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CAPITULO 1

INTRODUCCION

El objetivo de la sísmica de refracción, técnica también conocida

como perfiles sísmicos, es determinar la distribución de las velocidades

de propagación de las ondas internas en la corteza y en el manto superior

de la tierra, con el fin de conocer su estructura, propiedades físicas y

composición.

El aprovechamiento de la información proporcionada por los datos

obtenidos en un experimento de sísmica de refracción ha ido aumentando

con el paso del tiempo. Durante muchos años las investigaciones se

basaron únicamente en la interpretación de los tiempos de recorrido de

las llegadas compresionales; más tarde, a principios de los años setenta,

se incorpora a la interpretación el estudio y modelado de las amplitudes

de las ondas E. Las distribuciones velocidad—profundidad que se obtienen

al considerar los parámetros dinámicos de las ondas sísmicas

compresionales permiten definir distintos tipos de corteza, los cuales no

podían distinguirse con una mera interpretación de los tiempos de

recorrido, así como determinar la posición de las superficies de

discontinuidad e incluso describir inhomogeneidades laterales.

Una interpretación adicional de las ondas de cizalla puede

prporcionar un conocimiento más amplio y realista de la estructura y

composición de la litosfera. Por una parte, el conocimiento de la

distribución de velocidades de las ondas 8 permite restringir y controlar

la composición y el estado físico de la litosfera, cuestiones que sólo se

pueden resolver de forma ambigua a partir de la distribución de

velocidades de las ondas E.

1



Por otra parte, el conocimiento simultáneo de la distribución de e
velocidades 1’ y 5 permite calcular la relación de Poisson (al. El

comportamiento de la distribución de la relación de ?oisson en la corteza
e’

y en el manto superior, junto con el conocimiento de las velocidades P y

S, permite obtener conclusiones sobre la composición y petrología de la

litosfera mucho más fundamentadas y seguras que las basadas sólo en el

conocimiento de las velocidades de propagación de las ondas P.

a

Si en un tabajo de refracción sísmica se analizan además las ondas

convertidas, se puede, a partir del estudio de sus amplitudes, obtener

información sobre la naturaleza de las superficies de discontinuidad.

a

A pesar de la decisiva información que puede proporcionar la

interpretación de las ondas de cizalla, la mayor parte de los estudios de

sísmica de refracción realizados hasta ahora se han centrado en la

interpretación exclusiva de las ondas E, siendo muy pocas las

interpretaciones de ondas de cizalla publicadas y muy escasos, por tanto,

los modelos obtenidos para la relación de Poisson.

a

De hecho es prácticamente la bibliografía en la que se tratan

investigaciones parecidas a la que abordamos en el presente trabajo, es

decir, una investigación combinada de ondas compresionales (P), de

cizalla (S) y convertidas, basada no sólo en la interpretación de los
a

tiempos de recorrido sino también en la interpretación de las amplitudes

de las ondas internas.
a

La interpretación de las llegadas de las ondas de cizalla y

convertidas, así como la de las segundas llegadas P, se presenta a

problemática, ya que estas llegadas se ven perturbadas de manera

importante por la energía varias veces reflejada y dispersada de las a

ondas F que llegan antes, por lo que sólo pueden ser correlacionadas con

gran dificultad.

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

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

a2



forma de proceder, una metodología para el tratamiento de los datos,

previa a la interpretación de los mismos.

El trabajo consta de dos partes bien diferenciadas. En la primera se

analizan las principales propiedades de los datos sísmicos: contenido de

frecuencias, polarización de las ondas y amplitud de las señales, y se

proponen técnicas de filtrado basadas en dichas propiedades con el fin de

mejorar la relación calidad—ruido de los registros y de separar e

identificar los diferentes grupos de ondas. En la segunda parte se

aplican los resultados obtenidos y la metodología desarrollada en la

primera parte, y se procede a la interpretación de los datos. Como

resultado se obtienen unos modelos para la distribución de las

velocidades de propagación de las ondas internas, compresionadas y de

cizalla, y para la relación de Poisson, de cuya interpretación conjunta

se obtiene, a su vez, una información decisiva para el conocimiento de la

estructura en el noroeste de la Península Ibérica.

El trabajo se ha dividido en 10 Capítulos. Después de este primer

capítulo de introducción, se presentan en el Capitulo 2 los datos que van

a ser analizados e interpretados. Se discuten asimismo las principales

características geológicas de la zona a la que corresponden los perfiles

y la información geológica y geofísica de la que se dispone en de dicha

zona.

En el Capítulo 3 se inicia la investigación de los datos propiamente

dicha, mediante el análisis espectral de los mismos. Se analiza el

comportamiento espectral de las ondas compresionales y de cizalla con el

fin de determinar las frecuencias de corte más apropiadas para conseguir,

con la ayuda de un filtro de frecuencias adecuado, la separación e

identificación de las diferentes fases P, 5 y convertidas.

En el Capítulo 4 se investigan la naturaleza y los parámetros de

polarización de las principales fases sísmicas P, 5 y convertidas

registradas en un experimento sísmico de refracción. A partir de las

diferencias encontradas en los parámetros de polarización de las ondas P,

5 y convertidas, se propone y se diseña un filtrado de polarización de

3
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los datos para resaltar o atenuar uno u otro tipó de lleagadas en los
e’

ensamblajes.

el

Dado que en este trabajo la obtención del modelo se basará no sólo

en la información de los tiempos de recorrido sino también sino también

en la interpretación de las amplitudes de las ondas, se analizan en el

Capitulo 5 los factores que pueden influir y modificar el comportamiento

de las amplitudes de las ondas observadas, y que pueden, por tanto, a

constituir una fuente de error en la determinación de las amplitudes de

las ondas internas.

En el Capítulo 6 se expone la metodología y los criterios seguidos
e

en cada fase de interpretación de los datos. Se presentan asimismo las

técnicas de interpretación que se han utilizado y se discuten las
a

ventajas y limitaciones de cada una de ellas.

En el Capitulo 7 se desarrolla para cada perfil la interpretación o

realizada de las ondas compresionales y de cizalla. Se muestran así, para

cada perfil, los ensamblajes originales y los ensamblajes tratados de

acuerdo con los criterios expuestos en los capítulos anteriores. Se

discuten detalladamente las correlaciones observadas y los modelos
a

estructurales de velocidad obtenidos, tanto para las ondas P como para

las ondas 5. Se muestran asimismo para cada perfil los sismogramas
a

sintéticos resultantes de los modelos obtenidos. Por último, al final del

estudio realizado para cada perfil, se presenta el modelo de la relación

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

En el Capitulo 8 se realiza el análisis e interpretación de las O

ondas convertidas. Se investiga además la influencia de algunos factores

en las amplitudes teóricas de dichas ondas. a

En el Capítulo 9 se integran los resultados obtenidos a partir de la e
interpretación realizada de las ondas compresionales, de cizalla y

convertidas, obteniéndose un modelo para la corteza en Galicia el cual es
a

interpretado en términos estructurales, composicionales y petrológicos.

En este capítulo se presentan también los modelos obtenidos como parte de
a

4 5
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este trabajo en zonas adyacentes, y se comparan ambos resultados.

Asimismo se comparan los resultados obtenidos en el noroeste de la

Península Ibérica con los obtenidos en otras áreas del Hercínico europeo.

Por último, en el Capítulo 10 se resumen las conclusiones y

resultados más importantes obtenidos en este trabajo.

5
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CAPITULO 2

PRESENTACION DE LA INVESTIGACION PROPUESTA Y DE LOS DATOS

2.1 INVESTIGACION DE ONDAS DE CIZALLA

En un estudio de refracción sísmica la información obtenida a partir

de la interpretación de las ondas de cizalla es de enorme importancia.

Puesto que las ondas compresionales y de cizalla responden de distinta

forma a la estructuración y a las propiedades físicas de las zonas a

través de las cuales se propagan, pueden proporcionar información

diferente y complementaria de una misma zona. La velocidad de las ondas

de cizalla, especialmente cuando se usa combinada con la velocidad de las

ondas compresionales, constituye una restricción importante al determinar

la estructura, la litología , las propiedades físicas y los procesos

geodinámicos de la corteza y del manto superior.

Los estudios de refracción sísmica de la litosfera han producido en

todo el mundo numerosos modelos estructurales de velocidad de las ondas 1’

para la corteza y el manto superior (ver, por ejemplo, Prodehí, 1984). No

obstante, las interpretaciones litológicas o petrológicas a partir de

dichos modelos son escasas, puesto que una velocidad de ondas P dada

puede ser satisfecha normalmente por una gran variedad de rocas. Sin

embargo, es posible limitar de forma más realista la composición de la

litosfera si además de la velocidad de las ondas compresionales (Vp)

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

El conocimiento de Vp y V5 permite calcular la relación de Poisson,

2 2
(Vp — 2Vs)

2 2
2(Vp — Vs)

7
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parámetro sensible a variables tales como la temperatura (Birch, 1969),
e

la presión (Simmons, 1964; Christensen, 1965, 1966), la composición

mineral de las rocas (Christensen y Fountain, 1975; Kern, 1982) y la

presencia de componentes fluidos (King, 1966: Spencer y Nur, 1976;

Gregory, 1976; 0’Connel y Budiansky, 1977; Christensen, 1984).

a,

En comparación con el número de modelos de velocidad de ondas P,

obtenidos a partir de datos de sísmica de refracción, son muy pocos los e,

modelos equivalentes publicados de velocidad de ondas 5 y, por tanto, muy

pocos los modelos de la relación de Poisson. Sin perjuicio de que exista
e

algún trabajo más, citamos las siguientes publicaciones de interpretación

de ondas de cizalla de gran ángulo: Braile et al., (1974); Keller et al.,
a

(1975); Zschau y Koschyk, (1976); Assumpqáo y Bamford, (1978); Banda et

al., (1981); Gajewski, (1981); Tarkov et al., (1981); Deichman, (1984);

Brooks, (1985); Hall y Ah, (1985); Kullinger y Lund, (1986); Luosto y u’

Korhonen, (1986); Ruthardt, (1986); El—Isa et al., (1987); Holbrook et

al., (1987); Mm y Wu, (1987); Holbrook et al., (1988); Alekseev et al., e

(1988); Hauser, (1989); Stangl et al., (1989).

e
La escasez de modelos de velocidad de ondas S es debida a:

— La ausencia en muchos estudios de refracción sísmica de registros de
e

tres componentes.

— La pobre relación señal—ruido que generalmente presentan los registros
a

de ondas de cizalla corticales.

Este segundo factor puede ser debido a tres causas principales:

- Algunas fuentes de energía no generan ondas S fuertes, probablemente

debido a las condiciones locales en el punto de tiro. e

— Las ondas 5, al ser siempre llegadas secundarias, son a veces difíciles

de detectar porque se superponen a la coda de la onda P precedente

(esto es particularmente cierto para las ondas 5 refractadas,

generalmente de amplitud pequeña). e
— Las ondas 5 no se propagan bien a través de estructuras de velocidad

complejas (Assumpq~o y Bamford, 1978).
a

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

realizados para interpretar ondas 5 , limitándose además la mayoría de

8 e
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las interpretaciones a la obtención de modelos basados únicamente en

tiempos de recorrido y a una simple comparación de tiempos de llegada de

ondas P y S.

En este trabajo nos proponemos obtener modelos estructurales de

velocidad de ondas de cizalla y modelos para la relación de Poisson, a

partir del análisis e interpretación de los datos de ondas de cizalla de

gran calidad registrados durante el experimento de sísmica de refracción

realizado en 1982 en Galicia (Noroeste de España).

2.2 ENCUADREGEOLOGICO

Galicia se encuentra situada en el extremo noroccidental del Macizo

Ibérico, el cual está constituido fundamentalmente por materiales

precámbricos y paleozoicos deformados durante la orogenia hercínica.

Estos materiales se encuentran limitados discordantemente por otros de

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

El Macizo Ibérico representa el afloramiento más extenso del

cinturón orogénico Hercínico en Europa. El cinturón Hercínico europeo —de

unos 3000 1cm de largo y 700-800 km de ancho, caracterizado en su parte

occidental por una prominente virgación convexa hacia el oeste, conocida

como arco Ibero Armoricano— se extiende desde el sur de la Península

Ibérica hasta el Macizo de Bohemia, incluyendo partes de Francia,

Irlanda, Gran Bretaña y Alemania, (Figura 2.1). El cinturón comprende

terrenos deformados, en parte metamorfizados e intruidos por granitoides.

Estos terrenos afloran en varios macizos estables, los cuales sufrieron

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

Lotze (1945) fué el primer autor que propuso una división zonal del

Macizo Ibérico, basada principalmente en diferencias estratigráficas de

los materiales del Paleozoico Inferior. Esta zonificación fué ligeramente

modificada más tarde por Julivert et al. , (1972), quienes agruparon las

dos zonas más centrales (Galaico—Castellana y Lussoccidental—Alcudiense)

en una única división: la zona Centro—Ibérica. Quedando así dividido el

9
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Figura 2.1. Esquema estructural del cinturón Hercínico europeo:

1. Cabalgamientos principales. 2. Mantos de corrimiento más internos con

exfoliación horizontal, restos ofiolíticos y zonas de sutura. 3. Areas

deformadas con esquistosidad. 4. Cuencas externas. 5. Plataformas o

bloques con deformación Varisca pequeña o nula. 6. Desplazamiento de los e

mantos y vergencia de los pliegues tumbados principales. 7. Fallas de

desgarre. (Según Matte, 1986).
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Macizo Ibérico en cinco zonas: Cantábrica, Astur Occidental—Leonesa,

Centro—Ibérica, Ossa—Morena y Surportuguesa (Figura 2.2).

Figura 2.2. Zonificación del Macizo Ibérico según Julivert et al.,

(1972): 1. Zona Cantábrica; 2. Zona Astur Occidental-Leonesa; 3. y 4.

Zona Centro—Ibérica (separadas inicialmente en la clasificación de Lotze,

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

Más recientemente Farias et al. (1985) han propuesto una nueva zona

en el macizo herciniano de la Península Ibérica, la zona de

Galicia—Tras—os— Montes. La definición de esta nueva zona está basada en

la posición alóctona de los materiales Precámbricos y Paleozoicos sobre

los correspondientes a la zona Centro—Ibérica, así como en la naturaleza

diferente de estos materiales.

La subzona de Galicia—Tras—os—Montes incluye el Dominio Esquistoso

11
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de Galicia—Tras—os—Montes y el Dominio de los Complejos de rocas máficas

y metasedimentos relacionados con ellas: Complejo de Cabo Ortegal,

Complejo de Ordenes, Complejo de Braganga, Complejo de Morais y la unidad

de Malpica—Tuy (Figura 2.3). La posición estructural de estos macizos ha

sido objeto de una gran controversia, habiéndose propuesto

alternativamente interpretaciones autoctonistas (Matte y Ribeiro, 1967;

Van Overmeeren, 1975; Den Tex, 1978) y aloctonistas (Ribeiro et al.

1964; Anthonioz, 1970; Ries y Shackleton, 1971; Anthonioz y Ferragne,

1978; Iglesias et al. , 1983).

u
E

ZONA DE GAUCIA.TRAS-OS-MONTES

a) Dominio Esquistoso de
Galicia-Tras-os-Montes

b) Dominio de los complejosde
rocas unificas y relacionadas:
1- Cabo Ortegal, 2- Ordenes,
3- Unidad Maipica-Tuy,
4- Braganqa, 5- Morais

ZONA ASTUROCcIDENTAL- LEONESA

eo
e
u.
a

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

(1985).
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La hipótesis aloctonista es la más aceptada en la actualidad (ver,

por ejemplo, Matte, 1983; Arenas et al., 1986; Martínez—Catalán, 1990).

Esta hipótesis concuerda con la reinterpretación (Bayer y Matte, 1979) de

los datos gravimétricos de Van Overmeeren (1975) y Keasberry et al.

(1976), con los trabajos petrológicos de Ribeiro (1976), con los modelos

obtenidos a partir de anomalías gravimétricas y magnéticas por Castaño et

al. (1981), con los resultados de un perfil sísmico de corta longitud

realizado en el macizo de Morais por hm et al. (1982) y con

consideraciones generales de la estructura del arco Ibero—Armoricano

(Matte y Burg, 1981; Farías et al., 1985).

