshabitada.

Una expedicion sismica de campo, fue organizada algunos dias después entre
varios equipos cientificos europeos, entre los que se encontraban cientificos de Moscu,
Georgia, Cambridge y Estrasburgo, entre otros. Este equipo internacional, nstalé 37
estaciones sismicas portétiles para registrar la actividad sismica de las réplicas, entre €
29 de abril hastadl 15 dejulio de 1991.

Ladistribucion espacia de las réplicas aparece en lafigura 5.9.3, mostrando una
nube elongada y orientada sobre los N100°-N105°, con una rama secundaria hacia e
oeste, y orientada N310°, aproximadamente. La zona sur cubre un area de 80 kilGmetros
con una profundidad entre o y 15 kilémetros, buzando hacia €l norte.

El terremoto de Racha-Dzhara, muestra un necanismo focal de tipo inverso,
asociado a unafalla de orientacion N288° y buzamiento de 39° hacia €l norte, localizado
a una profundidad de 22 kilémetros, y con un momento sismico Mo = 3.3x10"% (dinas
por centimetro) y asociado a una falla ciega sin expresion superficial (Fuenzalida et d.,
1997) (Figura’5.9.4).
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Figura 5.9.3. Distribucion espacial de las réplicas del terremoto de Racha-Dzhava (Georgia, 1991). En
total se representaron 1653 réplicas de magnitud superior o igual a 2, de las 3915 réplicas totales
registradas. Se observa como se distribuyen en una nube orientada N105°, con una rama en la zona oeste
orientada N310°. Los datos fueron cedidos por el Dr. Arefiev.

La rama norte, de 30 kilébmetros de longitud, presenta terremotos con una
profundidad entre 5y 15 kilémetros. La serie de réplicas muestra tres grandes sismos: €l
29 de abril (Ms=6.1) y e 5 de mayo (Ms= 5.4), con un mecanismo focal similar ala
sacudida principal, de tipo inverso y con la orientacion del plano de falla EO, y una
tercera gran réplica e 15 de junio (Ms= 6.2), con un mecanismo focal de tipo inverso,
pero con una orientacion del plano de falla N-S.

5.9.2 Analisis RS de las réplicas de Racha-Dzhava

Por definicion, las réplicas deben de presentar una elevada persistencia en su
ocurrencia temporal, puesto que son consecuencia del terremoto principal y aparecen
como un fendmeno de cascada. Esto implica que la correlacion entre ellas es directa,
debiendo mostrar un valor de H cercano a 1.

MRECCION: 288*

BUZAMIENTD = 36 ) ]
Figura 5.9.4 Mecanismo focal del

ESTRA = 100 terremoto de Racha segun la base de
PROFUNDIDAD 22 Km Harvard
M=3310 dincm

Desde un punto de vista sismoldgico, existen dos teorias que explican como se
produce un terremoto a lo largo del plano de falla, en funcién de umbrales energéticos.

la teoria de barreras (Das y Aki, 1977) y la teoria de asperezas (Lay y Kanamori,
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1981). Ambas, aparecieron para explicar la heterogeneidad en el comportamiento de la
falla responsable dd terremoto y la distribucion de la ruptura alo largo de lafala

La teoria de barreras, postula que en el plano de ruptura, existen una areas
donde la resistencia a la ruptura es mayor, llegando incluso a frenar su propagacion.
Desde un modelo de una falla bidimensional con regiones que presentan un diferente
valor de deformacion, en las zonas de elevada deformacion las barreras, podrian detener
larupturay permanecer sin romper, cuando la ruptura principal salta sobre ellas.

Lateoria de asperezas, describe la heterogeneidad sismica como regiones entre
terremotos donde se producen liberaciones elevadas de momento sismico, siendo €l
terremoto la ruptura de una de estas asperezas. Dentro de este contexto, las réplicas son
consecuencia de la variacion del estado de esfuerzos a lo largo de la fala principd,
activando asperezas y sobrepasando barreras, de tal manera que se registran terremotos
de magnitud menor a la principal. Por tanto, las réplicas constituyen un proceso de
relgjacion de esfuerzo acumulado alo largo del plano de fala.

La figura 5.9.5 muestra la escalera de Benioff del conjunto de las 3915 réplicas
de Racha. La tendencia gerera de liberacién de energia se atentia en € tiempo hasta €l
final de la actividad. Sin embargo esta escalera de Benioff presenta una peculiaridad,
una gran réplica a mitad de la misma que reactiva la liberacion de energia en varios
ordenes de magnitud.

Figura 5.9.5. Escalera de
Benioff de la serie de
réplicas de Racha. Se
observa una atenuacién en
la liberacién de energia
acumulada. Los valores
acumulados aparecen en
dinas por cm, mientras
que € tiempo esta en
minutos, ya que muchas
réplicas aparecian con la
misma hora. La aparicién
de la gran réplica del 15
de junio (Ms = 6.1)
reactiva la escalera de
Benioff. Una escalera de
Benioff estandar para una
serie de réplicas muestra
un proceso atenuado sin
reactivacion. El rango es
de 10%'d/cm, M=4.7.
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La gran réplica del 15 de junio, de magnitud Ms = 6.1, reactiva |la escalera de

Benioff, produciendo de nuevo una segunda atenuacion. Esta escalera del diablo esta
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compuesta por réplicas y réplicas de réplicas, disparadas por la actividad del primer
conjunto de réplicas.

El primer conjunto de réplicas, determina el valor del rango superior. Los datos
de liberacion de energia estan en dinas/cm, mientras que e tiempo aparece en minutos
desde la sacudida principal. De la serie analizada, ha sido suprimido el terremoto
principal, puesto que se escapa de escala sobre €l resto de sacudidas, ademas de que
perturba el principio de la serie temporal.

Anadlisis de RS secuencial

Observando e diagrama POX (Figura 5.9.6), aparece un comportamiento
potencial claro entre €l rango RSy € tiempo, a partir del primer dia de registro y con
una Unica tendencia. Esto indica la persistencia de la serie desde el momento inicial.
También se observa un salto en la gréfica, y que coincide en el diagrama GEOS (Figura
5.9.7a) y en la aproximacion de Mandelbrot y Wallis (Figura 5.9.7b). La posicion
temporal de esta perturbacion, coincide con la gran réplicadel 15 de junio, de magnitud
6.1.

diagrarna_POX

2R
2 44 \
2:27 Figura59.6 Diagrama POX

23 del andlisis RS secuencia de
184 las réplicas del terremoto de
E Racha-Dzhava. Se observa

LogRS 3 o un comportamiento

1.44 g potencial claro y definido,
1.24 0" con una perturbacion en la

1 P parte central, debida a la
IGE g gran réplica del 15 de junio
E & e de 1991, 47 dias después de

] lasacudidaprincipal.
044,
15 2 25 3 35
LogTAL

El gr&fico GEOS aparece siempre dentro de un comportamiento persistente a

partir de los primeros dieciséis dias de registro, mostrando la perturbacion de la gran

réplica con una duracion de 10 dias.
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Figura 5.9.7 (a) Diagrama GEOS del andlisis RS secuencia de las réplicas del terremoto de Racha
Dzhava. Se observa que el comportamiento de la serie es persistente a partir de los dieciséis primeros dias
de registro. La perturbacién de la gran réplica del 15 de junio, provoca un salto en la curva, y un regjuste
de diez dias sobre la tendencia principal, aunque desplazada inferiormente. Sin embargo, la rdpida
recuperacion de la serie, sobre el dia 54 desde la sacudida principal, indica que tal vez esta perturbacién
sea debida a problemas de deteccién de la red. (b) Aproximacién de Mandelbrot y Wallis: el valor del
exponente de Hurst es de 0.62, apareciendo también un salto debido a la perturbacion local de la gran
réplica.

El valor del exponente de Hurst es de 0.62 (Figura 5.9.7b), menor que los
valores obtenidos para series sismicas de terremotos principales, 0.79
aproximadamente. Esto indica que, este conjunto de réplicas es menos persistente que la
sismicidad instrumental ibero-magrebi, lo cua resulta sorprendente desde un punto de
vista dinamico y fenomenoldgico. Incluso es similar a obtenido por la serie sismica
generada por € autdmata celular de Cisternas-Rivera (0.62) descrito en los apartados

anteriores.

5.9.3 Exponente de Hurst de las réplicas del terremoto de Izmit, M,=7.6

(1999, Turquia) y analisis de la subdivision de las réplicas de Racha

Existe un andlisis precedente sobre el fendmeno de Hurst aplicado en una serie
instrumental de réplicas de terremotos. El valor del exponente de Hurst obtenido para
las réplicas del terremoto de Izmit de magnitud 7.61, esde H = 0.96 (Figura 5.9.8), muy
cercano al (Figura 5.9.9 y 5.9.13) (Polat, 2002, Polat et al., 2002). Esto indica que
presentan una fuerte persistencia, mas acorde con la naturaleza y fenomenologia de las

réplicas.
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Les répliques du saismes d'lzmit (20=<M <=53)
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Figura 5.9.8 Distribuciéon espacial del conjunto de réplicas del terremoto de Izmit (17-9-1999). Con
permiso de Polat, 2002.
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Figura 5.9.9 Escalera de Benioff dejlas- réplicas de I zmit. éon permiso de Polat, 2002

La figura 5.9.9 muestra la escalera de
Benioff de las réplicas de Izmit. Se observa una
- curva decreciente en e tiempo sin la presencia

de una gran réplica en su transcurso. Este

143

esquema es el habitual en la representacion de

Eor

acumulados de energia liberada debido a las

5 w“n H _.- “
e réplicas, es un esgquema de relgjacion posterior a
1A - . .
la sacudida principal .
o am
¥ — - ~—— Figura 59.10 Diagrama POX de las réplicas de Izmit.
. # u:'t = " El valor de H es 0.95 fuertemente persistente.

Modificado de Polat, 2002.
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El vaor de exponente de Hurst, H = 0.96 (Figura 5.9.10), indica una fuerte
persistencia en la serie. Existe una fuerte relacion entre una réplica y sus precedentes.
Esto esta de acuerdo con los model os tedricos propuestos para la génesis de réplicas, tal
y como se han resumido anteriormente. Sin embargo, € conjunto de réplicas de Racha
presenta un valor de H mas bgjo, cercano a 0.7. ¢Cud es e motivo de que la serie
aparezca perturbada?. Pensando que la gran réplica puede perturbar € sistema, se
dividié en dos conjuntos de réplicas, Rachal y Racha2, atendiendo a dos procesos
distintos.

La principal diferencia que presenta € conjunto de réplicas de Racha, frente a
conjunto de réplicas de Izmit, es la gran réplica de M = 6.1 que aparece a mitad de
registro temporal (Figura5.9.5).

Para analizar su influencia sobre e grado de correlacion temporal, se dividié la
serie temporal en dos conjuntos, Racha 1 y Racha 2 (Figura 5.9.11a y 5.9.11b). Sobre
estos dos conjuntos, se realizé un andlisis RS promediado, con € fin de determinar €

exponente de Hurst.
DATA
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et T 1.6e+14o
} 1.de+117
Eig+11 ]
1.2e+117
Se+i14
Te+11]
Je+114
variable variable  Ge+107
Sl Be+10
2t de+10d0
@
Tetl1d *» 2e+107 %us
it a0 000 e 04 st s 1000 g2t E °°f°o%*%%@wwm%¢fwwm%m
10000 2000 30000 40000 50000 GO000 80000 100000 120000 140000 160000

tiempo tigmpo

Figura 5.9.11 (a) Conjunto de réplicas Racha 1. (b) Réplicas Racha 2. En este conjunto se ha
incluido laréplicaprincipal .

Lafigura 5.9.12a y 5.9.12b muestra las escaleras de Benioff que se obtienen en
ambos conjuntos. En el conjunto de réplicas de Racha 1, se obtuvo un H = 0.82, mientas
gue en Racha 2, e valor de H es de H = 0.86, medido a partir del diagrama de
Mandelbrot-Wallis (Figura5.9.13a y 5.9.13b), y para €l caso promediado.

Tanto e diagrama GEOS, como e POX, muestran un comportamiento
persistente, e incluso, eliminando los intervalos menores, aumentaria e valor de H.

Quizés este efecto sea debido a la influencia de la parte transitoria inicial.
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Curva_Benioff Curva_Benioff
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tiempo tiempo

Figura 5.9.12 (a). Escalera de Benioff para el conjunto de réplicas Racha 1.(b) Escalera de Benioff para el
conjunto de réplicas Racha2.

En definitiva, e vaor de H en las réplicas es fuertemente persistente, con
valores cercanos al 1, aunque fuertes réplicas dentro de | serie temporal perturban el
sistema disminuyendo € valor de H (Cisternas et a., 2002). Ademas, calculando €l

valor (?) del exponente de la ley de escalado entre la densidad espectra con la
frecuencia, se observa como pasa de un vaor inicial de ? = 0.4 a? = 0.6, para anbos

subconjuntos (Figura 5.9.14a y 5.9.14b). De esta manera, pasa a ser fuertemente

persistente.
H_Mandelbrot_Wallis H tandelbrot Wallis
1 1
D.BT a Dnnnnunnnnnnnnnnnnnnn
Op nnuﬂnnnnn
Bgggoood
0.6
H H
0.4 0.4
02 0.2+
a b
0" "1boob” 200007 30000 40000 50000 60000 O 200000 40000 000D BOCDO 100000
i TAU

Figura5.9.13 (a) Valor del exponente de Hurst para Rachal, H = 0.82. (b) Para el conjunto de Racha 2, H
= 0.86. Ambos se obtienen desde el diagrama de Mandelbrot y Wallis.
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Figura 5.9.14 (a) Densidad espectral de |os conjuntos de réplicas Rachal y (b) Racha2
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5.10 Auto-organizacion de terremotos en el Mar de

Marmara

Una de las aplicaciones del fendbmeno de Hurst es el trabajo llevado a cabo en e
Institut de Physique du Globe de la Universidad Louis Pasteur de Estrasburgo (Polat,
2002). En sucesivas campafnas de campo en la rama norte de la fala de Anatolia
(Turquia) y que incluyen €l terremoto de Izmit (1999), se recopilé informacion sobre las
rupturas superficiales debidas a sucesivos terremotos durante el siglo XX alo largo de
lafalla, asi como lainformacion acerca de la rupturay registro de réplicas del terremoto
de Izmit (1999).

5.10.1 Tecténica Regional

La rama norte de la Falla de Anatolia constituye una fractura con una longitud
de 1500 Km de tipo desgarre dextro, orientada E-O, aproximadamente, limitando por €l
norte el Bloque de Anatolia (Figura5.10.1)

e, Mer Méaditerranée

Figura 5.10.1 Esquema tecténico de la zona de colisién entre la Placa Arébiga (Plague Arabe)
con la Plataforma Rusa, expulsando hacia el O la Placa de Anatolia (Plaque Anatolienne) y
levantando la coordillera del Caucaso. La Falla Norte de Anatolia limita a norte la placa de
Anatia entrando en el Mar de Marmara, cerca del Bésforo (FNA), ramificandose también
hacia el E (FNEA y FEA). En conjunto es una zona de transicién entre un régimen en
desgarre con un régimen normal al N del Mar Ego (Egée), el cua esta limitado a S por la
zona de subduccion del Arco Helénico. AC: Arco de Chipre, BKB: Kuban, BKR: Kura, BT:
Terek, FLS: Falladel Lago Selle, MC Mar Caspio. Por cortesia de A. Cisternas (Polat, 2002)
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La parte occidental de la rama norte de la Falla de Anatolia (Region de
Marmara) se encuentra en una zona de transicion entre un régimen tecténico de cizala
de laFalla del Norte de Anatoliay e de extension correspondiente al Mar Egeo (Polat,
2002)

5.10.2 Terremotos a lo largo de la Falla del Norte de Anatolia

La actividad reciente de esta falla comenzo con € terremoto de Erzincan en
1939, de magnitud M = 7.9, con una rotura superficial de 360 Km (Pargjas et a., 1942).
Posteriormente la actividad continué una serie de eventos cuya ocurrencia presentaba
una migracion hacia €l oeste de la falla durante |os afios 1942, 1943, 1944, 1951 y 1967
(Barka, 1996). Con anterioridad a estos eventos ocurrié la ruptura de la parte més
occidental de la rama norte de la falla de Anatolia en la Peninsula de Gallipoli en 1912
(Ambrasseys y Jackson, 2000). De esta forma, aparece una laguna sismica (gap) en la
zona comprendida entre el sismo de Gallipoli de 1912 y el de 1967 (Toksoz et al, 1979,
Ambrasseys y Finkel, 1987).