Desde el punto de vista tectónico podemos decir que el conjunto de

las rocas que forman Galicia fué sometido a una deformación polifásica

acompañada de metamorfismo regional durante la orogenia Herciniana. El

proceso de deformación incluye sucesivamente el desarrollo de pliegues y

cabalgamientos, ambos vergentes hacia el este o noreste; en relación con

estos cabalgamientos tendría lugar el emplazamiento de los complejos

antes mencionados. El proceso de deformación de todas estas estructuras

fué acompañado por una deformación interna muy importante de las rocas y

por el desarrollo sucesivo de esquistosidades (Parga—Pondal et al.

1982).

2.3 INFORMACIONGEOLOGICAY GEOFíSICA PREVIA

La geología superficial del Macizo Ibérico ha sido ampliamente

investigada durante las dos últimas décadas, a través de numerosos

estudios estratigráficos, estructurales y petrológicos (para una

recopilación ver, por ejemplo: Julivert et al. , 1980; Parga—Pondal, 1982;

Comba, 1983; Dallmeyer y Martínez García, 1990) que han contribuido

notablemente al conocimiento de su composición, formación y evolución

(por ejemplo: Julivert et al. , 1988; Martínez—Catalán et al. , 1988; Pérez

Estaún et al., 1988; Ribeiro et al. , 1988).

Sin embargo, el estudio del Macizo Ibérico por medio de métodos

geofísicos no está todavía lo suficientemente desarrollado como para

13
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constituir una contribución decisiva al conocimiento de su estructura
a;

profunda.

A los trabajos gravimétricos, magnéticos y de flujo térmico e’

recopilados por Banda (1988) podemos añadir, entre otros, las recientes

contribuciones de Ries et al. (1980). Perroud (1982) e Hirt et al. (1992) a

en el campo del paleomagnetismo; los estudios geocronológicos de Peucat

et al. (1990) y Dallmeyer et al. (1990, 1991) y los mapas aeromagnéticos
a

de España (Ardizone et al., 1989) y Portugal (Miranda et al., 1989). Si

bien todos estos trabajos contribuyen al conocimiento del Macizo Ibérico,

son todavía relativamente pocos los datos geofisicos disponibles en la

parte española e incompleto el conocimiento de su estructura cortical.

a

El conocimiento de las características de la estructura cortical es

de gran interés, ya que éstas pueden aportar argumentos para delimitar el u

conjunto de los posibles modelos tectónicos que se obtienen mediante el

análisis de las observaciones de la geología superficial. Como es bien a,

sabido, la técnica de los perfiles sísmicos de refracción es uno de los

métodos más potentes y adecuados para determinar la estructura de la
a,

corteza y manto superior terrestres.

En el Macizo Ibérico, los primeros estudios realizados con perfiles

sísmicos son los publicados por Mueller et al. (1973), cuyas líneas se

situaban fundamentalmente en la zona Surportuguesa. A estos estudios les m

siguieron, en territorio portugués, los de Moreira et al. (1977), Mendes

Victor et al. (1980), Hirn et al. (1982) y Caetano (1983). En España,

hasta el año 1989, excluyendo la campaña de Galicia de la cual nos

ocuparemos a continuación, sólo se habían realizado perfiles sísmicos, no

invertidos, en la parte central de la Meseta Ibérica (Payo y Ruíz de la

Parte, 1977; Banda et al., 1981; Suriñach y Vegas, 1988). El proyecto

ILIHA (Iberian Lithosphere Heterogeneity and Anisotropy) (ILIHA DSS

Group, 1993) y los recientes experimentos de sísmica de refracción y de
a

reflexión profunda (Pérez—Estaún et al., en preparación), realizados en

la zona Cantábrica, proporcionarán información sobre la estructura

sísmica de la corteza hercinica en zonas adyacentes a Galicia.

a
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2.4 EL EXPERIMENTO DE GALICIA, 1982

En la parte noroccidental de España, el Macizo Ibérico no ha

sufrido alteraciones importantes durante la orogenia Alpina y no existen

prácticamente sedimentos post-hercinicos, lo cual, unido al hecho de que

el basamento Hercínico continental se prolonga hacia el oeste decenas de

kilómetros bajo el Océano Atlántico, hace de Galicia un marco ideal para

un estudio de refracción sísmica.

El objetivo del experimento de refracción sísmica realizado en

Galicia, en el verano de 1982, era obtener información tanto de la

estructura profunda de la corteza como de las posibles variaciones

laterales en la corteza superior. Para ello se diseñó una red de perfiles

sísmicos situada sobre la parte occidental de la zona Astur—Occidental—

Leonesa, la parte norte de la zona Centro Ibérica y la zona de

Galicia—Tras—os—Montes (Figura 2.4).

Algunos de los perfiles fueron emplazados de manera que se pudiera

obtener un modelo global para la estructura de la corteza (Ribadeo—La

Guardia, Vivero—Viana del Bollo, Finisterre-Sarria, La Coruña—La Cañiza).

Otros fueron trazados para obtener detalles de la estructura superficial

y poder de esta manera resolver problemas geológicos concretos, tales

como los relacionados con los complejos metamórficos de alto grado y las

series ofiolíticas cercanas a la costa (Cedeira—Ferreira,

Ortegal—Finisterre); así como para poder determinar, mediante un perfil

en abanico (Asorey—Corgo) el efecto sísmico posible de una zona de

cizalla dúctil en profundidad.

En la figura 2.5 se muestra la posición exacta de los puntos de tiro

y la distribución de las estaciones de registro. En total se utilizaron

aproximadamente 7.6 toneladas de explosivo, distribuidas en 27

explosiones (22 en mar y 5 en tierra) que fueron registradas por 32

estaciones de registro analógico. Una descripción completa y detallada

del planteamiento y ejecución técnica del experimento puede encontrarse

en Córdoba (1986).

15
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Figura 2.4. Localización de los perfiles

estructural de Galicia de Matte (1983). Las

perfiles estudiados en este trabajo. 1.

Paleozoico inferior, a) Ollo de Sapo.

catazonales. 5. Granitos alumínicos. 6. Grani

sísmicos sobre el mapa

líneas gruesas indican los

Precámbrico superior. 2.

3. Ofiolitas. 4. Mantos

tos calcoalcalinos.

La interpretación de los perfiles cortos, paralelos a

diseñados para estudiar el complejo de Cabo Ortegal y el

Ordenes, ha proporcionado un modelo detallado de la

superficial en esa zona (Córdoba, 1986; Córdoba y Banda, 1988)

la costa,

Macizo de

estructura
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43’ 1

42’

Figura 2.5. Localización de los puntos de tiro y de las estaciones de

registro de todos los perfiles sísmicos registrados en la Campaña de

Galicia de 1982.

El objetivo de este trabajo es obtener información de la estructura

global de la corteza, por lo que centraremos nuestro estudio en el

análisis de los cuatro perfiles de larga longitud resaltados en la figura

2.4. Los datos técnicos de las explosiones utilizadas se recogen en la

tabla 2.1.

W
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TABLA 2.1

DATOS TECNICOS DE LAS EXPLOSIONES

Perfil Tiro Fecha Tiempo Lat.(N) Long.(W) Prof. Carga
07/82 (h:m:s) agUa(m) (kg)

RIBADEO-

LA GUARDIA

LA GUARDIA-

RIBADEO

VI VERO-

VIANA DEL

BOLLO

G20

G2

Gí

A20

AZ

Al

F20

F2

Fi

10 10:08:12.56

10 11:05:01.35

10 15:05:02.45

22

22

22

10:05:01.88

11:05:01.19

16:05:02.02

12 10:05:01.62

12 11:05:01.61

12 17:05:02.04

LA CORUÑA-

LA CAÑIZA

Dl 15 10: 05: 02. 24

12 15 12:05:02.25

43025.059

43025:469

8027.298

8027.298

80.00 200

83.30 200

FINISTERRE-

SARRIA

C20

Cl

C2

H3

H4

20 10:05:01.81

20 11:05:01.86

20 17:05:01.73

20 14:08:00.98

23 13:42:45.47

42059: 770
43000. 710

43001. 100

42053: 016

42052:632

18

a

-‘4

a;

o
43 35.
43037:

43037

41059.

0
41 55.

o
41 55.

43045

o

43 46.
43045

691

001

021

970

970

670

171

311

381

6053:620

6051:680

6052.010

8054.768

9000.698

o
9 01.018

7031 350

7031.800

7032.000

52.40

92. 10

95.70

23.55

96. 15

101.10

67.60

95.75

99.85

a

a,

a

a

20

400

500

20

400

800

20

200

400

u

9016.828

9020: 908

9020928

8012.233

8019.400

24. 10

84.95

98. 50

mi na

mina

20

200

200

600

240

a

a

u

a

a

a

a

u



2.5 SELECCION DE LOS DATOS

Vamos a explicar en este apartado con más detalle los criterios que

han llevado a la selección del material de datos.

Los datos seleccionados para este trabajo cumplen una serie de

requisitos que son condición necesaria para una interpretación de ondas

de cizalla. Los dos primeros puntos que vamos a comentar quedan

ilustrados en el ejemplo gráfico de la figura 2.6.

1.Las explosiones realizadas en el experimento de Galicia generaron,

en general, ondas S de gran amplitud. La energía de las ondas de

cizalla es del orden de magnitud de las ondas compresionales.

2.En la zona de las llegadas de las ondas de cizalla el nivel de

ruido es relativamente pequeño.

3. Durante el experimento no hubo apenas fallos de las estaciones, de

manera que casi todos los sismogramas fueron válidos y utilizables.

4.Más del 75% de las estaciones utilizadas fueron equipadas con

sismómetros de tres componentes, disponiéndose, por tanto, de una

gran cantidad de registros de las componentes horizontales.

Estos puntos muestran que el material de datos seleccionado es muy

apropiado para una interpretación de ondas de cizalla. Además, y esto era

un objetivo fundamental en nuestro trabajo, el disponer de muchos

registros de varias componentes hace posible aplicar o desarrollar nuevos

métodos para mejorar la relación señal—ruido de los datos registrados.

Para tener una primera visión global de los datos mostramos en las

figuras 2.7—2. 11 un ejemplo de ensamblaje de ondas E y otro de ondas S

para cada uno de los perfiles que vamos a estudiar.

La presencia en alguno de los ensamblajes de reflexiones subcríticas

NP indica que pueden observarse reflexiones de ondas convertidas en la

Moho (NS). Este punto muestra la validez de los datos para una

investigación de ondas convertidas.
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Por otra parte, además de disponer de un buen material de datos,

existe un modelo previo de distribución velocidad—profundidad para las

ondas P (Córdoba, 1986), que podremos utilizar como punto de partida al

interpretar los datos. Describimos, a continuación, brevemente dicho

modelo.

2.6 DESCRIPCION DEL MODELOPRELIMINAR DE ONDAS P

Utilizando un método bidimensional de trazado de rayos, Córdoba

(1986) desarrolló para cada perfil un modelo individual de la

distribución velocidad—profundidad; el ajuste estructural en la

intersección de las líneas le llevó a obtener el modelo tridimensional

para la corteza mostrado en la figura 2.12. Las líneas continuas

representan las zonas de las discontinuidades de las que se tenía

información a partir de los datos observados, mientras que las partes

dibujadas con lineas discontinuas son extrapolaciones.

Las características principales del modelo son:

—El espesor de la corteza en la parte central del área investigada

varía entre 30 y 32 1cm y disminuye hacia la costa, en donde se encuentran

valores que oscilan entre 26 y 27 1cm en la parte norte, 23 km en el

noroeste y 27 km en el suroeste.

—La corteza se estructura en tres capas principales: superior, media

y profunda, de espesores promedio 13, 8 y 10 1cm, respectivamente.

—Dentro de las capas, las velocidades son practicamente constantes y

tienen valores de 6.0 km/s, la corteza superior; 6.2 km/s la corteza

media y 6.9 km/s la corteza inferior. La distribución de la velocidad en

la corteza inferior presenta una variación lateral hacia la parte oeste,

donde la capa de velocidad 6.9 km/s cambia a una capa con gradiente, en

la que la velocidad aumenta linealmente con la profundidad desde 6.7 km/s

hasta 6.9 km/s.

—La velocidad en el manto superior es de 8.3 km/s.
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Figura 2.12 Modelo tridimensional de Córdoba (1986) para la distribución

velocidad—profundidad de las ondas P. —

a

2.6.1 Evaluación y mejora del modelo

El modelo de velocidad de ondas P, que acabamos de describir, está

basado sólo en la interpretación de tiempos de recorrido. Puesto que el

desarrollo del modelo de ondas S así como la investigación de ondas

convertidas se basa en el modelo de ondas E, tendremos que revisar éste

cuidadosamente antes de proceder a su utilización.

a
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Para la revisión y mejora del modelo utilizaremos el comportamiento

de las amplitudes y frecuencias de las fases sísmicas, información que no

fué considerada previamente.

El cuidado y detalle con que son descritos y presentados los modelos

bidimensionales de ondas P de Córdoba (1986), permite una

reinterpretación de los datos mediante la utilización de los importantes

avances conseguidos en los últimos años en el trazado de rayos y en el

modelado de amplitudes en medios bidimensionales. La incorporación de la

información de la amplitud, estudiada mediante la obtención de

sismogramas sintéticos, proporciona modelos mucho más completos y

realistas que los obtenidos a partir de una interpretación <inicamente de

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

Por otra parte, consideraremos no sólo la componente vertical de los

datos sino también las dos componentes horizontales y sólo después de

realizar un análisis espectral y de polarización de los datos fijaremos

las correlaciones en los ensamblajes, utilizando para la reinterpretación

sólo aquellas fases que puedan ser correlacionadas con seguridad.

De esta manera obtendremos un modelo de velocidad de ondas P que

será nuestro modelo de partida en las investigaciones de ondas S y de

ondas convertidas, el cual, al incorporar más información quizá sea, como

preconizó Fuchs (1970), menos detallado pero más realista.
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CAPITULO 3

ANALISIS ESPECTRAL

31 INTRODUCCION

El factor más importante para determinar la calidad de una serie de

datos sísmicos dada es la relación señal—ruido. Se define la señal como

la parte deseada de los datos y el ruido como la parte no querida. Esta

definición de señal y ruido es subjetiva en el sentido de que una parte

dada de los datos se considera señal cuando estamos interesados en ella

y sabemos cómo analizarla e interpretarla y se toma como ruido en caso

contrario.

La señal objeto de estudio e interpretación en este trabajo, está

formada por las diferentes llegadas de ondas internas, compresionales y

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

La interpretación de las llegadas de las ondas de cizalla y

convertidas así como de las llegadas P tardías se presenta problemática,

ya que estas llegadas se ven perturbadas de manera importante por la

energía varias veces reflejada y dispersada de las ondas 1’ que llegan

antes (‘ruido generado por la señal”) y, por lo tanto, sólo pueden ser

correlacionadas con gran dificultad.

Para conseguir ensamblajes de sismogramas con una relación

señal—ruido más favorable, que permita una correlación segura de las

llegadas de ondas de cizalla y convertidas, hay que efectuar un filtrado

adecuado. Para ello se pueden utilizar distintas propiedades de los datos

sísmicos, ante las cuales la señal sísmica y el ruido presentan un

comportamiento diferente.
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En este trabajo las propiedades que estudiaremos y utilizaremos para

mejorar la información contenida en nuestros datos son: el contenido de

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

al

El objetivo de este capitulo es conseguir una mejora de la relación

señal—ruido de nuestros datos mediante un filtrado de frecuencias. e,

Investigaremos el comportamiento espectral de las ondas compresionales y

de cizalla con el fin de determinar las frecuencias de corte más
a

apropiadas para realizar un filtrado de frecuencias adecuado, que nos

permita conseguir ensamblajes mejorados en los que se destaquen
e,

claramente del ruido las llegadas de las ondas de cizalla y convertidas,

haciendo posible así la separación e identificación de los diferentes

grupos de onda, esencial en nuestro trabajo.

a

3.2 COMPORTAMIENTOESPECTRALOBSERVADODE LAS ONDAS INTERNAS

e
Podemos obtener una primera idea sobre la calidad de nuestros datos,

referente al ruido y al comportamiento de las frecuencias de las llegadas
a

de las ondas compresionales y de cizalla, observando los ensamblajes de

los sismogramas sin tratar. (Figuras 2. 7—2.11).
a

De la observación de los ensamblajes de ondas P llama la atención un

rasgo común a varios perfiles: una clara llegada de baja frecuencia a

precedida en el mismo sismograma por fases de alta frecuencia. Esto se

observa claramente entre 80—110 y 60-130 km en los ensamblajes de los e

perfiles Vivero—Viana y La Coruña—La Cañiza (ver figuras 2.9a y 2.lla,

respectivamente). La importancia de esta observación, así como una

explicación a la misma se discutirá más adelante.

a
De la observación comparada de los ensamblajes de ondas P (Figuras

2.7a—2.lla) con los correspondientes de ondas S (Figuras 2.7b—2.llb)

podemos deducir algunos rasgos claramente característicos de los

ensamblajes de ondas S:

— A distancias cortas del punto de tiro, hasta 60—80 1cm,

generalmente el ruido en los ensamblajes de ondas S es grande, ya que

a
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debido a la pequeña separación temporal entre los grupos de llegadas P y

S a esas distancias, las llegadas S quedan sumergidas en la coda de las

ondas P precedentes. Este ruido generado por la señal, hace difícil en

muchas ocasiones detectar y correlacionar las llegadas de ondas S

procedentes de la corteza más superficial. A grandes distancias el ruido

en los ensamblajes es claramente más bajo.

— A distancias intermedias del punto de tiro (rango de distancias

entre 60—80 1cm y 120-140 km, según el perfil) y para tiempos reducidos de

recorrido entre O y aproximadamente 2 segundos, no pueden, en general,

reconocerse llegadas o al menos establecer correlaciones con seguridad en

los ensamblajes de ondas S, a diferencia de los ensamblajes de ondas P en

los que para estos rangos de distancias y tiempos pueden detectarse con

claridad llegadas fácilmente correlacionables. Este comportamiento

plantea la necesidad de realizar un filtrado de los ensamblajes de ondas

S para saber si las llegadas S están ocultas en el ruido o si en realidad

no está presente la energía S correspondiente a la observable F.

— A simple vista, y de forma general, puede observarse que las

frecuencias de las llegadas de las ondas de cizalla son más bajas que las

del conjunto de ondas compresionales.

Teniendo en cuenta este comportamiento de la frecuencia en nuestros

datos, se hace necesario, en el análisis de las ondas de cizalla,

realizar un filtrado de frecuencias paso—banda para eliminar o al menos

atenuar las ondas P de más alta frecuencia, que se superponen en los

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

3.3 INVESTIGACION DEL CONTENIDO IlE FRECUENCIAS MEDIANTE ESPECTROS SUMA

3.3-1 Método de cálculo del espectro suma

A continuación se confirman cuantitativamente, por medio de un

análisis espectral, las observaciones cualitativas descritas en el

apartado anterior y se buscan las frecuencias límite para el filtrado

paso—banda de los ensamblajes de ondas S.
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u;

El objetivo del análisis espectral es encontrar las bandas de las aí

frecuencias principales de las ondas F y 8 de los sismogramas de los

perfiles que vamos a interpretar, y determinar así las frecuencias de e’

corte que separen lo mejor posible dichas bandas.

e,

Como procedimiento de análisis se 0pta por el cálculo del espectro

suma. En esencia se trata de calcular los espectros de amplitud en varios
e,

sismogramas de un ensamblaje, sobre una ventana de tiempos elegida y

sumarlos a continuación. La suma de los espectros individuales
a

proporciona el espectro suma, el cual nos permite tener una primera idea

del comportamiento medio de las frecuencias de las llegadas que se

producen en la ventana de tiempos elegida. Según la posición de la

ventana de tiempos sobre el sismograma se obtiene información de la

frecuencia principal de las ondas Fo 8. a,

No se incluye en este trabajo un estudio de los diferentes métodos

de cálculo espectral ni la formulación matemática concerniente a la

teoría del análisis de Fourier, puesto que es numerosa la bibliografía
a

que trata con detalle estas cuestiones (ver, por ejemplo, los libros de

Papoulis (1978), Báth (1968) , Jenkins y Watts (1968) y Kanasewich

(1973)). No obstante, antes de presentar y discutir los resultados —

obtenidos con el cálculo de los espectros suma, anotaremos brevemente

algunas observaciones sobre el proceso seguido para obtener el espectro a

discreto de los sismogramas estudiados.

a
Los sismogramas estudiados fueron digitalizados electrónicamente con

una razón de muestreo de 400 Hz. Después de decodificar la señal de

tiempo, determinar la razón de muestreo exacta y eliminar los “spikes en

los sismogramas, las señales fueron filtradas con un filtro digital
a

paso—baja de 32 Hz sin desfase y la razón de muestreo se redujo a 100 Hz.

(Una descripción detallada del procesado numérico de las señales se
a

encuentra en Córdoba, (1986)). Por tanto, nuestros sismogramas tienen, en

principio, 100 muestras por segundo. La frecuencia de Nyquist queda

entonces fijada en 50 Hz, valor suficientemente elevado para eliminar el

error de aliasing en los espectros obtenidos. En la práctica, sin

a
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embargo, comprobamos que el número de muestras por segundo varía

ligeramente de unos sismogramas a otros, según la velocidad de

digitalización de los sismogramas investigados. De todas formas en todos

los sismogramas, el intervalo de muestreo es muy próximo a 0.01 s, por lo

que la frecuencia de Nyquist es aproximadamente 50 Hz en todos los

espectros individuales obtenidos.

El cálculo del espectro se llevó a cabo con el algoritmo de

transformada rápida de Fourier de Cooley y Tukey (1965). Este algoritmo

requiere que el número de muestras de la función temporal que se analiza

sea una potencia de dos. Para una primera investigación general del

conjunto de llegadas de las fases P o S se escogen ventanas de tiempo

amplias. En general se utilizan 512 (o 1024) puntos para calcular el

espectro (según el rango de distancias en el que estemos trabajando).

Como el intervalo de muestreo aproximado es de 0.01 s la duración de la

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

La resolución espectral Ay, es decir, la diferencia entre las

sucesivas frecuencias analizadas, depende de la duración temporal, T, de

la ventana (Hrigham, 1974), siendo Av = 1/T, de manera que en nuestros

espectros, la resolución de frecuencias es del orden de 0.2 (o 0.1) Hz.

Con el fin de obtener valores espectrales equidistantes, antes de sumar

los espectros, efectuamos un proceso de interpolación lineal (Gerald y

Wheatley, 1989).

Por último indiquemos que se analizaron diferentes funciones ventana

para estudiar la distorsión y la influencia del efecto de las fugas de

frecuencia en el espectro estimado; este efecto es inherente al cálculo

de la transformada discreta de Fourier debido al truncamiento necesario

en el dominio de tiempos.

Las funciones ventana investigadas fueron la ventana rectangular,

dos ventanas coseno (Hanning y Hamming) y la ventana triangular Bartlett.

(Las ecuaciones de estas funciones ventana en el dominio de tiempos y de

sus correspondientes transformadas de Fourier pueden encontrarse en el

libro de Báth, 1974). En la figura 3.1 mostramos un ejemplo del
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r

comportamiento de estas ventanas en el cálculo del espectro de una serie

temporal de 512 puntos.
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Figura 3.1. Comparación de la estimación espectral obtenida al aplicar

diferentes funciones venatana: (a) Hanning, (b) Hamming, Cc) Bartlett, Cd)

rectangular, a una misma serie temporal de 512 puntos.

Como función ventana se eligió una ventana rectangular, ya que, si

bien es la que produce las mayores oscilaciones en el espectro también es

la que, con la longitud temporal de nuestra función, muestra la mejor

resolución de frecuencias, siendo además la ventana que produce una mejor

estimación de las partes de mayor amplitud del espectro CFark et al.

1987).
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3.3.2 Espectros suma calculados

Los sismogramas en los que se llevaron a cabo los cálculos

espectrales fueron escogidos proporcionalmente entre todos los rangos de

distancias del ensamblaje, eligiendo aquellos que presentaban una

relación señal—ruido favorable y eliminando los afectados por un alto

nivel de ruido.

En todos los perfiles del experimento de Galicia, estudiados en este

trabajo, se registraron dos o más explosiones, por lo que investigaremos

independientemente la radiación de energía en cada uno de los tiros.

Cuando las diferencias en la respuesta espectral no sean demasiado

grandes podremos calcular conjuntamente los espectros suma de todos los

tiros de un perfil.

En las figuras 3.2—3.6 se muestran los espectros suma obtenidos para

cada uno de los perfiles investigados. Los designamos como espectros suma

P o E cuando la posición de la ventana analizada se encuentra en los

sismogramas sobre el espacio temporal de las llegadas de las fases

compresionales o de cizalla, respectivamente.

Para el cálculo de los espectros suma E, se analizaron las tres

componentes de los sismogramas, no apreciándose diferencias en los

espectros suma obtenidos. Elegimos para el estudio y representación la

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

A continuación resumimos para cada perfil los resultados obtenidos

con el análisis del espectro suma.

3.3.2.1 LA GUARDIA-RIBADEO

Los espectros suma para este perfil, representados en la figura 3.2a

y b, han sido obtenidos mediante la suma de los espectros individuales

calculados para 15 sismogramas comprendidos en el rango de distancias

entre 80 y 150 1cm del punto de tiro. La longitud de las ventanas

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

cizalla. a’

La banda de frecuencias principales de las ondas 5 (Fig. 3.2b) se a

encuentra entre 2 y 8 Hz. A partir de los 6 Hz se produce una caída

brusca de la banda principal, no apareciendo en el espectro ninguna

energía significativa más allá de los 8 Hz, Por el contrario el espectro

de las ondas P (Fig. 3.2a) presenta amplitudes significativas en un rango
a

más extenso de frecuencias. El espectro P presenta una frecuencia

dominante a 4 Hz y un segundo máximo de frecuencias a los 13 Hz, pudiendo

aún observarse a los 18 Hz un pico cuya altura supone un 40% de la

amplitud de la frecuencia principal. Los espectros P y 5 se diferencian,

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

las ondas E.

e,

Se han analizado independientemente los espectros de los dos tiros

de mayor tamaño registrados en este perfil; ambos muestran

aproximadamente el mismo comportamiento espectral: una banda de

frecuencias principales de las ondas 5 por debajo de los 10 Hz y tres
a

picos de amplitud significativa en el espectro de las llegadas P,

superando la amplitud del segundo máximo, en torno a los 13 Hz, en uno de

los tiros, el 60% de la amplitud de la frecuencia principal, a

a
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Figura 3.2. Espectros suma normalizados del perfil La Guardia—Ribadeo. U

Ca) Espectro suma de las ondas E. <b) Espectro suma de las ondas 5.
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3.3.2.2 RIBADEO-LA GUARDIA

En la figura 3.3 se muestran los espectros suma E y S obtenidos para

el perfil Ribadeo—La Guardia, mediante la suma de los espectros

individuales de 21 sismogramnas, comprendidos en el rango de distancias

entre 40 y 150 km del punto de tiro.

El espectro suma de las ondas P (Mg. 3.Sa) presenta una estrecha

banda de frecuencias principales entre 2 y 6 Hz, con una frecuencia

dominante en torno a los 4 Hz y un segundo máximo a los 12 Hz cuya

amplitud supera el 60 % de la amplitud de la frecuencia principal.

Alrededor de los 20 Hz el espectro presenta una meseta cuya amplitud

supera ligeramente el 20 ‘4 de la amplitud del máximo principal.

La frecuencia dominante de las ondas S se encuentra aproximadamente

en 3.5 Hz (lMg. 3.3b). A partir de 6 Hz la amplitud espectral decrece

rápidamente pero de nuevo el espectro presenta una zona de amplitud

considerable entre aproximadamente 8 y 13 Hz. A partir de este valor la

amplitud cae bruscamente hasta 15 Hz, valor a partir del cual no aparece

en el espectro ninguna energía significativa más.
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Tal y como se hizo para el perfil La Guardia—Bibadeo, no hemos

considerado, en el cálculo del espectro suma, el espectro correspondiente a’

al tiro de menor tamaño (20 Kg), porque además de ser pocos los

sismogramas de este tiro utilizados en la elaboración del ensamblaje e

presentan, en general, una relación señal—ruido desfavorable.

e
3.3.2.3 VIVERO-VIANA DEL BOLLO

e
En la figura 3.4a y b se representan los espectros suma P y S

correspondientes a los sismogramas registrados entre 100 y 200 km de

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

La banda de las frecuencias principales de las ondas P se encuentra m

entre 3 y 7 Hz, con una frecuencia dominante alrededor de los 4 Hz,

pudiendo además apreciarse en el espectro un pico en torno a los 12 Hz.

cuya amplitud es aproximadamente el 30 % de la amplitud de la frecuencia

principal.

El espectro suma de las ondas S (Fig. 3.2b) presenta un máximo en
a

torno a los 3.5 Hz, extendiéndose la banda de frecuencias principales, de

manera similar a la de las ondas P, hasta aproximadamente 8 Hz. Entre 10

y 13 Hz, el espectro presenta una meseta cuya amplitud es el 20 % de la

amplitud de la frecuencia principal.

o
Por tanto, las ondas P y S, registradas en el rango de distancias

entre 100 y 200 1cm del punto de tiro, presentan un comportamiento a

espectral similar.

a
En la figura 3.2c y d mostramos los espectros suma de las ondas ? y

S correspondientes a los sismogranas registrados en el intervalo de
a,

distancias comprendido entre 45 y 100 1cm. En este caso la longitud de las

ventanas analizadas ha sido de 512 puntos.
a

Podemos observar cómo en el espectro suma P (Fig. 3.2c) aparecen dos

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

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

a
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El espectro suma de las ondas S en el espacio cercano se muestra en

la figura 3.2d, donde se observa un claro máximo principal en torno a los

4 Hz y un segundo máximo alrededor de los 12 Hz, a partir del cual se

produce un descenso brusco en el espectro. Por encima de 15 Hz no aparece

en el espectro ninguna energía significativa más. Un análisis detallado

de los sismogramas individuales muestra que el ligero ascenso producido

en torno a los 20 Hz puede atribuirse a la coda de las ondas P, incluida,

a distancias cortas, en la ventana de análisis de las ondas S.
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Figura 3.4 Espectros suma normalizados del perfil Vivero—Viana del

Bollo. (a) y Ch) Espectros suma P y S, respectivamente, de los simogramas

registrados entre 100 y 200 1cm del punto de tiro; Cc) y Cd) Espectros

suma E y S, respectivamente, correspondientes al espacio cercano.

(a) (b)

±0 20 30 40 50 ±0 20 30 .40 50

(e)

u.

o
D
1-
H
J
o-
2:
4

o

HZ

(d)o
D
1-
H
~1
a-
‘2
4

O
±0 20 30 40 50

HZ

41



a’

3.3.2. 4 FINISTERRE-SARRIA

e

Para calcular los espectros suma de las ondas P y £ de este perfil

se han analizado los sismogramas registrados entre 40 y 110 1cm del punto

de tiro, utilizando ventanas de 512 puntos para el cálculo de los

espectros individuales. Los dos tiros registrados en este perfil

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

Ca) Espectro suma E. Cb) Espectro suma 5, componente vertical. Cc)

Espectro suma E, componente radial.
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En la figura 3.Sa se muestra el espectro suma P resultante, en el

que aparecen tres picos de amplitud considerable. El espectro presenta

una frecuencia dominante a 4 Hz, un segundo máximo a 14 Hz y un tercer

pico, en torno a los 21 Hz, de amplitud aún significativa ,ya que supera

el 40 % de la amplitud de la frecuencia principal

La banda de frecuencias principales de las ondas S se extiende

entre aproximadamente 2 y 8 Hz (Figs. 3.Sb y c) con una frecuencia

dominante a 3.5 Hz. A partir de los 10 Hz la amplitud asciende suavemente

hasta 14 Hz, donde aparece un máximo relativo cuya amplitud no llega a

alcanzar el 25 ~‘, de la amplitud de la frecuencia principal. A

continuación se produce un descenso brusco, no pudiendo observarse por

encima de los 15 Hz ninguna contribución significativa.

Mostramos para este perfil los espectros suma S de las componentes

vertical (Fig. 3.Sb) y radial (Fig. 3.5c) como ejemplo del comportamiento

relativamente uniforme observado para todas las componentes en los

espectros de ondas S.