Esta laguna sismica incluye la regién donde se produjo € terremoto de Izmit y €l
terremoto de Dlzce en 1999, ambos en la FNA, y otra region que todavia no ha roto
estructurada como tres cuencas de tipo pull-apart que limitan e borde norte del Mar de
Marmara (Barka y Kadinsky-Cade, 1988; Figura5.10.2)

O —— 0

Figura 5.10.2 Detalle de la rama norte de la falla de Anatolia y las cuencas pull-apart del Mar de
Marmara. Por cortesia de A. Cisternas(Polat et al., 2002)

5.10.3 Laguna Sismica, segmentacion y curvas de Benioff

Lafigura5.10.3 muestra en la parte inferior el conjunto de las rupturas a lo largo
de larama norte de la Falla del Norte de Anatolia (FNA) con los terremotos principales
desde 1939, indicando en la gréfica superior los diferentes segmentos y la fecha en que
ocurrieron. Se observa una migracion de la rotura hacia € oeste debida a empuje de la
Placa Arébiga, con un gap sismico en lazona del Mar de M&rmara. También se observa

hacia el este € terremoto reciente de Erzincan de 1992.
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Las mayores roturas corresponden a los 350 Km del terremoto de Erzincan en
1939, 250 Km en la ruptura de 1943 hacia el oeste y de otros 150 Km en 1999 de nuevo

en lzmit.

S 1682

1854
1853
e

Figura 5.10.3 Secuenciacion de la ruptura superficial a lo largo de la Falla del Norte de Anatolia y
terremotos asociados. Cortesia de A. Cisternas (Polat, 2002). Mer Noire : Mar Negro

La sismicidad histérica de la zona comprendida entre los afios 32 'y 1999 (D.C.)
del catdlogo de Ambrasseys muestra una distribucion alo largo de la Falla del Norte del
Anatoliay en la zona adyacente ad Mar de Marmara para terremotos de magnitud M >
6.8 (Figura 5.10.4a) con un valor del exponente de Hurst de H = 0.82, mostrando una

fuerte persistencia en la tendencia de la serie (Figura 5.10.4b).
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Figura 5104 (a) Distribucion de los epicentros de la 1z
sismicidad histérica en la regién del Mar de Marmara entre €l
afo 32y 1999 (D.C.) del catdlogo de Ambrasseys. 6.8 ? M ?
7.4. (b) Medida del exponente de Hurst para los 55 eventos s b
registrados segin los intervalos 2 Cortesia de A. Cisternas
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La curva de liberacion de momento sismico acumulado correspondiente a la
sismicidad histérica (55 eventos) de la region de Mérmara, muestra una escalera de
Benioff con un rango de 1.2 x 10°® din/cm, encontrandose actualmente con un valor en

acumulado separado por 3.7 x 10?” din/cm del rango méximo (Figura 5.10.5).
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Figura 5.10.5 Escalera de Benioff para la sismicidad histérica en la region de Marmara
entre el afio 32y €l afio 1999 (D.C.) del catdlogo de Ambrasseys para terremotos 6.8 ?
M ? 7.4. Cortesia de A. Cisternas (Polat, 2002).

Polat et al. (2002) encontraron que sustituyendo esta cantidad restante en la
ecuacion 3.6, se obtiene una magnitud de momento M, = 7.6, lo que equivale a una
ruptura en superficie de unos 150 Km aproximadamente. Atendiendo a que la laguna
sismica en e Mar de Marmara afecta a un segmento de 150 Km de longitud, € andlisis
de Hurst indica que es posible esperar una préxima ruptura en la zona: 0 bien una
ruptura de la totalidad del margen rorte del Mar de Marmara mediante un terremoto de
magnitud M = 7.6 (seguin Le Pichon et al., 2002), o bien rompiendo con tres terremotos
distintos de magnitud M = 7 de 50 Km de largo cada uno, que corresponden a las tres
cuencas de pull-apart del norte del Mar de Marmara, definidas por Barka (1992).
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5.11 Fendbmeno de Hurst, Dinamica CAO y Prediccion
Sismica

Ta vez el primer suceso que mostro la incapacidad de prediccion de aquellos
fendmenos naturales que la ciencia puede describir, fue €l terremoto de Lisboa en 1755.
Probablemente mucho antes, el hombre empezd a preocuparse por la prevencion y
mitigacion del fendbmeno sismico. Existen evidencias sobre culturas precolombinas
mexicas, concretamente los Purépechas (Tarascos), los cuaes intentaban evitar las
sacudidas telUricas colocando gigantescos bloques de basalto (3x2 metros,
aproximadamente) sobre las roturas superficiales que generaban los terremotos en €
lago de Patzcuaro durante el afio 1000 a. d. C., Michoacan (México) (Rodriguez Pascua
y Garduiio-Monroy 2003, inédito). Seguramente lo Unico que pretendian era calmar la
irade Huitzilopozchtli sin recurrir a sacrificios humanos.

En este apartado se aborda, desde un punto de vista dinamico, e
comportamiento no-lineal de las series temporaes simicas, con € fin de conocer €
grado de prediccion de grandes terremotos.

Partiendo de un fendmeno de criticalidad auto-organizada (CAO), €l grado de
prediccion de un suceso aidado es nulo, no hay una longitud espacio temporal
caracteristica (Bak y Tang, 1989), entendiendo a prediccién como € saber donde,
cuando, como y cuanto. Esto es consecuencia de la autosimilitud que presentan los
terremotos.

Ademés, e hecho de que la sismicidad presente siete grados de libertad,
imposibilita el reconstruir el atractor en el espacio de fases, méas ain a no poder reducir
el proceso, desde un punto de vista dindmico, a un caos bgjo-dimensional (PérezL épez
y Paredes, 2002b), tal y como se discutié en el capitulo 4.

Sin embargo, ¢donde se encuadra la correlacion temporal a largo plazo?. En los
apartados anteriores se ha demostrado que un terremoto influye en los terremotos
precedentes, para la misma serie sismica. ¢Es posible aplicar éste analisis en prediccion
sismica a largo plazo?. ¢Cud es € grado de informacion que podemos obtener del

sistema?.

Generalmente, la prediccion sismica se aborda desde dos perspectivas o

enfoques principales (Bernard, 1999):

360



Rall Pérez Lopez, 2003 0 Andlisisno-lineal de Series Temporales en Ssmicidad

(1) Enfoque mecanicista o0 modelo estadistico: descripcion de la sismicidad como un
fendmeno no lineal, sistema cadtico con un elevado nimero de grados de
libertad (Bak, 1996).

(2) Enfoque geodinamico desde la observacion geoldgica y geofisica: andlisis de
fallas activas y estudio de precursores tales como deformaciones previas del
terreno, fallas activas, terremotos que preceden a la sacudida principal, etc...

(e.g. Schwartz y Coppersmith, 1984).