3.3.2.5 LA CORUÑA-LA CAÑIZA

Las llegadas P del perfil La Coruña—La Cañiza, cuyo espectro suma se

muestra en la figura 3.6a, presentan, en relación con los otros perfiles

estudiados, un contenido mayor de altas frecuencias. En el espectro no

aparece un máximo claramente diferenciado, sino dos frecuencias

principales a 4 y 14 Hz, pudiendo apreciarse aún por encima de los 20 Hz

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

El espectro suma de las ondas S, calculado, como el espectro suma P,

a partir de los sismogramas registrados a distancias mayores de 40 1cm, se

muestra en la figura 3.6b. La banda de frecuencias principales de las

ondas S, se extiende aproximadamente entre 2 y 7 Hz, presentando el

espectro una clara frecuencia dominante a los 3.5 Hz. El espectro suma S

todavía ocupa partes de frecuencia perceptible hasta 15 Hz.
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Figura 3.6. Espectros suma normalizados del perfil La Coruña—La Cañiza.

(a) Espectro suma P. (U Espectro suma S. Cc) Espectro suma del ruido.

Se ha efectuado para cada perfil un análisis espectral del ruido,

con objeto de saber cuál es la influencia del ruido de fondo en el

espectro de la señal. Como ejemplo de los resultados obtenidos, se

muestra en la figura 3.6c el espectro suma del ruido correspondiente al

perfil La Coruña—La Cañiza. Podemos observar cómo el ruido no afecta de

forma apreciable el espectro de la señal debido al alto valor de la

relación señal—ruido.
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3.3.3 Resultados obtenidos. Filtrado de frecuencias

En resumen, de los cálculos realizados anteriormente, se deduce que

las frecuencias principales de las ondas S (fa) son ligeramente

inferiores a las encontradas para las ondas P (fp). En promedio, la

relación de las frecuencias principales de las ondas S y P, f¡o/fp, es de

aproximadamente 0.8. Resultados similares a éste han sido encontrados por

otros autores (por ejemplo. Stangl et al., 1989; Alekseev et al., 1988;

Ruthard, 1986).

Las ondas de cizalla muestran aproximadamente el mismo

comportamiento espectral para todos los perfiles analizados, un máximo

principal claramente diferenciado y un contenido espectral significativo

para frecuencias siempre por debajo de los 15 Hz. Los espectros suma P,

sin embargo, muestran un comportamiento espectral menos uniforme para las

ondas compresionales.

La banda de frecuencias principales de las ondas E se encuentra en

el mismo espacio de frecuencias bajas que la de las ondas de cizalla,

pero en todos los perfiles las ondas P presentan amplitudes más fuertes

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

— Los resultados del análisis espectral realizado permiten determinar,

de manera fiable, las bandas de frecuencia más apropiadas para filtrar y

dibujar los ensamblajes antes de iniciar la interpretación de los datos.

Un filtrado inadecuado de los datos, por carecer del necesario control

del contenido espectral de los mismos, puede dar lugar a interpretaciones

imprecisas. Como ejemplo de la importante influencia del filtrado de los

datos véanse las interpretaciones tan diferentes obtenidas, para los

datos del proyecto Fennolora, por Kullinger y Lund (1986) y por Stangl et

al. (1989).

A partir de los resultados anteriormente obtenidos establecemos 15

Hz como frecuencia límite para un filtrado paso—banda unitario de todos

los ensamblajes de ondas 5. Con esta frecuencia de corte podemos suprimir

la contribución en altas frecuencias de las ondas P. En algún perfil se
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podrá aplicar una banda de frecuencias más estrecha para filtrar los

ensamblajes de ondas S, pero en ningún caso podremos aplicar una

frecuencia de corte inferior a los 10 Hz, ya que se suprimirían en la

misma medida las energías P y S. a’

Por tanto, antes de proceder a la interpretación, filtramos nuestros a’

datos, mediante la aplicación de un filtro recursivo sin desfase (ver

Córdoba (1986) y Matías (1992)), a partir del cual obtenemos, como se u

verá en el Capítulo 7, ensamblajes mejorados que permiten, respecto de

los ensamblajes sin tratar, una mejor separación e identificación de los

diferentes grupos de onda, siendo así posible establecer una correlación

más segura de las llegadas.

a

a,

3.4 ANÁLISIS DE FRECUENCIASA LO LARGO DE UN SISMOGRAHA

3.4-1 Objetivos y método

a

El análisis espectral realizado en el apartado anterior nos permite

establecer una primera separación de las llegadas compresionales y de
a

cizalla presentes en los sismogramas, en función de sus diferentes

comportamientos espectrales.
a

Nos proponemos a continuación investigar si la aparición de una

frecuencia característica (un pico) en el espectro está relacionada con

la presencia de una fase determinada en el sismograma; es decir,

trataremos de separar las diferentes fases sísmicas presentes en un

sismograma según el contenido espectral de las mismas.

a

Para esta investigación utilizaremos como método de análisis

espectral el conocido en la literatura como “método de la ventana móvil” a
(‘moving—window method”, ver, por ejemplo, Báth, 1974), el cual permite

investigar el espectro de la señal como una función del tiempo (por
a

ejemplo, McGarr et al., 1964).

a
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Este método, de comprobada utilidad en el análisis de eventos

sísmicos múltiples (Trifunac y Brune, 1970), ha sido excasamente aplicado

a trabajos de refracción sísmica. Ruthard (1986) aplicó un procedimiento

similar al desarrollado en este trabajo, aunque con objetivos ligeramente

diferentes, a datos de perfiles sísmicos.

En esencia el método consiste en desplazar a pasos una ventana a lo

largo de un sismograma y calcular, para cada posición de la ventana, el

espectro de la correspondiente serie temporal. Los espectros asi

obtenidos se dibujan en un gráfico bidimensional frecuencia—tiempo, en un

punto que caracterice la posición de la ventana durante el cálculo del

espectro correspondiente. En nuestro estudio representaremos los

espectros calculados a lo largo del eje de tiempos, asignando cada

espectro al punto central de la ventana correspondiente, según el esquema

de la figura 3.7.

A(t)
Vi

Va L~J

Pl
1

4
H
ti
Z
‘u
u
‘Ji
a:
b.

Figura 3.7. Esquema del método de la ventana movil Vi, ventana de tiempo

analizada, fi, espectro correspondiente a la ventana i. ti, punto central

de la ventana.

ti t2 ta

TIEMPO CS>
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s

De esta forma obtenemos para cada sismograma un conjunto de

espectros, correspondientes a los distintos tramos temporales analizados,

representados en un gráfico frecuencia-tiempo que describe la evolución a’

temporal del contenido de frecuencias del sismograma y, por tanto, el

cambio del contenido espectral en función de las diferentes llegadas

presentes en el mismo.

a
La información proporcionada así mediante el análisis espectral con

el método de la ventana móvil, ofrece la posibilidad de inferir, al

aparecer un pico de frecuencias en el espectro, la presencia de una

determinada fase en el sismograma, lo cual seria de enorme utilidad para

reconocer o confirmar la presencia de llegadas (como las S tempranas) que

por su debilidad no pueden, en general, ser correlacionadas con seguridad

mediante un análisis directo de los sismogramas simplemente en el dominio

de tiempos.

a

Antes de aplicar el método de la ventana móvil a nuestros datos

hemos de tomar en consideración dos cuestiones fundamentales: la a,

resolución de frecuencias y la resolución en el dominio de tiempos.

a
La resolución espectral depende de la forma y longitud de la ventana

de tiempos. Una ventana de mayor longitud proporciona una resolución
a

mejor (es decir, un detalle mayor) en el espectro calculado. Pero una

longitud menor implica una estabilidad mayor. Por tanto, tuvimos que

llegar a un compromiso entre resolución, estabilidad y tiempo de cálculo —

al elegir una longitud de ventana apropiada. Mediante diferentes pruebas

se comprobó que el ancho de la ventana era un parámetro mucho más a

significativo que el tipo de ventana utilizada.

a
La resolucián temporal, entendida como la precisión con la cual se

puede determinar el tiempo de llegada de una fase determinada a partir de a
la primera aparición de su frecuencia característica en uno de los

espectros calculados, depende de la longitud del paso (intervalo de
a

tiempo) con el que se desplace la ventana a lo largo del sismograma. Si

una ventana se desplaza en relación con la anterior un intervalo de

tiempo At del sismograma, una señal que cause la aparición de un nuevo S

u
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pico de frecuencia en el espectro, se encontrará en ese intervalo

temporal del sismograma.

Se probaron diferentes longitudes de ventana y de desplazamiento

temporal, eligiéndose como longitud final de la ventana 2.56 segundos y

como paso 32 puntos.

Los programas para el cálculo y representación gráfica del contenido

espectral mediante el análisis de la ventana móvil fueron desarrollados

en un ordenador }IP1000 A—700. Para su representación cada espectro es

normalizado respecto al valor pico máximo.

34.2 Resultados obtenidos con .l. método de la ventana móvil

Se analizan con este método todos los perfiles estudiados en este

trabajo, investigando principalmente aquellos sismogramas en los que, por

su posición en el ensamblaje, esperamos la presencia de varias llegadas

5.

El análisis con el método de la ventana móvil muestra con más

claridad que los espectros suma, la división entre las llegadas P de

frecuencia más alta y las llegadas 5 de frecuencia menor (figuras 3.8 y

3.9).

El diferente contenido espectral, tanto para sismogramas de perfiles

distintos como para sismogramas contiguos en un mismo ensamblaje, no

permite establecer una relación única entre una determinada fase y la

presencia de un pico concreto en el espectro. Así, por ejemplo, la fase

P P del sismograma analizado en la figura 3.8 tiene una frecuenciaa
característica de aproximadamente 12 Hz, mientras que para la misma fase

en el sismograma de la figura 3.9 aparecen dos picos de frecuencias 5 y

13 Hz aproximadamente.

En algunos casos la primera llegada 5 en el sismograma es fácil de

detectar por el cambio brusco de frecuencias altas a bajas observable en
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a

los espectros. Un ejemplo de este tipo de resultado se muestra en la

figura 3.8, donde la aparición de un alineamiento de bajas frecuencias en a’

torno a los 3.5 Hz, se puede correlacionar con la presencia de una

primera llegada S en el sismograma. (Observación: el desplazamiento sí

temporal entre la primera aparición de la frecuencia y el tiempo de

llegada, se debe a la representación del espectro en el punto medio de la a;
ventana analizada).

a
En otros casos, las bandas de las frecuencias principales de las

ondas P y 5 registradas en un sismograma, son tan próximas que el

corrimiento a bajas frecuencias asociado a la llegada de una onda 5 no es

tan evidente, por ejemplo, el desplazamiento de 5 a 4 Hz que ocurre en el

espectro de la figura 3.9, en el intervalo temporal correspondiente a la a;

primera llegada 5. En esta figura, lo más llamativo es la ausencia de las

altas frecuencias P, en torno a los 12 Hz, en el dominio temporal de las

llegadas 5.

a
Los dos ejemplos mostrados ponen de manifiesto la necesidad de

interpretar de manera individualizada el conjunto de espectros obtenido
a

para cada uno de los sismogramas investigados

Una observación cuidadosa de los datos nos permite obterner aún más

información. Un cambio en el aspecto de los espectros, como el

corrimiento de un pico a frecuencias mayores o menores (figura 3.9) o la

aparición de nuevas frecuencias en el espectro (a 6 Hz aproximadamente en

torno al punto 896 de la figura 3.8), nos permiten en unos casos deducir a,

la presencia de una fase en el sismograma y en muchas ocasiones confirmar

la presencia de una llegada esperada. Por tanto, a la hora de establecer
a

las correlaciones en los ensamblajes, los resultados del análisis del

método de la ventana móvil pueden suponer una ayuda decisiva.
a

a,

a,
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35 INTERPRETACION DE LOS RESULTADOS

El espectro de amplitud de las señales sísmicas generadas por una

explosión submarina puede ser analizada teóricamente a partir del modelo

propuesto por Wielandt (1975). No es nuestro objetivo interpretar la

composición espectral específica de cada uno de los tiros investigados;

sin embargo, características generales en los espectros de ondas P, como

la presencia de picos bien definidos con frecuencias aproximadamente

múltiplos de la frecuencia fundamental, así como la existencia de un

lóbulo principal y otro secundario, pueden ser justificados con dicho

modelo por efecto de las oscilaciones de la burbuja producida por la

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

Un factor que puede influir decisivamente en la composición

espectral de las ondas es la ejecución técnica de la explosión. Un

estudio detallado de la influencia en el espectro de parámetros de la

fuente sísmica, tales como el tamaño de la carga explosiva, la

profundidad a la que se detona o la altura de la carga sobre el fondo del

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

El análisis comparado de la composición espectral de las ondas

compresionales y de cizalla de nuestros datos muestra que los espectros

P presentan en frecuencias más altas que las del máximo principal uno o

dos picos de amplitud considerable, mientras que en altas frecuencias no

aparece en los espectros 5 energía significativa.

Una posible causa de este diferente comportamiento espectral de las

ondas compresionales y de cizalla puede ser la atenuación de las ondas

internas en la corteza terrestre. La atenuación sísmica es la suma de los

“factores de pérdida” debidos a la anelasticidad y a la dispersión

(Kennett. 1983). El efecto de la atenuación anelástica en la amplitud de

una onda interna de frecuencia w, al propagarse una distancia x, puede

describirse a través de un término exponencial de la forma,

erx

donde,
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sí

= ¿o 1 2cQ
a

(Pilant, 1979), siendo o, la velocidad de las ondas internas y Q, el
a,factor de calidad o coeficiente de disipación específica, que representa

la fracción de energía disipada durante un período en una onda armónica

(Aki y Richards, 1980). Teniendo en cuenta que la velocidad de las ondas —

de cizalla es inferior que la de las ondas compresionales y que los

valores de Q son más pequeñospara las ondas 9 que para las ondas E

Q 3 ( Vp
p 4 Vs a,

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

recorrido y de frecuencia, las ondas 5 se atenúan más que las ondas E. a,

Esto aclara que las llegadas de las ondas 5 muestren frecuencias más a,

bajas que las correspondientes fases E, puesto que las frecuencias altas

en las ondas S se atenúan más rápidamente.

Por otra parte, la variación del contenido de frecuencias entre

sismogramas contiguos, observada en el análisis espectral realizado,

muestra cómo pueden influir en el comportamiento espectral las

condiciones en el lugar de registro, como, por ejemplo, la geología a,

superficial.

a

Ahora bien, las características propias de cada localización no

pueden explicar la presencia, observada en algunos de nuestros perfiles y a

a la que nos hemos referido en el apartado 3.2, de llegadas (E E) de baja
>4

frecuencia precedidas en el mismo sismograma por precursores de alta

frecuencia.

a,

Indudablemente el origen de este fenómeno debe hallarse en la

corteza inferior o en la discontinuidad corteza—manto, siendo en

principio varias las posibles causas de esta atenuación dependiente de la

frecuencia:
a

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

sintéticos que las altas frecuencias pueden ser atenuadas por transmisión
a
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a través de una única lámina delgada de alta velocidad, en el caso de

incidencia supercrítica.

-Otro posible origen de esta atenuación selectiva de la frecuencia

es la generación de reflexiones múltiples de corto recorrido dentro de un

medio compuesto de capas alternantes de alta y baja velocidad (0’Doherty

y Anstey, 1971). Las componentes de baja frecuencia, como muestran

Richards y Menke (1983), son insensibles a las fluctuaciones rápidas de

la velocidad, mientras que por el contrario, las ondas de alta frecuencia

son múltiplemente dispersadas y eliminadas de la parte inicial del tren

de ondas transmitido.

—Las variaciones laterales en la Moho y la absorción anelástica

dentro de la corteza inferior serían otras posibles causas de la

atenuación dependiente de la frecuencia.

El modelo más realista para explicar la pérdida de altas frecuencias

observada en las llegadas E’ E y el único que puede explicar (como
>4

muestran los cálculos de Paul y Nicollin, 1989) la totalidad de la

atenuación observada es el de una corteza inferior compuesta por láminas

alternantes de alta y baja velocidad.

En conclusión, la observación de llegadas P P de baja frecuencia en
>4

presencia de precursores de alta frecuencia debe ser considerada como

una clara indicación de la existencia de una corteza inferior laminada;

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

ANALISIS DE POLARIZACION

41 INTRODIJCOION

Como ya se indicó en el capitulo anterior otra propiedad de los

eventos sísmicos que puede ser utilizada para mejorar los datos

registrados es la polarización de las ondas sísmicas. La polarización de

las oscilaciones es una característica espacio—temporal del campo

ondulatorio. El término polarización de ondas sísmicas se aplica a

ciertas características de la trayectoria descrita por una partícula del

medio (o por el extremo del vector desplazamiento) al paso de una onda

elástica. Las trayectorias del movimiento de la partícula son diferentes

para distintos tipos de onda, es decir, ondas diferentes pueden tener

polarizaciones distintas (ver por ejemplo Gal’perin, 1984).

Podemos distinguir, siguiendo a Gal’perin, entre “naturaleza de la

polarización” para indicar cualitativamente el tipo de la trayectoria

(lineal, elíptica, tridimensional) y “parámetros de la polarización” para

describir cuantitativamente la trayectoria del movimiento de las

partículas del medio (la dirección en el espacio para oscilaciones

polarizadas linealmente; la forma de la elipse, su posición en el plano

de polarización y la orientación en el espacio para oscilaciones

polarizadas elípticamente).

En los últimos años se han desarrollado distintos tipos de filtros

de polarización, basados tanto en las diferencias en los parámetros como

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

ondas sísmicas.
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Los filtros de polarización pueden ser utilizados para resolver los

siguientes problemas: a,

—Detección y separación de ondas con diferentes tipos de

polarización. a,

—Determinación de las direcciones del desplazamiento en

oscilaciones polarizadas linealmente. —

—Separación de oscilaciones linealmente polarizadas en una dirección

determinada de oscilaciones con otros parámetros de polarización.
a;

-Determinación de los parámetros de oscilación de las ondas

polarizadas elípticamente.

a

El objetivo principal de este trabajo es la identificación, estudio

e interpretación de las ondas de cizalla y convertidas presentes en a,

nuestros sismogramas. En este capitulo analizaremos las diferencias en

los parámetros de la polarización de las diferentes fases sísmicas con el a,

objetivo de diseñar filtros que permitan mejorar en nuestros registros la

relación señal—ruido; entendiendo por señal las llegadas S y convertidas
a,

de interés y por ruido el resto de la señal sísmica registrada en

nuestros sismogramas.
a,

a,

4.2 POLABIZACION DE LAS ONDAS DE CIZALLA

a,

La polarización de las ondas de cizalla contiene información

importande sobre la estructura interna del medio por el que han pasado a,

dichas ondas (Douma y Helbig, 1987). Así, por ejemplo, la dirección de

polarización de las ondas sísmicas de cizalla puede ser utilizada para
a,

deducir la orientación promedio de fracturas y por tanto, la dirección de

esfuerzos tectónicos (Brooks et al., 1987). mientras que el salto

temporal entre llegadas de ondas de cizalla con diferente polarización

informa no sólo de la orientación del camino seguido por el rayo con

respecto al plano de las fracturas, sino también de la densidad espacial e

de las fracturas y de la longitud del camino a través del medio

fracturado (Crampin y Booth, 1985). a,

a,
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El estudio de la polarización de las ondas de cizalla es , por

tanto, de enorme importancia para el reconocimiento y evaluación de la

anisotropía sísmica (Crampin, 1985).

Sin embargo, es bien sabido que la interpretación de la polarización

de las ondas de cizalla es complicada debido a la interacción de la onda

incidente con la superficie libre.

Una onda incidente de cizalla genera en la superficie ondas

reflejadas P y 5 y por tanto, el movimiento de la partícula observado en

la superficie es el resultante de las ondas incidente y reflejadas, de

manera que el movimiento de la partícula en la superficie de la tierra

para una llegada 5, en general, no será transversal al rayo, y para

ciertos ángulos de incidencia no será lineal sino que describirá una

figura tridimensional, en contraste con el movimiento de la partícula en

superficie producido por una onda incidente E’, que será siempre lineal y

contenido en el plano de incidencia.

Nuttli (1961) estudió el movimiento de la partícula en la superficie

libre plana de un semiespacio homogéneo producido por la incidencia de

una onda 5 plana armónica. Revisaremos brevemente la formulación que hizo

del problema para determinar el movimiento de la partícula en superficie

en función del ángulo de incidencia.

Sean UR y Uy las amplitudes de las componentes SH y SV de una onda

incidente 5 y uH y uV las respectivas componentes del desplazamiento

instantáneo de la partícula (uy está contenida en el plano de incidencia

y se considera positiva cuando está dirigida hacia arriba desde el rayo).

Designaremos como uH~ u y u las componentes, en la estación, del
z

movimiento de la partícula en superficie, siendo u positivo hacia
z

arriba, u positivo hacia la fuente en la dirección fuente—estación y u
Ti H

positivo hacia la izquierda cuando miramos desde la estación a la fuente

(Fig. 4. 1).

Para el cálculo, es más sencillo separar la onda incidente 5 en sus

componentes LV y SH y considerar el movimiento de la partícula en

59



e

e

superficie como el resultante de estas dos componentes.

e

42A Onda incidente SR

El movimiento de la partícula producido por una onda incidente SE es
a

horizontal y normal al plano de incidencia. En la superficie se generará

una onda reflejada SE. Aplicando las condiciones de contorno en la
a

superficie se ve fácilmente que los desplazamientos de la partícula

debidos a las componentes SE de las ondas incidente y reflejada son

iguales en amplitud y están siempre en fase para cualquier valor del

ángulo de incidencia. Por tanto, el movimiento de la partícula en

superficie debido a la incidencia de la componente SE es:

u =21311 coswt (4.1)
H

a
donde ca es la frecuencia angular de la onda armónica plana 5 incidente.

a

4.2.2 Onda incidente 5V a

En este caso el movimiento de la partícula es normal a la dirección
a

del rayo y tiene lugar en el plano de incidencia. Por tanto, es posible

tener andas reflejadas 1’ y 5V generadas en la discontinuidad y el

movimiento en la superficie será el resultante de la onda incidente y de e

las ondas reflejadas. La relación de amplitudes y fases entre las ondas

reflejadas y la incidente se obtiene aplicando las condiciones de

contorno a las soluciones de la ecuación de ondas.

a

En la figura 4. 1 se indican los sentidos positivos supuestos para

los desplazamientos de la partícula de las ondas incidente y reflejadas.

El plano XY es la superficie libre de la tierra y el plano >2 es el plano

de incidencia. i y j son los ángulos que forman, respectivamente, los
u

rayos reflejados E’ y SV con el eje Z. Los desplazamientos de la partícula

para la onda incidente SV y las reflejadas SV y P son uv~ ub y u . Dichos
a u

desplazamientos pueden expresarse como:
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u exp ~<ha Et + Cx senj — z cosj)/ ~

u = SS U
b V exp -< ha [t + (x senj . z cosj)/ ~ (4.2)

u = SP U
V exp -~ ita [t + Cx seni + z cosi)! a)>

donde SS y SP son los coeficientes de la reflexión 9—5 y de la conversión

S—P respectivamente. Estos coeficientes son funciones del ángulo de

incidencia j y de a/a, siendo ~ y a las velocidades de las ondas 5 y P en

la superficie de la tierra.

SS y SP se evalúan aplicando la condición de contorno de que
las componentes de los esfuerzos r y •rzx deben ser cero en la

zz
superficie (z = O).

FUENTE

p
reflejada

Figura 4.1. Desplazamientode la partícula de la onda incidente 5V y de

las reflejadas 5V y E’. u , u y u son las componentes en la estación del
Ji Ti z

movimiento de la partícula.

U2

‘O-

sv sv
nc¡dente reflejada
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e
La condición r = O en z s O nos conduce a la ecuación:zz

SP « cos2j - fl (1—SS) sen2j = O

De la condición r = O en z = O obtenemos:
zx

SP ~ sen2i — a (1+55) cos2j = O

Resolviendo <4.3) y (4.4) obtenemos:

SS -(cos22j — C2 sen2j senzí

)

2 2
cos 2j + C sen2j sen2i

2C sen2j cos2j
2 2

cos 2j + C sen2j sen2i

donde C

Las componentes u y u del movimiento
p z

superficie, están relacionadas con u , y
,J

ecuaciones:

u = ( u cos
R y i—u~cosj+u~ seni

u = ( u senj+u. senj+u cosi
z y oa

de la partícula en la

u según las siguientes

a

xzo
(4.6)

x=z=o
—1

1 Para j < sen C, i es real, y por tanto, SS y SP son reales- Por

tanto las ondas reflejadas E y 5V están en fase con la onda

incidente 5V. En este caso las componentes del desplazamiento de

la partícula en X = O, Z O son:

u = 2 U coswt
E E

u =U ( cosj — SS cosj + SP seni) coswt
Ti V

u U C senj + SS senj + SP cosi) coswt
z V

Esto corresponde a un movimiento lineal de la partícula en

superficie debido a la llegada de una onda 5 plana incidente.

u
• Para j > se&1C, sen i es mayor que la unidad y, por tanto, i se

a
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a;

(4.4)

(4.5)

a

u

a

a

a

a

a

a

a
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hace imaginario. En este caso cos i es un número imaginario, de

manera que ahora los coeficientes SP y SS ya no son reales.

El coeficiente de reflexión complejo SP podemos escribirlo como:

io

SP = ¡SPj exp

Esto significa que para la onda P reflejada la amplitud será la de

la onda incidente multiplicada por ¡SF¡ y la fase estará desfasada

un valor 6.

De forma análoga podríamos representar el coeficiente de reflexión

complejo SS.

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

2 2 1/2
cosi = i(senj/c —1)

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

4 4 2
= A —cos 2j —cos j + 4iE cos 2j

A

= 2C sen2j cos2j (cos22j — 2iB) <4.8)

A

donde:
4 2 2 2 2.

A = cos 2j + 4 (sen j — C ) sen 2j senj
2 — ~2 1/2

E = (sen j ) sen2j senj

Sustituyendo las ecuaciones (4.8) en (4.2) se obtinen expresiones

para ub y ua. Al tomar la parte real de las componentes en (4.2) para

obtener el desplazamiento físico, encontramos un cambio de fase debido al

caracter imaginario de SP y SS. Más detalles sobre la cuantía y signos de

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

Sustituyendo las expresiones encontradas para ub y ua en las

ecuaciones (4.6) obtenemos el siguiente resultado:

63



u =2U cos<at11

u =2U U (Ecoscot+Fsencat) (4.9)
p Y

u=2U (2 E senj cos¿út - E
z y sen2j cos2j sen2j cosj se~u~>t)

a’

donde:

U = cos2j/ A a’

2
E = cos 2j cosj

2 2 1/2 2
E = (senj -O) sen2j a

Estas ecuaciones indican que, cuando j > sen1 C, el movimiento de la
a

partícula en la superficie no será lineal. Los términos que contribuyen a

la no linealidad del movimiento de la partícula son aquellos en u y u
Ti z

que contienen el término sen wt. Sólo para los casos en los que los

coeficientes de sen cat sean cero, el movimiento de la partícula en la

superficie será lineal. En general el movimiento será elíptico, tanto en a

el plano horizontal como en el plano de incidencia, describiendo la

partícula en superficie una figura tridimensional.

En resumen, el movimiento de la partícula en la superficie libre
a

producido por la incidencia de una onda plana de cizalla, será lineal o

no lineal, dependiendo de si el ángulo de incidencia es menor o mayor que
—1 a

el ángulo crítico i = sen (¡3/oÑ, donde fi y a son las velocidades en la

superficie de las ondas S y E’ respectivamente. El ángulo crítico i
e

depende de la relación de Poisson o. Para o = 0.25 es i 35.220. S

Nuttli y lihitmore (1962) suponiendo como modelo de tierra un a

semiespacio, estudiaron el movimiento de la partícula de ondas de cizalla

telesísmicas, y determinaron la distancia epicentral a partir de la cual

el movimiento se hace lineal.

a

Haskell (1960, 1962) demostró que, para modelos estratificados, la

amplitud y la fase del movimiento de la onda 5 en superficie depende no
a,

sólo del ángulo de incidencia, sino también de la frecuencia de la onda y

de los parámetros del modelo de tierra considerado. A partir de sus
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cálculos para un modelo de tierra consistente en una capa (corteza) de

velocidad sobre un semiespacio (manto) de velocidad «2~ concluyó que

la proyección horizontal de la trayectoria de la partícula es bastante

irregular y difícil de interpretar en el rango de distancias a < c < 2’

siendo c la velocidad de fase horizontal, mientras que la trayectoria de

la partícula será prácticamente lineal e independiente de la frecuencia

para c > a. Estos resultados concuerdan con las observaciones de Nuttli

y Whitmore (1962).

Como hemos visto, el movimiento de la partícula, debido a una onda

de cizalla incidente, puede verse sustancialmente alterado por su

interacción con la superficie libre; pero a pesar de ello es posible, a

partir de la onda registrada en la superficie de la tierra> obtener

información sobre la polarización de la onda de cizalla plana incidente

y, en particular, información sobre el ángulo de polarización c.

—ISe define el ángulo de polarización, c, como £ = tg (u 1 u ), dondeH V
u11 y u son las amplitudes de las componentes SH y 5V del desplazamiento

V
de la onda de cizalla incidente. En la práctica se obtiene a partir del

diagrama de las componentes horizontales (u y u ) del movimiento de la
E Ti

partícula, midiendo el ángulo entre la línea de vibración ( o eje mayor

de la elipse) y la dirección estación-fuente, u . Este ángulo aparente de
E

polarización, ~, en general no será igual a e (tge = tgr cosj). Nuttli

(1961) construyó una tabla de diagramas de polarización horizontal para

ondas de cizalla planas con diferentes ángulos de polarización, e, para

diferentes ángulos de incidencia en la superficie libre de un semiespacio

isótropo con una relación de Poisson de 0.25. Estos diagramas muestran

que para valores del ángulo de incidencia j menores que 351 los ángulos 7

y e difieren unos IO~, de manera que en este rango de distancias se puede

utilizar la simplificación de considerar ~ y e iguales.

De los trabajos de Haskell <1962) y Nuttli y Withmore (1962) se

puede concluir que la práctica, comúnmente empleada por los sismólogos,

de considerar 7 igual al ángulo de polarización sólo es aplicable para

distancias epicentrales mayores que aproximadamente 500.
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Meissner (1965), también para un semiespacio isótropo, construyó
u

diagramas de polarización para ondas 5V incidentes en la superficie libre
de un medio con relaciones de Poisson variando entre 0.25 y 0.475.

a’
Nuttli (1964) desarrolló un método para determinar el ángulo de

polarización de las ondas 5 en un gran rango de distancias epicentrales e

considerando una estructura laminar debajo de la estación. Mendiguren

(1969) hizo algunas objeciones a la aplicación de este método y,

considerando de nuevo un semiespacio isótropo como modelo de tierra,

extendió la tabla de diagramas de polarización de ondas de cizalla para
e

ángulos de incidencia entre 280 y 480. A partir de esta tabla fue capaz

de determinar los ángulos de polarización de la onda de cizalla incidente

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

A distancias epicentrales cortas, el movimiento de la partícula U

registrado en la superficie de la tierra es debido a la interacción de

“frentes de onda curvos con la superficie libre (Evans, 1984). Booth y

Crampin (1985) calcularon diagramas de polarización en la superficie

libre de un semiespacio isótropo, generados por ondas S con un frente de
a,

ondas curvo, para diferentes ángulos de incidencia. Al comparar el

movimiento de la partícula debido a la incidencia de frentes de ondas
U

curvos con los equivalentes producidos por la incidencia de ondas de

cizalla planas, se observa cómo, en el primer caso, la polarización se

hace fuertemente no lineal para ángulos de incidencia mayores que el

critico, en vez de a partir del ángulo crítico como ocurre en el caso de

ondas incidentes planas. a

Todas estas consideraciones sobre la polarización de las ondas de a,

cizalla en la superficie libre nos aportan una considerable comprensión

cualitativa de los numerosos problemas prácticos que se plantean en la
a

interpretación de ondas de cizalla. Ahora bien, como los estados y

parámetros de polarización descritos sólo sirven para un semiespacio
a

homogéneo y la corteza terrestre no lo es, iniciaremos nuestro estudio de

polarización (Apdo. 4.4) con un análisis detallado de las ondas de

cizalla registradas en tres componentes, para un modelo de tierra

adecuado a las características estructurales de nuestra zona de estudio.

a
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4.3 FILTROS DE POLARIZACION

4.3.1 Desarrollo histórica

Desde mediados de los años sesenta se han desarrollado distintos

filtros de polarización, los cuales, basándose en las propiedades de

polarización de las ondas sísmicas, permiten mejorar la relación

señal—ruido en los registros y separar determinados tipos de ondas.