Los enfoques mecanicistas estdn basados en los fendmenos de Criticalidad
Autoorganizada (CAO) (Bak y Tang, 1989). Este modelo sefida la imposibilidad de
prediccion sismica de un evento aislado, aunque este hecho no mitiga la informacion
gue aporta en la prevencion.

El modelo geodindmico estd basado en las denominadas inestabilidades
corticales (Bernard, 1999), que a su vez constan de una serie de precursores tales y
como deformaciones previas del terreno (Gladwin et a., 1994) , quiescencia sismica
(Wyss y Martirosyan, 1998), terremotos precursores (Dodge et al., 1996), variaciones
de presion de fluidos, etc. (Roeloffs et a, 1989).

A dia de hoy, e modelo geodinamico nunca han predicho con éxito un gran
terremoto, 1o que provoca cierta desconfianza su utilidad tanto en la sociedad en genera
como en € resto de la comunidad cientifica. Por otro lado, € modelo mecanicista
implica de forma inherente que no es posible redlizar la prediccion de un fenébmeno
aidado, puesto que una pequefia perturbacion puede provocar, o bien nada, o bien un
gran evento.

¢Coémo entiende la comunidad cientifica la prediccion en sismologia?. Basicamente

se mangjan cuatro estados de prediccion en terremotos:

1- Prediccion independiente del tiempo: este tipo asume que los terremotos
ocurren de forma aleatoria en el tiempo, con una distribucién de Poisson.
Para realizar predicciones sobre actividad sismica utilizan trabajos de campo
sobre fallas activas o potencialmente activas, series sismicas historicas,
determinando recurrencias sismicas dentro de la escala temporal geoldgica,
tasa de movimiento sobre € plano de fala, etc. Para estos andlisis se recurre a
técnicas de microtectonica, estudio de imégenes satélite, uso de GPS para

determinar tasas de deformacion etc (Reiter, 1991), paleosismologia
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(RodriguezPascua et al., 2003), etc. Estos célculos se utilizan para construir
mapas Utiles de peligrosidad sismica aplicada en construccién y disefio de
edificios con norma sismica, ademéas de su aplicacion en la estimacion de
seguros en zonas de riesgo sismico. Por gemplo, segln este modelo es
posible afirmar que durante e afio que viene, Espafia presentara menos

actividad sismica que Japon.

Modelos dependientes del tiempo: este modelo acepta un grado de
incertidumbre en la prediccion temporal del terremoto, donde la peligrosidad
€s un parametro que varia en el tiempo. Las variables en este caso se definen
mediante comportamientos lineales, incrementandose € valor de la
peligrosidad segin aumenta e tiempo desde e dltimo gran evento
(Shimazaki y Nakata, 1980). A partir de agui se define e terremoto
caracteristico como el més probable asociado a una falla activa o segmento de
la misma, dependiendo este valor de datos geolégicos de campo y de la
sismicidad historica registrada (Schwarz y Coppersmith, 1984). Sin embargo,
la tendencia de los terremotos a agruparse en el espacio y en € tiempo
incluye la posibilidad de que la peligrosidad sismica disminuya con €l tiempo
(Davis, et a, 1989), lo que en cierto modo contradice las asunciones iniciales.
Las variables que incorpora este modelo a la norma sismica son tiempo

dependientes.

Prediccion de terremotos aislados. este enfoque de la prediccion esta basada
en funciones de probabilidad de precursores sismicos que no tienen porqué
configurar un modelo realista. Los parametros involucrados en este modelo
son la magnitud, € tiempo y la localizacion de los terremotos. Ademas, la
funcién de probabilidad incorpora un parametro de error, € cual se va
calibrando seglin se adquieren mas datos sobre la zona. Sin embargo, no
existe un protocolo de precursores que pueda aplicarse en cualquier zona con

un porcentaje de éxito aceptable (Scholz, 1990).

Modelo de prediccion determinista: este modelo propone e que los
terremotos son inherentemente predecibles, tanto en localizacion como en
tamafio y tiempo, y dentro de un intervalo temporal que permita la

evacuacion eficaz de las zonas afectadas. Este grado de prediccion no reflgja
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la dinamica sismica a ser contrario a la esencia del CAO y cuenta con mas

adeptos dentro de la comunidad civil que en la comunidad cientifica.

De estas perspectivas y grados de prediccion sismica, se ha alcanzado €l grado 1y
el grado 2 durante € tercio final del siglo XX, incorporando cada vez mas informacion
geolégica y geofisica sobre fallas activas y terremotos acaecidos en e siglo XX y
técnicas no lineales (e.g. Polat et a, 2002).

Después de esta breve introduccion a problema, se revisan las definiciones del
ciclo sismico, los periodos de mayor y menor intensidad sismica. Seguidamente, se
encuadraran, desde un esguema cronol 0gico, los intentos de prediccion sismica en areas
concretas de la Tierra, a partir de gréficos de energia liberada y deformacion acumulada
en e terreno.

5.11.1 Concepto de Ciclo sismico

El término ciclo sismico, hace referencia a los procesos de carga y relgacion de
esfuerzo responsables de los terremotos. Sin embargo, este término podria interpretarse,
de forma equivoca, como periodicidad en la fenomenologia temporal sismica. El ciclo
sismico viene relacionado con € ciclo de carga, siguiendo la tonica de entender la
naturaleza como un proceso ciclico. La primera referencia sobre el ciclo de carga en una
fallaes debidaa Reid (1910).

En este trabajo, €l autor presenta la teoria del rebote eléstico sobre el terremoto
de Californiaen 1906, en la cual, un terremoto aparece como resultado de una relgacion
brusca e instanténea de la deformacién eléstica, que se transforma en ruptura a lo largo
de lafala de San Andrés. El modelo de Reid se aplicO sobre un sistema linear eléstico,
proponiendo un patron de acumulacion de la deformacion que es contrario a patron de
liberacion de esfuerzo, pero con interaccion entre ambos.

Seguin este modelo, propuso una técnica de prediccidn de terremotos a partir de
la medida de deformacién del terreno a lo largo de la fala, esperando que la
deformacion acumulada coincidiera con la que dio lugar a terremoto previo. De esta
manera, mediante la monitorizacion geodésica del terreno se podria estimar la siguiente
ruptura del terreno. El concepto de recurrencia de grandes terremotos para Reid, es

periédico y predecible en el tiempo.
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El ciclo sismico se expresa en cuanto a deformacion cortical segin cuatro fases:
presismica, cosismica, postsismica e intersismica (Scholz, 1990). Estas cuatro etapas se
definen a partir de observaciones geodésicas de deformacion del terreno aunque por
ahora, ningun ciclo completo ha sido observado en ningun sitio. Lo interesante de esta
clasificacion para nuestros propdsitos es su comportamiento temporal. La figura 5.11.1
muestra el gréfico de deformacion segun la distancia a la falla de San Andrés versus el
tiempo desde € Ultimo terremoto en afios. Los datos representados aparecen en la tabla
IV (Thatcher, 1983).

Este gréfico muestra la transicion desde la fase postsismica a la fase intersismica
(Figura 5.11.1a). Sin embargo, en un diagrama bilogaritmico (Figura 5.11.1b), ¢cémo
distinguimos la transicion entre ambas fases?, ¢es posible que se dispare un terremoto

en la fase pogdsismica que haga comenzar de nuevo € ciclo de carga?.
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Figura5.11.1 (a) Diagrama de deformacion en funcién de la distancia alafalla de San Andrés, en funcion
del tiempo desde el Ultimo terremoto. Modificado de Scholz (1990). (b) Representacion bilogaritmica del
mismo grafico. Aparece un comportamiento segun unaley de potencia paraladeformacion en el tiempo.

Estas preguntas son dificiles de contestar, y mas aln debido a hecho de que hay

unarelacion potencial entre ambos parametros:
SD ? 77%¢ (5-17)

A partir de un comportamiento lineal entre € indice SD (deformacion en funcion

de la distancia en la fala), frente a tiempo desde e Ultimo terremoto, es muy dificil
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distinguir cuando la falla alcanza la fase intersismica desde la postsismica, con lo que
reconocer un ciclo completo sigue siendo dificultoso.

Sin embargo, desde €l punto de vista mecanico la evolucién de una falla activa
es bastante interesante, al interaccionar directamente con sus caracteristicas geologicas,
como por gemplo e movimiento anual de la fala, s ésta presenta fendmenos de
arrastre (creeping), y la deformacion acumulada por afio. El problema, vuelve a ser la
escasez de registro tempora junto con la escasez de modelos tedricos adecuados para
estudiar la dinamica falla-terremoto.

Otros trabgjos de andisis de ciclos de actividad sismica frente a periodos de
actividad decreciente, es € realizado por Keilis-Borok y Rotwain (1990) y Kagan y
Jackson (1991). Mediante andlisis estadisticos de tipo clustering, combinados con la
generacion de algoritmos para la prediccion de terremotos a largo plazo, utilizando el
incremento en la actividad sismica, o tiempos de probabilidad incrementada, como un
precursor para grandes terremotos futuros.

Mediante estos modelos, es posible explicar la influencia de dos terremotos
distantes ente si, aunque en realidad, ambos eventos son causados por e aumento de la
tasa de deformacion. En consecuencia, este tipo de prediccion debe aplicarse en la zona
de influencia del ciclo de activacion-desactivacion.

Este modelo se complementa con la hipotesis sismica cuas-periédica 0 gap
sismico (Kagan & Jackson, 1991), donde sefidlan que no es posible realizar un andlisis
estadistico estandar para verificar tal hipotesis puesto que € numero de grados de
libertad es igual a numero de datos, aunque los modelos predictivos basados en este
modelo s pueden ser comprobados. Estos autores afirman que ambas hipotesis sefialan
gue a mayor tiempo desde € Ultimo gran terremoto, igual o mayor es e tiempo de
espera a la siguiente sacudida; dicho de otro modo, cuanto mayor tiempo ha pasado
desde e dltimo gran terremoto, mas alta es la probabilidad de comenzar un periodo de
calma sismica.

Estos autores, ademés, subdividen la prediccion sismica segin los procesos de
ruptura, en vez de medidas de escala tempora de ocurrencia de terremotos: (1) carga
dinamica debida a la propagacion de la ruptura, (2) redistribucion inelastica de esfuerzo
en la corteza, responsable de los precursores y las réplicas y (3) propagacion de
esfuerzos en la cortezainferior y e manto, causante de la mayoria de |os terremotos.

También Kagan & Jackson (1991) proponen gue la prediccion a largo plazo
debe de estar fundada en la deformacioén plastica de la corteza inferior y e manto, que

365



Sobre la Teoria del Caos aplicada en Sismotecténica Capitulo5

controla lentas variaciones en el indice de actividad sismica en décadas o miles de afos.
Sefialan que @ clustering tempora a largo plazo esta gobernado por una distribucién
invariante al cambio de escala, fractal, con un exponente del orden de 0.8-0.9, por lo
gue la dinamica del manto ha de ser fractal, sin hay evidencias de periodicidades en
grandes terremotos someros, intermedios y profundos.

El clustering espacio-temporal de los terremotos es un fendmeno universal,
donde las variaciones de la sismicidad a largo plazo estan gobernadas por una ley
potencial, siendo por tanto fractales. Por ultimo, la dimensién fractal sobre € ge
temporal para los terremotos indica que la ocurrencia de los terremotos principales esta
mucho mas cerca de un proceso estacionario de tipo Poisson que la secuencia de

réplicas sismicas de terremotos someros.

5.11.2 Recurrencia sismica y terremoto caracteristico

La recurrencia de terremotos se define como € tiempo entre dos terremotos
consecutivos que ocurren afectando al mismo segmento de fala (Scholz, 1990).
Siguiendo la analogia con € ciclo sismico, la recurrencia constituye e periodo de carga.
También se define como el valor medio del intervalo entre varios terremotos, en un area
con varias fallas activas. Esta Gltima definicion tiene un significado més estadistico y se
aplica en estudios de peligrosidad sismica. Esta Ultima definicion se gjusta mas a los
propositos del capitulo de esta tesis, puesto que aqui se trata de la sismicidad Ibero-
Magrebi, en un caso, con € fin de conocer sus caracteristicas dindmicas.

Ladificultad para aplicar el estudio de larecurrencia sismica, eslalongitud de la
serie tempora sismica, en lineas generales escasas, siendo escasos los catdlogos que
cubren amplios periodos, en genera no van mas alla de cien afios, y ademés, para areas
poco remotas (Scholz, 1991, Wyss, 2001). Sin embargo, si la sismicidad en una escala
de microplaca tectonica presenta memoria a largo plazo, ¢podemos buscar € tiempo de
recurrencia de terremotos ibero- magrebies para un tamario dado?.

Para contestar a esta pregunta, empezaremos revisando cuales son los modelos
de recurrencia de terremotos que se aplican hoy en dia en el andlisis de peligrosidad
sismica. Estos, basicamente, son tres. (1) modelo periédico de Reid, (2), modelo
predecible en el tiempo y (3) modelo predecible en tamafo: figura 5.11.2a, figura
5.11.2by figura 5.11.2c, respectivamente (Scholz, 1990).

Estos dos ultimos modelos se denominan Modelos de Benioff-Shimazaki
(Lomnitz, 1991). Utilizando estos modelos, Hugo Benioff en 1950 predijo e gran
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terremoto del océano indico de magnitud 7.5, el cual aparecio en 1951 en e lugar que
habia predicho, aungque ninguna otra prediccion hecha por € tuvo lugar (Figura5.1.1).
Estos modelos fueron utilizados posteriormente por Shimazaki y Nakata (1980)
para construir el modelo predecible en & tiempo (Figura 5.11.2b) (Lomnitz, 1990).
Tanto el modelo predecible en el tiempo como el modelo predecible en tamafio, son un

reflgjo e uno del otro.
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Figura 5.11.2 Modelos simples de recurrencia de terremotos: (a2) modelo perfectamente periddico, (b)
modelo predecible en el tiempo y (c) modelo predecible en tamafio. Inspirado de Scholz, 1990.

Mediante estos modelos, es posible establecer funciones de probabilidad a la
ruptura mediante una distribucion de tipo Weibull, el cual puede presentar un caso
particular de distribucién poissoniana, donde la probabilidad de ocurrencia del
terremoto es proporciona con el tiempo desde el Ultimo terremoto.

En resumen, el modelo de Benioff-Shimazaki predecible en & tiempo implica
gue la probabilidad de ruptura es una funcién del esfuerzo acumulado para cuaquier
falla, independientemente del punto de ruptura. La distribucién de magnitudes sigue una

distribucion de tipo Weibull, con una probabilidad de rupturalinear con €l esfuerzo.

Aplicacién para la sismicidad instrumental e histérica Ibero-Magrebi

Como antecedente de este andlisis RS a escala microplaca, aparece el trabgjo de
Ogata y Abe (1991). Estos autores realizan un andlisis RS para la serie sismica del
Japon, obteniendo un exponente de Hurst de 0.5. Este valor indica una independencia
ente los terremotos del catdlogo de Abe. Sin embargo, representaron datos de
magnitudes acumuladas (Lomnitz, 1994), las cuaes, como hemos dicho anteriormente,
no son cantidades aditivas.

Ademés, Lomnitz sefida que la realizacion del andlisis RS en regiones amplias,

carece de sentido puesto que se mezclan varias fenomenologias sismicas. Por otro lado,

367



Sobre la Teoria del Caos aplicada en Sismotecténica Capitulo5

es posible analizar la sismicidad a la escala de la microplaca ibérica, comprendida ésta
como un sistema que responde a un estado de esfuerzos, esfuerzos que provienen de la
convergencia entre las placas tecténicas de Africay Eurasia, junto con el empuje de la
dorsal medio-atlantica. De esta manera, se utiliza €l andlisis RS para determinar ciclos
de diferente actividad sismica, y no con €l fin de predecir ocurrencia de terremotos. Otro
condicionante més, consiste en separar los terremotos en dos grupos, Someros Yy
profundos, con e fin de no mezclar patrones de ocurrencia debidos a fenGmenos
diferentes.