A continuación discutiremos los principales métodos desarrollados

tras una breve descripción de los mismos.

Shimshoni y Smith (1964) junto con White (1964) fueron los primeros

que investigaron el uso de las propiedades de polarización de las ondas

sísmicas. Shimshoni y Smith proponen un método para separar la señal

sísmica del ruido a partir de registros de tres componentes. El método se

basa en la diferencia entre la polarización lineal de la señal y la

polarización elíptica del ruido. El producto cruzado, promediado en un

intervalo de tiempo, de las componentes vertical y radial del movimiento

del suelo se multiplica por la señal original, produciendo una función

del movimiento del suelo que destaca el movimiento polarizado

linealmente. En el mismo trabajo los autores proponen descomponer el

movimiento vertical y radial en sus componentes de Fourier y calcular en

cada instante de tiempo los parámetros (excentricidad, eje principal e

inclinación) de una elipse equivalente. Estos parámetros se usarán como

criterio para identificar ondas E’ y 5V.

El método propuesto por White (1964), para eliminar el ruido y

determinar la dirección de llegada de cualquier onda, se basa en la

relación entre las fases de las diferentes componentes de la oscilación

observada en un punto. Cada una de las componentes horizontales del

movimiento se multiplica por la componente vertical, con o sin cambio de

fase, y los dos productos resultantes se representan como un vector que

indica la dirección de la fuente de las ondas sísmicas.

Un método más general para la determinación del estado de
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e
polarización del movimiento del suelo fue desarrollado por Mims y Sax

(1965). Estos autores dieron a su método el nombre de REMODE(Rectilinear

Motion Detection). Como medida de la linealidad del movimiento del suelo

utilizaron una correlación cruzada de las componentes radial y vertical.

Archambeau y Flion (1965) modificaron este método para aplicarlo en el —

dominio de las frecuencias. En la literatura encontramos distintas

versiones de filtros de polarización basados en el método REMODE. Así, a

por ejemplo, Lewis y Meyer (1968) aplicaron un filtro de polarización

REMODEen el dominio de las frecuencias, para detectar ondas internas,

tanto P como 5, polarizadas linealmente procedentes del manto superior.

En el dominio de tiempos Bashamn y Ellis (1969) aplican un filtro de

polarización RENODEpara estudiar la composición de la coda P; el filtro

ayuda a identificar numerosas fases compresionales polarizadas

1 inealmente.

Un planteamiento diferente en el desarrollo de un filtro de

polarización fue el seguido por Flinn (1965) y algo más tarde por

Montalbetti y Kanasewich (1970). Con este método no sólo se determina la a

linealidad del movimiento de la partícula sino también su dirección. Para

ello, se calcula la matriz de covarianza de las tres componentes

ortogonales del movimiento del suelo en un intervalo de tiempo. La

linealidad de la trayectoria del movimiento de la partícula en un
a

intervalo de tiempo determinado se obtiene a partir de una función que

relaciona los ejes principales de la matriz; la dirección de polarización
e

es calculada a partir del autovector del mayor eje principal. La
modificación realizada por Montalbetti y Kanasewich en el método

originalmente desarrollado por Fllnn, consiste en la introducción de unos a

operadores variables en el tiempo que actúan como control de ganancia

punto a punto para modular el registro sísmico. Este filtro fue extendido a

posteriormente por Vidale (1986) a sismogramas analíticos de tres

componentes, en los que la parte imaginaria de la señal es la

transformada de Hllbert de la parte real. El análisis complejo de la

señal permite que la polarización pueda ser medida a partir de la
a

covarianza en cualquier punto del sismograma, mientras que con el método

real, la covarianza debe ser promediada en una ventana de tiempos antes

de que pueda determinarse la polarización. Este filtro también permite el a

u
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cálculo del grado de elipticidad de la señal.

43.2 Discusión cje los métodos existentes

Los filtros anteriormente descritos son filtros no lineales de

entrada múltiple (Kulhánek, 1976). Estos filtros representan operaciones

no lineales variables en el tiempo que pueden distorsionar la forma de la

señal, de manera que habrá que ser extremadamente cauteloso al

interpretar la señal obtenida. Un filtro de polarización lineal fue

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

Los filtros de polarización han sido fundamentalmente aplicados a

datos telesismicos, siendo muy excasos los trabajos de sísmica de

refracción en los que los datos han sido tratados con este tipo de

filtros. Básicamente, los filtros de polarización utilizados en

refracción, han sido los basados en el producto de componentes (Jacob y

Hooth, 1977) y en el método REMODE.

Un análisis comparado del filtro REMODEen los espacios temporal y

de frecuencias ha sido realizado por Hauser (1989), utilizando como

parámetros de filtrado los sugeridos por Haggag (1980) y Gajewski (1981)

como los mejores según sus investigaciones. Dicho análisis pone de

manifiesto la ineficacia del método REMODEpara resolver el carácter de

una onda cuando el movimiento del suelo no es lineal o ligeramente

elíptico.

Por otra parte, la eficiencia de los filtros de polarización arriba

descritos depende del grado de linealidad y direccionalidad del

movimiento de la partícula. El registro sísmico ideal sería aquel en el

que la señal apareciera polarizada linealmente frente a un ruido

polarizado elípticamente. Ahora bien, en la práctica el ruido generado

por la señal (reflexiones múltiples, conversión local de ondas

internas . . . ) y la estructura cortical bajo la estación contribuirán,

como vimos en el apartado anterior, a la no linealidad de la polarización

de la señal. Por tanto, a continuación estudiaremos cuidadosamente las
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características de la polarización de las diferentes fases sísmicas

registradas en nuestros sismogramas, para poder diseñar filtros que

preserven el movimiento de la partícula cuando éste satisfaga las

condiciones específicas de la polarización en una dirección determinada y a’

que atenúen las señales que no verifiquen las condiciones de polarización

deseadas.

4.4 ANÁLISIS DE LA POLARIZACION DE LAS ONDAS INTERNAS GENERADAS EN UN
e

EXPERIMENTODE REFliACCION

Antes de analizar nuestros datos, estudiaremos teóricamente las

características de la polarización de las principales fases sísmicas de

la corteza, registradas en un experimento de refracción, generando U

sismogramas sintéticos con ayuda del método de reflectividad. Con estos

datos comprobaremos el poder de “diagnóstico” y separación de un filtro a

de polarización.

a

4.42± Método

Usamos una fuente puntual que radia energía P, 5V y SH, localizada
a

en la superficie de una corteza isótropa laminada de capas planas

homogéneas. El modelo utilizado (Fig. 4.2, Tabla 1) corresponde a una
a

estructura cortical promedio simplificada de tipo Hercínico en el

noroeste de la Península Ibérica. Los sismogramas son calculados, con el
amétodo de reflectividad, en un rango de distancias equivalente a la

longitud media de los perfiles sísmicos realizados en Galicia en 1982.

a

La presencia de ondas convertidas introduce una cierta complejidad

en los sismogramas, por lo que estudiaremos en primer lugar los diagramas a

de polarización del movimiento de la partícula para ondas transmitidas y

reflejadas sin considerar conversiones (Apdo. 4.4.2). Después
a,

analizaremos detalladamente las características de la polarización de las

principales fases convertidas presentes en los sismogramas (Apdo. 4.4.3).

a
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Y por último (antes de analizar nuestros datos) estudiaremos cómo influye

la relación de Poisson, o, en el movimiento de la partícula (Apdo.

4.4.4).

TABLA 4.1

PARAHETROSELASTICOS DEL MODELOUTILIZADO

CAPA ESPESOR(Km) V (Lu/s)
P

QP V ¿Lu/s> O-E
pp(qm,’cn,

1 10 6.0 1000 3.46 500 2.5248

2 20 6.5 1000 3.75 500 2.7142

3 Semiespacio 8.0 1000 4.61 500 3.2824

VELOCIDAD (Km/s)
3 4 5 6 7 8

20 —

30 -

40

9

Figura 4.2. Variación de la velocidad

de las ondas P y 5 con la profundidad,

en el modelo estructural utilizado.

4.4.2 Transmisión y reflexión sin conversión

En la figura 4.3 presentamos los ensamblajes de las tres

componentes, vertical (y), radial CH) y transversal (1), obtenidos con el

método de reflectividad para el modelo de la Figura 4.2. En la componente
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vertical (Fig. 4.3a) mostramos la correlación e identificación de las

principales fases transmitidas, reflejadas y múltiples de mayor amplitud.

Analizaremos el movimiento de la partícula en superficie producido

por la llegada de cada una de estas fases. Para ello construimos

diagramas de polarización en los tres planos mutuamente perpendiculares:

vertical (R—V), horizontal (T—R) y transversal (T—V) para sucesivos

intervalos de tiempo a lo largo de las tres componentes de cada

sismograma. Las ventanas de tiempo marcadas en la componente radial (Fig.

4.3b) han sido utilizadas para construir los diagramas de polarización en

el piano vertical (Fig. 4.4) y las indicadas en la componente transversal

(Fig. 4.3c) son aquellas para las que se representa el movimiento de la

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

Hemos visto antes que el movimiento de la partícula en superficie

debido a la incidencia de una onda de cizalla será lineal o no lineal

dependiendo de si el ángulo de incidencia es menor o mayor que el ángulo

crítico i sen1 (V/ V 3, donde V y y son las velocidades de las ondase s
5 y E, respectivamente, en la superficie. El ángulo crítico está

determinado por la relación de Poisson, a-. En nuestro modelo, la relación

de velocidades compresionales y de cizalla proporcionan un valor para a’

de 0.25. Por tanto, el ángulo crítico para esta estructura es de 35.220.

En los diagramas de polarización del movimiento de la partícula en

el plano vertical (Fig. 4.4) observamos cómo todas las fases P están

polarizadas linealmente, describiendo una línea de vibración comprendida

en los cuadrantes 1 y 3. La polarización de las ondas de cizalla es

diferente y más compleja. La fase 5 5, reflejada en la discontinuidad a
1

10 1cm de profundidad, presenta una polarización elíptica a lo largo de

todo el ensamblaje. Lo que indica que dicha fase incide en superficie con

ángulos mayores que el crítico para todo el rango de distancias

considerado. La fase 5 S, reflejada en la base de la corteza, a 30 km de
M

profundidad, aparece polarizada linealmente en los sismogramas

registrados a 20 y 40 km de distancia al punto de tiro (ventanas 10 y 9,

respectivamente). A distancias mayores encontramos para esta fase una

polarización elíptica. El ángulo de incidencia de la fase 5 5 a 40 km de
>4
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distancia es 31.50< i , a 60 km de distancia la SS incide en la
o >4

superficie libre con un ángulo de 41.750, mayor, por tanto, que el ángulo

crítico.

Es decir, para una corteza promedio de tipo Hercinico, como la que

es objeto de estudio en este trabajo, las llegadas de ondas S registradas

en un experimento de refracción sísmica , en general se encontrarán fuera

de la “ventana de ondas de cizalla”, esto es, incidirán en la superficie,

excepto las fases reflejadas en profundidad y registradas a distancias

cortas, con ángulos mayores que el critico. Por tanto, si bien la

inspección visual de los diagramas de polarización en el plano vertical

es útil puesto que informará del carácter 1’ o S de una llegada, la

aplicación de los filtros de polarización descritos en el apartado

anterior, basados en la linealidad del movimiento de la partícula, no

será en este caso adecuada para mejorar las llegadas 5 registradas en

nuestros sismogramas.

Los diagramas de polarización de las ondas de cizalla en los planos

horizontal y transversal (Fig. 4.5a y b) presentan un aspecto más

complicado que en el plano vertical, apareciendo a ciertas distancias

(por ejemplo, a 40 y 120 km, ventanas 5 y 4, respectivamente) cambios

bruscos en la dirección del movimiento de la partícula, debidos a la

incidencia simultánea en la misma ventana de tiempo de dos fases

diferentes, Cambios bruscos similares en el movimiento de la partícula,

son evaluados como diagnóstico de anisotropía sísmica cuando son debidos

a la llegada de dos ondas de cizalla “próximas” con polarizaciones

prácticamente perpendiculares (Keith y Crampin, 1977).

Los diagramas de polarización del movimiento de la partícula (Figs.

4.4 y 4.5) indican que el carácter de las ondas de cizalla incidentes en

la superficie libre es modificado por las interacciones producidas en la

superficie, presentándose en algunos diagramas complicaciones que podrían

ser fácilmente mal interpretadas en términos de “splitting” de ondas de

cizalla inducido por anisotropía. Para evitar una interpretación errónea

de los cambios bruscos en el movimiento de la partícula en términos de

anisotropía sísmica, es necesario examinar este movimiento en el plano
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vertical, donde podremos distinguir el carácter 1’ o 5 de una llegada y

tener siempre presente el hecho critico de que la onda incidente de

cizalla sólo puede ser reconocida a partir de los registros en la

superficie si la onda incide dentro de la “ventana de ondas de cizalla”,

es decir, con un ángulo menor que el critico (Crampin, 1925).

SI

4.4.2.1 FILTROS DE FOLARIZACION

En este apartado trataremos de utilizar las diferentes

características de la polarización de las ondas compresionales y de

cizalla, analizadas anteriormente, para discriminar los dos tipos de

ondas y mejorar en nuestros registros la amplitud de las llegadas 5 de

interés.

e

a

a,

a,

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

estación de registro. Para una estructura lateralmente homogénea

la

e
a,

y a,

a
T

a,

DIRECCION

DEL PERFIL
P a,

a,

a,

Figura 4.6. Denominación de las componentes: V = componente vertical;

T = componente transversal (componente horizontal perpendicular a la

dirección del perfil); R = componenteradial (componentehorizontal en la

dirección del perfil).

a,
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isótropa como la considerada por nosotros (Tabla 1), en la componente

transversal (U sólo registramos ondas SH, mientras que las componentes

vertical CV) y radial (R) serán una sucesión de llegadas F y 5V directas,

reflejadas, múltiples, etc.

En nuestros sismogramas las llegadas S estarán enmascaradas dentro

del ruido generado por la señal P. Para facilitar la identificación de

las llegadas 5 intentaremos, en primer lugar, resaltar su amplitud en los

registros. Para ello transformamos el sistema de coordenadas propio de la

estación de registro ~V,R,TS en el sistema de coordenadas intrínseco del

rayo en cada estación IP,SV,SHS. La situación en el plano vertical será

esquemáticamente la mostrada en la figura 4.7. Conociendo el ángulo de

incidencia, i, de una fase P determinada, se pueden transformar mediante

una rotación las señales vertical (Y) y radial (R) en otras dos: una en

la dirección de propagación del rayo, P, donde la fase compresional

y

Q P

Figura 4.7. Relación geométrica entre los sistemas de coordenadasde la

estación .<V,R~ y del rayo

R
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e

tendrá amplitud máxima y otra, en dirección perpendicular a la anterior,

Ej. donde la amplitud de la fase compresional considerada será mínima y en

la que la fase 5V correspondiente aumentará en amplitud, facilitándose

así su identificación en los sismogramas.
-4

Las relaciones de transformación entre los sismogramasen el sistema

de coordenadasde la estación de registro -{V,R~- y los sismogramasen el

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

a

P = V cosi • R sení
(4. 10)

Q = V seni — R cosi

Para aplicar esta transformación de forma rápida y efectiva, se han

desarrollado una serie de programas que de forma interactiva permiten

calcular para cada sismograma el ángulo de incidencia de una fase 9 a

determinada y posteriormente girar cada uno de los sismogramas de un

ensamblaje por su ángulo correspondiente. a

En la figura 4.8 podemos ver el ensamblaje de los sismogramas
a

obtenidos en la dirección O, después de aplicar un giro, según el ángulo

de incidencia de la fase 9 9, a los sismogramas de las componentes
>4

vertical y radial (Fig.4.3a y b). Se puede observar cómo la fase PP
>4

desaparece prácticamente a lo largo de todo el ensamblaje y cómo se

atenúan el resto de las fases compresionales. La disminución de la U

amplitud de estas fases será tanto mayor cuanto menor sea la diferencia

entre sus ángulos de incidencia y el de la fase P 1’ incidente a la misma a
>4

distancia (ver Fig.4.4).

a
Disminuyendo así las amplitudes de las ondas compresionales

facilitaremos la identificación y correlación de las llegadas 5 en
a,

nuestros ensamblajes. Esta mejora de la relación señal E/señal 9 + ruido

será aún más efectiva cuando trabajemos con sismogramas de amplitud
a

normal izada.

u

u
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e
4. 4.2.2 PRODUCTODE COMPONENTES

Teniendo en cuenta las diferentes características de la polarización

de las ondas 9 y 5 en el plano vertical (Fig.4.4) podemos utilizar el

producto de las componentes vertical y radial de un sismograma para

distinguir las llegadas 9 de las S.

el

El movimiento del suelo generado por una onda incidente 9 o 5 en la

superficie libre es una superposición de tres ondas: la onda incidente 9

o S, la onda reflejada 9 o 5 y la onda convertida 6 o 9. De la figura 44

deducimos que para una onda incidente P linealmente polarizada el

movimiento de la partícula se mantiene lineal en el plano vertical para

cualquier ángulo de incidencia, describiendo una línea de vibración

contenida en los cuadrantes 1 y 3. Para una onda 6 polarizada linealmente

con un ángulo de incidencia en la estación menor que el crítico, las tres

componentes están en fase y el movimiento de la partícula permanece U

lineal y contenido en los cuadrantes 2 y 4 (fase 5 6 a 20 y 40 1cm de
>4

distancia, Fig.4.4). Para ángulos de incidencia mayores que el crítico

las componentes están desfasadas y eJ. movimiento resultante es elíptico.