Representando e acumulado de energia liberada para terremotos de magnitud
igual o superior a 7 obtenemos un gréfico con cuatro terremotos (Figura 5.11.3), que no
sigue ninguno de los modelos anteriores, tal y como se observa s se sigue la linea
punteada, que representa el comportamiento para un modelo tedrico. Tomando un orden
de magnitud interior (Figura 5.11.4), magnitud minima de 6, se obtiene una curva que
muestra como después del minimo aparece un sismo de magnitud superior a 8 que
marca €l inicio de un ciclo de actividad moderada hasta 1983, el cua vuelve a decaer,
con tendencia hacia el rango minimo.
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Figura 5.11.3 Grafico de energia liberada en la Peninsula Ibérica entre 1908 y 1997 para terremotos de
magnitud igual 0 mayor que 7. Se utilizan los valores de momento sismico ya que la magnitud no es una
cantidad aditiva. Las rectas superior e inferior determinan el rango de la serie, mientras que la linea
punteada indica un modelo tedrico de liberacion paraterremotos de magnitud igual a 7.

Tomando esta vez terremotos superiores a 5 en magnitud, (Figura 5.11.5), se
aprecia como alafigura anterior (Figura 5.11.4) se le afiaden cuatro sub-ciclos entre los
terremotos de magnitud superior o igual a 6 y que corresponden a terremotos entre 5 y

6. De esta manera, se observa a su vez como al disminuir de escala, aparecen sub-ciclos
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dentro de los ciclos de terremotos mayores. Estos sub-ciclos menores corresponden a
los intervalos (1941-1955); (1957-1967); (1969-1980) y (1983-1997), obviamente este
ultimo, depende de lalongitud total de la serie utilizada

En cuaquier caso, la construccion de la escalera de Benioff de la sismicidad
instrumental, para la totalidad del registro en tamafio, constituye una superposicion de
ciclos de mayor y menor actividad a diferentes escalas que ponen en evidencia la

autosemejanza del proceso y su dificultad en la interpretacion.
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Figura 5.11.4 Escalera de Benioff para la sismicidad instrumental ibérica, para terremotos
de magnitud igual o superior a 6. Se observa un periodo de mayor actividad entre 1941 y
1983, cuando se alcanza el valor donde se sitliala recta de rango maximo.
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Figura 6.11.5 Escalera de Benioff para sismicidad instrumental de la peninsula Ibérica. Se observan
cuatro interval os temporales separados por grandes eventos. Estos interval os corresponden entre 1941 y
1955; 1957-1967; 1969-1979 y 1983-1997. Mediante la incorporaciéon en la gréfica de magnitudes
menores, hemos generado una escalera de Benioff, incluyendo procesos a diferente escala. De esta
manera, observamos larelacion ente las diferentes magnitudes losinterval os de ocurrencia.

De hecho, no hay una relacion entre la energia liberada y & nimero de
terremotos por afo (Figura 5.11.6ay 5.11.6b), lo que indica, otra vez, la independencia
entre € patron de energia liberada 'y € patrén de nimero de terremotos en la Peninsula
Ibérica.
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Figura 5.11.6 (a) NUmero de terremotos por afio para magnitudes superiores a 5, de la sismicidad |bero-
magrebi. (b) Histograma acumulado de terremotos para la misma magnitud minima.
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Curva de Benioff y prediccion sismica

Lomnitz (1994) aplico € andlisis de Hurst para estimar la magnitud esperada en
unalocalidad concreta con el objetivo de aplicarla en disefio de edificios. Primeramente
determiné € exponente de Hurst de la serie sismica de la localidad. Este autor toma un
valor promedio de H = 0.72, estimando el valor del rango en la zona en funcion del

intervalo de tiempo que se vaya a aplicar:
R(t) ?S(t)? (@?t)" (5-18)

Donde R(t) estima la energia total en julios, que puede ser liberada en un periodo
dado. Asumiendo S(t) constante, se obtiene una medida conservativa para el limite

superior del rango, esto es, la magnitud maxima esperada ? (t):
?(t) 70.75?log,, R(t) ? 3 (5-19

Esta formula, presentada por Lomnitz (1994), fue aplicada para determinar
codigos sismicos aplicados a la construccién civil y en la estimacion de la elevacion del
coste en el andlisis de riesgo sismico.

Otra aplicacion del fendmeno de Hurst en series temporales sismicas es €l
realizado por Goltz (1997), con € fin de determinar la anisotropia de la dimension
fractal, concluyendo que €l andlisis de la anisotropia fractal debe de realizarse de forma

diferente al andlisis multifractal.

5.11.3 Prediccion sismica a corto plazo

Llegados a este punto es necesario que reflexionemos un poco sobre la
prediccion de unateoria cientifica, la comprensién que brinda el fendmeno descrito y lo
gue realmente uno esperade ella.

El establecimiento de la Teoria del Caos en sismicidad plantea una serie de
interrogaciones para el cientifico encuadrado en el instrumentalismo o positivismo
l6gico. S desde esta perspectiva cientifica la bondad de una teoria se mide en su
capacidad de prediccion, ¢qué grado de prediccion del fendmeno sismico asigna esta
nueva teoria?. ¢En que mejora a la teoria anterior?. ¢Existia una teoria anterior

convincente?.
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Bien, estas son unas cuestiones interesantes puesto que lo que aporta la Teoria
del Caos a la sismicidad es la comprensién y no la prediccién. Eso si, megora la
capacidad de predicciéon al mejorar e conocimiento del fendmeno y esto o hace desde
laargumentacion. Y no es cuestion de presuncién afirmar gque la Teoria del Caos nos
acerca mas a los terremotos que a la prediccion de los mismos, ni por ello esta teoria
dgja de ser menos vdlida. De hecho, este es un buen gemplo dd peligro del
instrumentalismo y del error del criptoinductivismo. Y esto es importante puesto que
una tesis doctoral debe de abarcar todo lo concerniente a la ciencia, tanto en forma
coémo en contenido.

LaTeoria del Caos explica la fenomenologia sismica de forma mas satisfactoria,
maés sencilla, més f&cil de entender y ademés simplifica ideas anteriores de forma
convincente y elegante: desde la sencillez emerge la complgjidad.

S uno se pregunta s dentro del conocimiento cientifico uno prefiere la
comprension o la explicacion, ta vez en la siguiente frase encuentre la respuesta:
"mientras que una explicacion satisfactoria necesita ser comprendida, no siempre uno
puede explicar 1o que comprende y necesita la argumentacion”. Quizas este silogismo
constituya mas un juego de palabras que un sofismo, pero mientras nos haga reflexionar
se evitaran terrenos peligrosos, sobre todo en lo referente a la prediccion.

Los fractdes nos ensefian a comprender que la naturadleza se organiza
geométricamente bajo e manto de la invarianza a cambio de escala, creando
complegjidad desde la sencillez. Desde el crisol de los fractales |os terremotos se revelan
mas sencillos de lo que podriamos pensar a priori y sin embargo aparecen

inherentemente impredecibles a cortoplazo (PérezL 0pez et al., 2003)
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5.12 Discusion de los resultados

(1) La evolucion tempora de la sismicidad acumulada en una region, sigue la
ley de Hurst, lo que indica que existe una correlacion tempora a largo plazo entre los
terremotos. El rango normalizado, R* = RS? 2", sigue unaley de potencia, donde H es
el exponente de Hurst.

(2) La sismicidad en € tiempo se comporta como un ruido fraccionario
gaussiano, puesto que la densidad espectral escala con la frecuencia segin una ley
potencial, con un exponente ? tal que-17? ? ? 1.

(3) Las series temporales sismicas, presentan memoria a largo plazo y se
describen como series temporales autoafines. La memoria a largo plazo indica que, los
terremotos no son independientes dentro de la serie temporal (aleatorios). Esto significa
gue los sismos que ya ocurrieron, influyen en la ocurrencia de los venideros. Ademés,
esta memoria se define persistente, uno de los aspectos del componente estocéstico de la
serie temporal y que mide la correlacion entre valores adyacentes. Esta persistencia
indica que la serie mantiene la tendencia temporal.

Sobre latabla 5-111 se resumen los principales valores de H, tanto para el andlisis
RS secuencia como promediado, y los periodos temporales o intervalos minimos no
correlacionables. Se observa como en general, para series sismicas naturales, 0.61 < H <
0.96, mientras que las series sintéticas aeatorias aparecen antipersistentes, y los
autdmatas celulares condicionados, débilmente persistentes o antipersistente, a igual

gue las series pal eosismicas.

H (secuencial) H (promediado) ? periodo no correlacionable
terremotos instrumentales P.I. 0.79 0.76 0.04  1908-1956 eintervalos 16-38 afios
terremotos histéricos P.I. 0.68 0.77 0.10 16 afios
A. C. deatorio 0.35 0.31 0 antipersistente
A. C. Falas Discretas | 0.60 0.62 -

A. C. FalasDiscretas|| 0.50 0.50 - total dela serie
A. C. Cisternas-Rivera 0.64 0.69 0.03 18 primeros eventos
datos paleosismicidad
El Cenajo - 0.31 - antipersistente
ElchedelaSerra - 0.30 - antipersistente
Hijar - 0.40 - antipersistente
réplicasterremoto RachaDzhava 0.62 0.70 -04 15 primeros dias
réplicas terremoto Itmizt - 0.96 - -
SerieRacha 1l - 0.82 -06 -
SerieRacha 2 - 0.86 0.6 -

Tabla 5111. Resumen de los principales valores de H obtenidos en este andlisis. P.I.=Peninsula |bérica,
A.C.=autémata celular.
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Sobre la sismicidad Ibero Magrebi

(1) La serie sismica instrumental de la Peninsula Ibérica presenta memoria
temporal a largo plazo de tipo persistente con un valor del exponente de Hurst entre
0.76y 0.79.

(2) El andlisis secuencial demuestra que entre 1908 y 1956 los terremotos son
independientes entre si, es decir, no se condicionan los unos a los otros, o bien no se
detecta esta influencia en ese periodo temporal.

(3) El andlisis promediado demuestra que intervalos de 16 afbs minimo, y
probable de hasta 38 afios, no son correlacionables de forma temporal. Ademas, la doble
tendencia observada en e comportamiento del rango reescalado, debe de estar mas
relacionada con diferentes etapas de calidad en la deteccion de la red, que con
regimenes transitorios de la serie sismica

(4) La serie sismica histérica de la Peninsula Ibérica presenta memoria a largo
plazo de tipo persistente con un valor del exponente de Hurst entre 0.68 y 0.77.

(5) Secuenciamente, la serie instrumental es persistente en su totalidad para una
sensibilidad de andlisis de 5 afios, aunque el andlisis promediado indica que, intervalos
de 14 afos en la serie no se correlacionan entre si. El valor del exponente de Hurst
aparece mas estable debido a la mayor amplitud del intervalo temporal total de la serie
historica.

De esta manera, € andlisis de Hurst sobre la sismicidad |bero-Magrebi, ayuda a
conocer aspectos y caracteristicas de su dindmica, asi como intervalos de calidad de la
serie tempora ibérica. Sin embargo, seria prematuro aplicar este andisis en la
prediccion a escala de microplaca, siendo méas correcto redizar este anadisis en
provincias tectonicas concretas y mejor aln en fallas activas concretas. El problema

estriba en encontrar series temporales de calidad suficientemente largas.

Sobre las series sismicas sintéticas

Hurst sefiad que series temporales cortas con bajos valores de H no pueden
distinguirse de procesos independientes con H = 0.5. Esto significa que los autématas
celulares aeatorios se muestran independientes, ssin memoria, por lo que la serie
temporal reproducida no es comparable a las series sismicas naturales. No existe una
variacion entre el andlisis secuencia y e promediado.

(1) Sin embargo, en el automata celular de fallas discretas, aparecen valores de

H = 0.6 para el modelo | y H = 0.5 para e modelo II. En conclusion, mediante los
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modelos discretos de fallas, distribuidos como un fractal en € espacio, y segun la
mecanica origina del automata celular de Bak, es posible gererar series temporales de
terremotos al eatorios 0 débilmente persistentes.

De esta forma, la geometria de la fracturacion podria condicionar €
comportamiento temporal para un suceso independiente, que obviamente debe de
depender del efecto memoria del autémata, asi como del modelo de transmisiéon de
esfuerzo a los vecinos. De esta manera, se menciona de nuevo la universalidad del
estado critico, de ta forma que las leyes potenciales que lo rigen, dependen de la
naturaleza geométricay espacia de los terremotos, las falas.

(2) Se observa como a incluir el efecto memoriay € tensor de esfuerzos en el
automata de Rivera-Cisternas, el vaor de Hurst se incrementa, tanto en el andlisis
secuencial H = 0.64 como en e promediado, H = 0.69. De esta manera, nos acercamos a

los valores de series reales, que presentan un valor promedio de H = 0.72.

Sobre las réplicas de terremotos

(1) Las réplicas de terremotos son localmente estacionarias y presentan una
fuerte persistencia, con valores de H cercanos a 1, H = 082 y H = 0.86, para los
subconjuntos de las réplicas de Racha.

(2) Fuertes réplicas dentro de la serie, perturban € sistema de forma local y

disminuyen el valor de H parala serie completa de réplicas en Racha (H = 0.70).

Sobre la paleosismicidad

(1) Los valores tan bgjos de H (0.3-0.4) no son concluyentes, puesto que €l
numero de datos es insuficiente como para realizar con garantias, un andlisis RS. Sin
embargo, una serie paleosismica mas completa, debe de mostrar un comportamiento

mas acorde con las series historicas e instrumentales, y mostrarse persistente.

Sobre andlisis de Hurst y la prediccién sismica

L os fendmenos de criticalidad auto-organizada son impredecibles en el tiempo y
en & espacio. No es posible reconstruir e atractor de la sismicidad a constar de 7
grados de libertad irreducibles, no pudiendo simularse mediante un caos deterministico
bajo dimensional. Estas conclusiones, estédn obtenidas del capitulo anterior, dindmica

sismica, y realmente son bastante intratables. Sin embargo, e fendmeno de Hurst nos
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permite analizar variaciones en los ciclos de intensidad sismicas, y puede ayudar en la
estimacion de grados de prediccidn en zonas concretas, en consecuencia:

(1) El fenébmeno de Hurst permite establecer diferentes periodos de actividad
sismica en éreas concretas, o que configura un grado de prediccién alargo plazo.

(2) El andlisis de Hurst a escala de micro placa evidencia la auto-organizacion de
la litosfera terrestre, pero no permite estimar grados de prediccién debido a la

complgidad y heterogeneidad que implica el cambiar de escala.

COROLARIO

Los fendmenos criticos auto-organizados obligan a replantear e método
cientifico tal y como se conoce hoy en dia. La Teoria del Caos apoya, sin lugar a dudas,
el método cientifico de esolucion de problemas, donde las Teorias que mejor se
adapten reemplacen a las teorias anteriores. Estas nuevas teorias, explican mas, de
forma més sencilla.