Por tanto, el producto de las componentes vertical y radial será siempre

positivo para ondas P y negativo para ondas 5V subcríticas. Para ondas 6

incidentes con ángulos mayores que el crítico el producto V*R oscilará
a

entre valores positivos y negativos.

En la figura 4.9 se representa el ensamblaje resultante de

multiplicar los sísmogramasde la componentevertical de la figura 4.Ja

por los correspondientes de la componente radial en la figura 4.3b.

Observemos cómo las trazas positivas de V*R indican la presencia de un

movimiento E y las negativas movimiento 5. Cuando la incidencia de la 5 a

es subcrítica, la traza es negativa (fase S £ en los sismogramas a 20 y
>4

40 km de distancia); cuando una onda S incide en la estación con ángulo a,

mayor que el crítico la traza presenta valores positivos y negativos.

U
Por tanto, podemos considerar el producto de las componentes

vertical y radial como un operador temporal que permite discriminar el
u

carácter P o 5 de una llegada.

u
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4.4.3 Transmisión y reflexión con conversión

El estudio de las ondas internas convertidas es de gran importancia

en un trabajo de refracción sísmica porque dichas ondas permiten obtener

información sobre la naturaleza de las superficies de discontinuidad mt

(Fuchs, 1975). De especial interés es el estudio de las reflexiones PS

procedentes del Moho, la separación entre la corteza y el manto, ya que

desde hace algún tiempo se habla de modelos alternativos para esta

discontinuidad.

La interpretación de estas ondas es problemática, puesto que las

llegadas de las ondas internas convertidas se verán perturbadas de manera

drástica por la energía varias veces reflejada de las ondas P que llegan

en la misma ventana de tiempos y, por lo tanto, sólo podrán ser

correlacionadas con dificultad y con grandes errores. Para conseguir

ensamblajes de sisniogramas con una relación señal—ruido más favorable que a

permita establecer una correlación más segura de las llegadas convertidas

será necesario, como en el caso de las ondas 5, realizar un filtrado
U

adecuado.

a

Estudiaremos en este apartado las características de la polarización

de las ondas convertidas por reflexión de ? a 5, con el fin de

desarrollar filtros de polarización que permitan mejorar la amplitud de a

dichas llegadas en nuestros registros y facilitar así su identificación y

correlación. a

Para ello, en primer lugar, generamos con ayuda del método de e

reflectividad sismogramas sintéticos en los que aparezcan las posibles

fases convertidas. En las figuras 4. lOa y b mostramos los ensamblajes de

la componente vertical y radial, obtenidos para el modelo estructural

representado en la Tabla 1. Al comparar con los ensamblajes de las
a

figuras 4.3a y b, observamos la complejidad que introduce en un registro

la presencia de ondas convertidas.
a

En la componente radial <Fig.4.lOa) aparecen identificadas y

correlacionadas las fases convertidas de mayor amplitud. Se puede

u
86



23

U)

o
o

(a

1-
U)
H
o

1-

2±

±9

I7

±5

±3

1±

e

.7

5

3

a

—1

—3

pis P1P

<1>

r
(2>

~,SSMP

(3>

PMSSMS

(4)

Figura 4.10. Sismogramas generados en la superficie libre del modelo de

la Tabla 1. (a) Componente radial. Curvas de tiempo de recorrido y

esquemas de identificación de las principales fases convertidas.

0 20 .40 50 80 ±00 ±20 ±40 ±80 ±50 200

DISTANCIA (KM)



a

mg

mu
23

2± —

±9
u

±7

— a

u) ±5

o

o
<o ±5.

1- e
a

H
o

a
5

3 a

a
a

—.5.

U

0 20 40 60 80 ±00 ±20 ±40 ±50 180 200

DISTANCIA CKM) mu

a

Figura 4.10(b). Componente vertical. Los números a la izquierda de los

sismogramas identifican las ventanas de tiempo utilizadas para construir a

los diagramas de polarización de la figura 4.11.

a

a

—3

a



observar cómo la amplitud de estas fases es, en general, mayor en la

componente radial que en la vertical (Fig.4.lOb).

En los 10 primeros segundos después de la onda 9 directa, destacan

cuatro fases convertidas: las fase 1’ 5 y P 5 convertidas de P a 5 en la
1 >4

discontinuidad a 10 1cm de profundidad y en el Moho, respectivamente, con

grandes amplitudes a distancias cortas del punto de tiro y, las múltiples

P SP P y E E? 1’ con grandes amplitudes a distancias mayores de 100 y 160
1 1 MII

1cm , respectivamente.

Para estudiar la polarización de estas ondas convertidas se han

construido los diagramas de polarización del movimiento de la partícula

en el plano vertical. En la figura 4.11 se muestran los diagramas

obtenidos para los intervalos de tiempo marcados en la figura 4. IOb. En

cada diagrama se ha aplicado un factor de amplificación para hacer

visible el movimiento de la partícula.

Las fase E 5 y E 5 presentan una polarización lineal, estando el
Y >4

movimiento de la partícula contenido en los cuadrantes 2 y 4, para todo

el rango de distancias considerado. Esto es debido a los ángulos pequeños

con los que dichas ondas inciden en superficie. Así, por ejemplo, la onda

P S registrada a 180 1cm de distancia, que parte de la fuente con un
1

ángulo de incidencia de 86.690 incide en superficie formando un ángulo

con la normal de 35. 140; la fase P E registrada a la misma distancia
>4

llega a la estación con un ángulo de incidencia de 31.780. Es decir, para

un modelo de corteza de tipo Hercínico como el considerado, todas las

ondas convertidas de E a 5 inciden en la superficie libre con ángulos

menores que el crítico (35.220). Por tanto, si bien la identificación de

estas fases en un ensamblaje será complicada, a causa del ruido generado

por la señal P que existirá en la ventana de tiempos en la que aparecen

dichas ondas, podemos esperar que su polarización característica, lineal

y perpendicular a la de las ondas P. sirva para identificarlas y permita

que sean detectadas mediante un filtro de polarizacion.
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4. 4. 3. 1 FILTROS DE POLARIZACION

Como en el apartado anterior, el primer paso que daremos para

procesar los datos, a partir del análisis de la polarización de las

diferentes fases sísmicas, consistirá en la rotación del sistema de

coordenadas propio de la estación de registro, con el fin de mejorar la

identificación de las ondas convertidas PS en los sismogramas.

Para ello tomamos los datos registrados en la dirección V (vertical)

y R (radial) y reorientarnos los ejes, mediante la transformación

expresada en las ecuaciones (4.10), obteniendo para cada estación un

nuevo sistema de coordenadas.
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Utilizando para cada distancia el ángulo de incidencia de una fase 9

determinada, obtendremos dos nuevos sismogramas: uno en la dirección

donde la amplitud de la fase 9 considerada será máxima y otro en

dirección perpendicular, donde dicha fase desaparecerá y donde será

máxima la amplitud de las fases 5V polarizadas perpendicularmente a la

dirección de la 9.

a’

Los diagramas del movimiento de la partícula en el plano vertical
a,

(Fig. 4. 11) muestran cómo las ondas convertidas 9 5 y 9 5 son
1 >4

prácticamente perpendiculares a la fase P 9 para todas las distancias. De
1<

manera que si reorientamos los sismogramas registrados, girándolos según

el ángulo de incidencia de la fase E E, obtendremos dos nuevos
>4

ensamblajes: en uno de ellos las amplitudes de las fases convertidas U

disminuirán drásticamente y en el otro tenderán a hacerse máximas. Los

resultados de aplicar un filtro de polarización tal, se muestran en la a

figura 4.12a y b.La figura 4.12a muestra los sismogramas orientados según

la dirección de polarización de la fase P 9. En este ensamblaje las fases
>4 a

9 5 y 9 5 son difícilmente identificables. Podemos también observar cómo
Y >4

la fase 5 5 desaparece completamente a 20 y 40 1cm de distancia, debido a
>4

a,la polarización de dicha fase en ese rango de distancias, lineal y

perpendicular a la de la fase 9 9. Los sismogramas orientados en
>4

dirección perpendicular a la de propagación de la fase 9 9 se muestran en
>4

la figura 4. 12b. En este ensamblaje las fases convertidas presentan

grandes amplitudes, mientras que todas las fases que alcanzan la a,

superficie como ondas 9 se han atenuado, facilitando así la

identificación y correlación de las llegadas 5.

Para filtrar los datos elegimos la dirección de polarización de la
U

fase 9 9, en vez de la de otra fase compresional, por la sencillez que
>4

presenta y las ventajas que ofrece un filtrado tal. Por una parte, la
mu

fase 9 9 debido a sus grandes amplitudes será, en general, la que podamos
>4

correlacionar con mayor claridad a lo largo de un ensamblaje, de manera

que los ángulos de incidencia de dicha fase podrán ser encontrados con

relativa facilidad. Por otra parte, al trabajar con sismogramas de

amplitud normalizada, nos interesará atenuar las fases compresionales de a,

mayor amplitud con el fin de amplificar las llegadas 5 de interés.

U
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4. 4.3.2 PRODUCTODE COMPONENTES

Hemos visto anteriormente cómo el producto de las componentes

vertical y radial de un sismograma puede ser utilizado para detectar el

carácter 9 o 5 de una llegada determinada. El producto será siempre

positivo para ondas 9 y negativo para ondas 5 subcriticas. Como las ondas

convertidas inciden en superficie con ángulos menores que el crítico,

podemos esperar que el producto de componentes pueda ser utilizado coma

un filtro separador, efectivo para este tipo de llegadas.

En la figura 4. 13 vemos, cómo efectivamente, el producto de las

componentes proporciona valores negativos para las trazas

correspondientes a las llegadas 9 5 y E 5 a lo largo de todo el
1 >4

ensamblaje.

4.4.4 Influencia de la relación de Paisscn

El ángulo crítico para una onda de cizalla incidente en la

superficie libre de un medio isótropo laminado viene determinado por la

relación de Poisson, o-, en la capa superior del medio. Vamos a estudiar

cómo varia con o- el movimiento de la partícula producido por la

incidencia de una onda de cizalla.

Utilizamos la estructura de la Tabla 1, y variamos la velocidad de

las ondas de cizalla en la lámina superior de manera que obtenemos un

rango de valores de « entre 0.15 y 0.35.

Los parámetros de la capa superficial para los cinco casos

considerados se presentan en la Tabla 2. También se incluye, para cada

valor de «, el valor del ángulo crítico Ci ) y la distancia crítica (x ).
c c

para la fase 5 5, a partir de la cual el movimiento de la partícula
II

dejará de ser lineal y presentará una polarización elíptica.
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TABLA 4.2

PARAMETROSDE LA CAPA SUPERFICIAL

Se puede observar cómo el ángulo crítico disminuye cuando o- aumenta.

El efecto de esto se refleja en el movimiento de la partícula, donde para

valores mayores de o- la polarización en el plano vertical se hace no

lineal a ángulos de incidencia menores.

Para el rango de valores de o’ considerado, el ángulo critico, a

partir del cual el movimiento de la partícula de la onda de cizalla se

hace elíptico, varía aproximadamente 110. lo que equivale en términos de

distancia, a un intervalo de unos 6 Km (para la fase 5 5).
>4

La variación del coeficiente de Poisson en superficie, no influye en

la naturaleza de la polarización de las fases convertidas, F 5 y 9 5, las
1 >4

cuales presentan para todos los valores de o’ una polarización lineal en

todo el rango de distancias. Vemos en la figura 4.14(a,b y c), cómo estas

ondas inciden siempre en superficie con ángulos menores que el crítico.

Esto es debido a la relación entre los ángulos de incidencia en la fuente

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

sen i 1 a = sen j ¡ (3
o lo que es lo mismo:

sen j = ((3 ¡ a) sen i

MODELO V (Km/fi) V (km/s) o- i <‘¼ x (5 S)(KU>
p 5 o >4

1 6.00 3.85 0.15 39.92 48.8

2 6.00 3.67 0.20 37.71 47.5

3 6.00 3.46 0.25 35.22 46.1

4 6.00 3.20 0.30 32.23 44.6

5 6.00 2.88 0.35 28.68 43.0
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de manera que una fase convertida sólo incidiría en la estación con un
—I

ángulo igual al crítico (sen ~/o~) si saliera de la fuente con un
ángulo i = 900.

En la figura 4.14 (d) se representa e]. ángulo con el que las fases

SS, E 5 y E 5 inciden en superficie en función de la distancia.
1 >4

Observamos cómo el ángulo de incidencia aumenta cuando a’ disminuye, es

decir, cuando la corteza superior es más rápida para las ondas de

cizalla.

4.5 APLICACION DEL NETODODE POLARIZACION A LOS DATOS DE GALICIA

El método de análisis de polarización de las ondas sísmicas

internas, desarrollado en los apartados anteriores para datos sintéticos,

será aplicado en el curso de este trabajo a los datos registrados en el

experimento de Perfiles Sísmicos Profundos de Galicia (1982).

Trataremos de identificar el carácter 5 de una llegada a partir de

los diagramas del movimiento de la partícula y de facilitar la

identificación de las fases 5 y convertidas mediante el producto de

componentes y la reorientación del sistema de coordenadas.

Los resultados obtenidos se encuentran en los capítulos siguientes.

No obstante, presentamos aquí detalladamente un ejemplo del procedimiento

seguido, con el fin de poner de manifiesto las dificultades y

posibilidades que presenta el análisis de polarización de datos

observados.

Como ejemplo mostramos el estudio realizado para el segmento central

del perfil Finisterre—Sarria (figuras 2.4 y 2.5). Los ensamblajes de las

componentes, transversal (TI, longitudinal CL) y vertical (Vi, pueden

verse en la figura 4.lSa,b y c.
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Iniciamos nuestro estudio dibujando los diagramas de polarización de

la fase 1’ , de fácil identificación, en los sismogramas. Debido al ruido
4J

de alta frecuencia contenido en los registros, el movimiento de la

partícula presentaba un comportamiento irregular y complicado, por lo que

antes de construir los diagramas del movimiento de la partícula filtramos

nuestros sismogramas con un filtro paso—baja de (1—12) Hz. Una vez hecho

esto calculamos los diagramas de polarización para la fase 1’ , tanto en
g

el plano horizontal (T—L) como en el plano vertical (L—V), (figura

4. 16a).

Las componentes transversal (T), longitudinal CL) y vertical (y) de

los sismogramas son las registradas en las direcciones del sistema de

coordenadas propio de la estación de registro, cuya orientación en el

campo debería ser la mostrada en la figura 4. 17.

60 65 00 05
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TT~O DIPEOCION
DEL PLPF~L

Figura 4.17. Relación geométrica entre los sistemas de ejes y ángulos de

giro mencionados en el texto.