Sin embargo, cuando estas teorias conllevan, de forma implicita, un problema en
la prediccidn, £ genera una paradoja que puede desembocar en conflicto. Asumiendo
gue desde la argumentacion, es posible construir teorias con un nivel de conocimiento
superior, no es necesario que se evallen los fendmenos criticos desde la prediccion,
porque el término prediccion no es e més correcto y carece de significado tal y como
hoy se contempla. Lo que se necesita es una nueva perspectiva del fendmeno sismico,
una perspectiva que permita observar mejor el fendmeno en si con el fin de comprender

porque suceden losterremotos. Es desde ahi, desde donde comienza la prediccion.
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6 - CONCLUSIONESDE LA TESIS

25Los andlisis sobre geometria fractal, leyes potenciales y simulaciones numéricas
llevadas a cabo en esta tesis, describen la fracturacion y la sismicidad como un fractal
gue presenta una dindmica de criticalidad autoorganizada.

Esto implica que existe una relacion directa entre el grado de complejidad o
fractalidad de la disposicion tridimensiona de la fracturacion con la frecuencia de los
terremotos en un area cualquiera, laley de Aki.

Sin embargo, e proceso generador de falas y terremotos comienza en la
simplicidad, aumentando en complejidad mediante iteraciones sucesivas de si mismo.

Es posible que éste sea el mecanismo de la naturaleza de generar complejidad;
iterando n-veces la sencillez. Este mecanismo presenta como propiedad principal la
invarianza al cambio de escala, la autosemejanza. Es por ello que tanto la fracturacion
como la sismicidad, muestran multitud de leyes empiricas potenciales.

-5 -

De forma mas particular y atendiendo al riguroso orden de los capitulos, es posible
concluir que:

25 Ladimension fractal 2-D de la distribucion espacial de fracturas indica e maximo
grado de complgidad estructural y geométrica del patrén de fracturacion, debido a un
campo de esfuerzos. Segun aumenta dicha complgidad, aumenta € valor de la
dimensién fractal. Sin embargo, este valor por s solo no indica la zona de mayor
complgjidad, aungue discrimina patrones de fracturacién superpuestos.

La distribucion espacial de fracturas en £D configura un conjunto de Cantor
cuya dimension fractal es € grado de complgjidad estructural de la fracturacion en
dicha orientacion unidimensional. De esta forma, la fracturacion presenta diferentes
dimensiones fractales en 2-D, dependientes de la orientacién de muestreo. La dimensién
fractal maximay la minima aparecen siempre perpendiculares entre si y constituyen los
gjes de una elipse.

En consecuencia, la fracturacion de la corteza terrestre aparece como una
geometria fractal anisotropa relacionada directamente con la orientacion y e factor de
forma del tensor de esfuerzos.




La anisotropia fractal se representa mediante un elipsoide cuyo €/e mayor Dymax
es perpendicular a ge ?ymax del tensor de esfuerzos, deforma andloga que con los ges
menores de ambos dipsoides.. Ademas, esta relacion geométrica aparece a una escala

caracteristica.

Con todo lo dicho anteriormente, este trabgjo demuestra que € andlisis de la
anisotropia fractal, completa la asignacion de eventos tectonicos reconocidos mediante
el andlisis poblacional de fallas, a ser incompetente con una eleccion arbitraria o
confusa de los grupos de tensores calculados mediante el andlisis de la estria sobre €
plano de fala.

5 La complgiidad geométrica y estructural dada por la dimensiéon fractal de la
distribucién espacia de fracturas es directamente proporcional a parametro b de la ley
de Gutenberg y Richter, tanto para series sismicas instrumentales como para series
paeosismicas. Los terremotos obedecen la ley de Gutenberg y Richter
independientemente del contexto geodinamico y tectonico donde aparecen, ya que es un
reflejo de lainvarianza a cambio de escala de la geometria de la fracturacién, la cual
siempre esta presente.

Esto significa que el pardmetro b de dicha ley empirica esta relacionado con la
disposicion tridimensiona de la fracturacién, mas que con su caracter de falla normal,
inverso o de tipo direccional.

Aplicando la ley de Aki a conjunto de limites mayores de placas tectonicas
propuesto por Bird (2003), aparece una geometria fractal de dichos limites donde la
complgjidad estructural es mayor en las zonas de dorsal oceanica que en las grandes
fosas de subduccion.

Ademas, la sismicidad instrumental registrada durante el siglo XX y principios
del siglo XXI muestra una dimension fractal en relacion a parametro b mayor que la
dimension fractal de recubrimiento bidimensiona de los limites de placa.

Esto sugiere que se han de definir alin nuevas geometrias en estos limites
mayores y mejorar las presentes. Sin embargo, desde un punto de vista geoldgico y
tectonico parece dificil trazar un limite neto entre zonas de colision continental, por
gemplo.




&5 La representacion de forma discreta de la distribucion espacial de la sismicidad
presenta una escala de méxima informacion, la cua se relaciona directamente con la
liberacién de energia por nf. Este valor puede obtenerse aplicando el concepto de
entropia de configuracion de la Teoria de Informacion de Shannon.

5 Lasismicidad es un fendmeno de criticalidad autoorganizada donde la fracturacion
representa una seccion tridimensional del atractor natural de la sismicidad. Este atractor
natural presenta 7 grados de libertad: energia liberada (M,) o duracion del terremoto
(D), localizacion X, Y, profundidad H, fecha (dd/mm/aaaa), tensor de esfuerzos (factor
de forma R’ y orientacion de los ges ?y, ?x Yy ?;). Debido a elevado nimero de grados
de libertad, no es posible representarlo.

25 Lainclusién de heterogeneidades espaciales en los automatas celulares reproduce
series sismicas sintéticas que se aproximan mas a la realidad. Estas heterogeneidades
consisten en redes tridimensionales fractales de fracturas previas, orientacion de un
tensor de esfuerzos dominante y efecto memoria en la rotura.

25 Los terremotos presentan una correlacion temporal inesperada a largo plazo, con un
comportamiento temporal persistente. Las réplicas sismicas también aparecen
fuertemente persistentes, con un valor del exponente de Hurst, H, préximo a 1.

Perturbaciones en la serie tempora de réplicas, debidas a la activacion de
segmentos por a sacudida principal, provocan una respuesta del sistema que no es
inmediata.

Este andlisis muestra que tanto la serie tempora instrumental como la serie
histérica de terremotos de la Peninsula | bérica muestran un intervalo minimo de 40 afios
aproximadamente, a partir del cua los terremotos se relacionan unos con otros
mostrando propiedades de tipo agregado (clustering). Para intervalos temporales
menores, |a serie obedece a un proceso aeatorio.

£5 Los lunamotos obedecen la Ley ce Gutenberg y Richter y constituyen fractales
smilares a los teremotos. La criticalidad auto-organizada no es una propiedad
exclusiva de la sismicidad terrestre, también aparece en la sismicidad lunar. Incluso es
posible aventurar que la criticalidad auto-organizada estara presente en la dinamica de
los planetamotos (planetquakes).




25 Debido a que la sismicidad lunar se genera, tanto por procesos internos como a
partir de procesos externos, esta dindmica constituye un giemplo natural de la auto-
organizacion de un sistema disipativo, con aporte de energia externo, a incluir cierto
grado de aleatoriedad en su fenomenologia.

&5 En consecuencia, la criticalidad auto-organizada es una propiedad intrinseca de la
litosfera terrestre sometida a campos de esfuerzos y es posible simular su dinamica de
forma numérica mediante e concurso de los autématas celulares, los cuales generan
terremotos que obedecen la ley de Gutenberg y Richter, crean redes fractales
tridimensionales de falas y mantienen memoria temporal alargo plazo.

25 La Teoria del Caos reemplaza las teorias anteriores en la explicacion de la
fenomenologia 'y geometria de la sismicidad y permite comprender mejor como actdan
los terremotos a partir de un fendmeno cooperativo en cascada bgjo una dinamica no-
lineal. Esta teoria conlleva un nuevo lenguaje asociado y una nueva vision donde
conceptos como prediccidn, réplicay precursor pierden parte de su significado anterior.
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