La observación de la fase 1’ , una fase puramente compresional, en la
g

componente transversal de nuestros datos, podría indicar la existencia de

una considerable complejidad tridimensional en la parte superior de la

corteza. Ahora bien, en la figura 4. 16a podemos observar cómo la

dirección del movimiento de la partícula en el plano horizontal cambia

mucho a lo largo del perfil (variando incluso 700 entre dos estaciones

consecutivas, C48 y CíS) mientras que el movimiento de la partícula en el

plano vertical, marca prácticamente una dirección única para todos los

sisinogramas, por lo que podemos suponer que la variación en el movimiento

de la partícula en el plano horizontal no es causada por un cambio

y

E

L

RH

T
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a

estructural fuerte (inhomogeneidades o anisotropía) sino por una mala

orientación de los sismómetros en el campo.

Suponiendo una corteza superior isótropa y lateralmente homogénea,

reorientamos los sisn~ogramas de manera que la fase P desaparezca en la
9

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

en el plano horizontal se representa en la figura 4. 18.

a

a

a

T

H

Fignra 4.18. Posición relativa de los dos sistemas de ejes {T,LS y

en el plano horizontal. (Ver texto).

La transformación del sistema de ejes ~ al nuevo sistema .<H,R}.

se efectúa según las ecuaciones:

H = -L sena + 1 cosa
(4. 11)

IR = L cosa + 1 sena

donde a es el ángulo que forma la dirección de vibración, descrita por el

movimiento de la partícula en el plano horizontal, con el eje L.
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Los sismogramas orientados según estas nuevas direcciones se recogen

en la figura 4. 19a y b. Podemos observar cómo la fase 1’ desaparece
1J

prácticamente en la componente H, siendo también apreciable una

considerable disminución en la amplitud de la fase 1’ E.
N

En la figura 4. 16b se representa el movimiento de la partícula

correspondiente a la fase E , referido a los ejes IH,RY en el plano
q

horizontal y <R,VS en el plano vertical. El movimiento de la partícula

está más linealmente polarizado en el plano horizontal que en el

vertical; esta polarización más elíptica es indicativa de la presencia de

ondas de cizalla convertidas en la parte superior de la corteza.

Aún podemos aplicar otro giro al sistema de coordenadas .<H,R,V~

según el ángulo de incidencia, i, de la fase E , (el ángulo formado por
q

la línea de vibración y el eje vertical), obteniendo así el sistema de

coordenadas intrínseco del rayo para dicha fase en cada estación,

~H,Q,P>.. Esta transformación ya fue formulada en el apartado anterior,

(ecuaciones 4.10). El movimiento de la partícula, correspondiente a la

fase E , en el plano (Q-P) es el representado en la figura 4.lác.
q

Para cada perfil, en función del aspecto que presenten los

ensamblajes y de las fases en que centremos nuestro interés, buscaremos

los ángulos que proporcionen el sistema de coordenadas más eficaz para la

separación e identificación de fases.

Ya hemos hablado de la importancia e interés del estudio de las

fases convertidas y de cómo un análisis y filtrado de polarización puede

facilitar su identificación en un ensamblaje.

La observación de reflexiones E E subcríticas en el perfil
M

Finisterre—Sarria sugiere la posibilidad de que aparezca una fase

convertida E 5 en el rango de distancias que estamos considerando. En los
>4

ensamblajes originales CFig. 4. 15) no es fácil identificar dicha fase.

Sin embargo, después de la reorientación de los ejes, es posible

correlacionar en la componente radial (Fig.4.lSb) unas llegadas que por

sus tiempos de recorrido y velocidad aparente podrían constituir la fase
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Finisterre—Sarria. (a) Componente H; (b) componente R (ver texto).
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E S. (La búsqueda de esta fase en la componente radial de los registros
>4

ya fue recomendada por Jacob y Booth en 1977).

El producto de las componentes vertical y radial, mostrado en la

figura 4.20, corrobora la existencia de dicha fase, indicando el signo de

la polaridad que se trata de una onda S. El carácter 5 de la llegada aún

puede ser confirmado por el movimiento de la partícula.

Hemos visto, por tanto, cómo, a pesar de las dificultades que supone

el trabajar con datos observados, es posible mediante un análisis y

filtrado de polarización facilitar, mejorar y confirmar la identificación

de las diferentes fases presentes en nuestros registros.
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Figura 4.20. Perfil Finisterre—Sarria. Ensamblaje resultante del producto

de componentes VeR.
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CAPITULO 5

ANÁLISIS E INTERPRETACION DE AMPLITUDES

5. 1 INTRODIJCCION

Para poder obtener, en un estudio de refracción sísmica, un modelo

preciso y realista de la corteza terrestre, es necesario considerar toda

la información contenida en los datos.

Ya en los años setenta (y finales de los sesenta) muchos

investigadores demostraron que se puede realizar mejoras en la

interpretación sísmica modelando las amplitudes de las ondas de los

sismogramas (Helmberger, 1968; Helmberger y Morris, 1969, 1970; MUller,

1968, 1970, 1971; Fuchs, 1970; Fuchs y MUller, 1971). No obstante, hasta

hace pocos años, la mayoría de las interpretaciones de los datos

observados en refracción sísmica se ha limitado a tiempos de recorrido.

En este trabajo, el desarrollo de un modelo velocidad—profundidad

para ondas compresionales y de cizalla se basará, no sólo en la

información de los tiempos de recorrido sino también en la interpretación

de las amplitudes de las ondas.

Antes de poder interpretar las amplitudes observadas en los

sismogramas hay que tener en cuenta una gran cantidad de factores, como

por ejemplo, el tipo de fuente sísmica, la respuesta instrumental o los

efectos de la superficie libre, que modifican el comportamiento de las

amplitudes que nos interesan, en el sentido de que las amplitudes

observadas no son las que esperaríamos a partir de la distribución de

velocidades.
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u,

Vamos a analizar en este capítulo dichos factores y su influencia en

el comportamiento de las amplitudes de las ondas internas. e,

e

5.2 LA FUENTE SISNICA

a

En la sísmica de refracción se usan, generalmente, como fuente de

producción de energía, cargas que son explosionadas o bien en
a

perforaciones o bien en agua.

e

Como modelo matemático para la fuente se suele adoptar el de una

fuente puntual, con un potencial de ondas de compresión con simetría

radial. Se supone, además, que la fuente se encuentra en un medio a

homogéneo e infinito. Una fuente semejante sólo emite ondas de compresión

independientes del ángulo. —

Puesto que bajo las condiciones supuestas no se originan esfuerzos a

de cizalla, con una fuente puntual explosiva de este tipo no se

irradiarán ondas S.

a

Para explicar la importante cantidad de energía de cizalla
a

observable en la práctica se pueden proponer dos posibilidades:

1. Generación directa de ondas de cizalla, lo que implica un modelo

de fuente menos simplificado que el descrito anteriormente.

2. Generación indirecta de ondas de cizalla, por conversión de ondas

compresionales.

Analizaremos a continuación ambos mecanismos. a

a

5.2.1 Radiación directa de andas de cizalla

a

La generación directa de ondas 5, para una explosión en “agujero,

fué predicha matemáticamente por Heelan (1953), considerando como modelo

de fuente una cavidad cilíndrica de longitud finita contenida en un medio

infinito, elástico y hoTnogéneo. Las paredes verticales del cilindro se

a

1.10 a



suponen sometidas a esfuerzos que son simétricos alrededor del eje

vertical, uniformes en el sentido de que tienen el mismo valor

instantáneo en todos los puntos y de duracián finita (ver Fig. 5.1). Este

modelo, aún idealizado de fuente, al tener en cuenta las condiciones

reales en la práctica (carga alargada en “agujero profundo”) es desde el

punto de vista de la simetría (cilíndrica y no esférica) y del volumen

finito de la fuente, más realista que una fuente puntual.

Fuente cilíndrica de longitud finita. (Según Heelan, 1953).

La figura 5.2 muestra la variación angular de la

ondas E y SV irradiadas por esta fuente cilíndrica de

cuando la fuente es sometida a una presión p(t) CFig.

esfuerzo vertical q(t) (Fig. 5.2 b). La variación angular

de las ondas SH generadas cuando la fuente es sometida a

cizalla horizontal s(t), se muestra en la figura 5.3.

Si en

entre ~0 y

utilizados

amplitud de las

longitud finita,

5.2 a) y a un

de la amplitud

un esfuerzo de

la figura 5.2 nos fijamos en el rango de ángulos comprendido

450 dentro del cual se emiten desde la fuente los rayos

generalmente en la sísmica de refracción, podemos observar

p<t)

te,

/5
As

As
e

‘ea

¿

Figura 5.1.
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Figura 5.2. Variación angular de la amplitud de las ondas E y LV radiadas

por una fuente cilíndrica sometida a: a) una presión y b) un esfuerzo de

cizalla vertical. (Según Heelan, 1953)
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Figura 5.3, Variación angular de la amplitud de las ondas SH radiadas por

una fuente cilíndrica sometida a un esfuerzo de cizalla horizontal.

(Según Heelan, 1953).

cómo la dependencia angular de la radiación es grande para ondas 5 y

pequeña para ondas F. Cuando la fuente es sometida a una presión (Fig.

5.2 a), la relación de amplitudes de las ondas irradiadas a 450 y a es

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

La partición de energía entre las ondas compresionales y las ondas

de cizalla, generadas por la aplicación de una presión lateral p(t) a las

paredes de una fuente cilíndrica, es un problema de gran interés puesto

que representa el caso ideal de una carga detonada en un agujero. Según

Heelan. en este caso, el 60 por ciento de la energía se emite como SV y

sólo el 40 por ciento como energía E. Además la energía 5V es emitida en

direcciones que forman ángulos de 450 con el eje de la fuente, siendo la

amplitud máxima 1.6 veces la amplitud máxima de la E CFig. 5.2a).

Si se supone que sobre el cilindro no se ejerce una presión sino una

tensión vertical, entonces el patrón de irradiación para las ondas P y 5

es diferente CFig. 5.2b), asemejándose al de una fuerza aislada vertical

(Pilant, 1979). Los resultados de Sherwood (1958) y los de Gupta y
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Kisslinger para ondas Rayleigh (1964) y para andas internas (1966)

muestran que una explosión superficial que no cause ruptura en la e

superficie puede ser representada por una fuerza vertical.

a
En la realidad la irradiación será mucho más compleja, puesto que en

una fuente real junto a la presión aparecen esfuerzos de cizalla
e,

orientados (White, 1965), de manera que se superpondrán varios efectos,

lo que probablemente cause una reducción de la dependencia angular de la
a

radiación total.

Basándoseen el resultado teórico de Heelan, White y Sengbush(1963)

demostraron experimentalmente la generación, por medio de fuentes

explosivas, de ondas 5 de gran amplitud. Sus resultados muestran, para

cargas pequeñas, una fuerte directividad de las ondas 5 Irradiadas a lo

largo del eje vertical (en contradicción con los valores teóricos e

previstos), originada, según los autores, por las ondas de presión que se

generan en el fluido contenido en la perforación. Sus resultados muestran
a

también que la relación entre las amplitudes de las ondas de cizalla y

las compresionales generadas por una fuente explosiva, depende del tamaño
a

de la carga. Estos resultados, así como los de otros trabajos

experimentales que confirman la generación de ondas 5 en fuentes

explosivas (por ejemplo, Kisslinger et al. , 1961; Geyer y Martner, 1969), a

muestran cómo en la práctica son numerosos los factores que determinan el

patrón de irradiación de las ondas de cizalla. Cómo y cuánto influyen a

factores tales como el tamaño y la profundidad de la carga o las

características de la perforación, en la amplitud y directividad de las a

ondas de cizalla generadas directamente en la fuente, son cuestiones a

las que, con el nivel de conocimientos actual, no se puede responder con
a

exactitud. Por tanto, parece tener poco sentido utilizar modelos teóricos

de fuente complejos como el de Heelan, para describir la irradiación de
a

las ondas 5.

Ahora bien, aunque los cálculos de Heelan sean sólo una

aproximación, su trabajo demuestra claramente que, en las condiciones

bajo las cuales se detonan normalmente las cargas en perforaciones,

debían producirse fuertes ondas de cizalla.
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5.2.2 Radiación indirecta de ondas de cizalla

Junto al mecanismo de irradiación directa, existe otra posibilidad

de producción indirecta de ondas de cizalla. Esta posibilidad consiste en

la conversión a onda S, de una onda E incidente en una discontinuidad.

Entendemos por discontinuidad la superficie frontera que separa dos

medios con propiedades elásticas diferentes.

En el caso de explosiones bajo el agua es indispensable considerar

este mecanismo de generación indirecta de ondas 5, pues es bien sabido

que la generación y propagación de ondas de cizalla en un fluido no es

posible.

La transición agua del mar—fondo marino constituye una

discontinuidad clara, en la que podemos esperar que se produzcan

conversiones de ondas E a ondas 5.

La mayor parte de los trabajos referentes a la relación de energía

de ondas sísmicas reflejadas y refractadas en discontinuidades, tratan

principalmente los casos en los que una onda incide en una discontinuidad

entre dos medios sólidos. La generación de ondas de cizalla por

conversión de una onda E incidente en una discontinuidad líquido/sólido

fue calculada por Ergin <1952), quien estudió la relación de energía de

las ondas resultantes de la incidencia de una onda E en el suelo

oceánico. Los resultados obtenidos para la energía 5V refractada se

muestran en la figura 5.4. Se calculó la energía para tres diferentes

relaciones de velocidad compresional y de cizalla en el medio sólido:

VI V= 1.6, 1.7, 1.8 (curvas 1, 2 y 3 respectivamente, en la figura
P

5.4). Estas relaciones de velocidad corresponden a valores de la relación

de Poisson, a~, comprendidos entre 0.18 y 0.277, que, como más adelante

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

En la figura 5.4 podemos observar, cómo para un ángulo de incidencia

de la onda P menor que el ángulo crítico a (ángulo crítico para ondas E:

toda la energía se refleja; no existen rayos transmitidos en el medio

sólido) la proporción de energía de las ondas 5 refractadas aumenta de
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forma prácticamente lineal. Cuando el ángulo de incidencia se aproxima al

valor a , la energía refractada S desciende bruscamente hasta hacerse

cero. Para valores ligeramente mayores del ángulo de incidencia, la

energía refractada 5 crece rápidamente, alcanzando valores superiores a

los obtenidos con ángulos menores que a . A partir de aquí la energía
o

disminuye lentamente y para valores próximos a ~ (ángulo critico para

las ondas S) la energía tiende rápidamente a cero. Para ángulos

superiores a ~ sáb existen ondas P reflejadas en el agua.
c

0.5

4O0

Figura 5.4. Raíz cuadrada de la relación de energía LV refractada y E

incidente en una discontinuidad liquido/sólido, en función del ángulo de

incidencia. Se representan diferentes relaciones de velocidad V 1V (ver
Ps

texto). (Según Ergín, 1952)
a

Es evidente que son los ángulos críticos de incidencia (y por tanto,

el contraste de velocidad del agua frente al medio sólido) los factores

que gobiernan el proceso de generación de ondas de cizalla en el caso de

explosiones bajo el agua.
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La presencia de dos ángulos críticos en el trabajo de Ergin (1952)

implica el haber supuesto que la velocidad de las ondas E en el agua

CV ) es menor que la velocidad de las ondas 5 en el medio sólido (V )‘
Pl 52

Ahora bien, en muchas de las áreas del mundo cubiertas por agua, los

materiales del fondo consisten en sedimentosclásticos poco consolidados.

La velocidad de cizalla para dichos sedimentos se ha observado que es

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

Kim y Seriff (1992), suponiendo que y « V~,1, obtuvieron la
S2

siguiente expresión aproximada para el coeficiente de conversión, 1, de

una onda incidente E en agua:

T ~FV (5.1)
PS 52

donde:

—4p senE
1 1P

/cosEP + pV/cosE
1P 2 2P

senE sen6u’ _ ap

y y
Pl P2

Como se puede observar, la expresión de F es independiente de la

velocidad de cizalla: Es una función del ángulo de incidencia (8 ) y de
lP

los parámetros elásticos restantes: V, V, p y p. (Los subíndices 1

y 2 corresponden al agua y al sólido, respectivamente). Puesto que estos

parámetros son razonablemente independientes de V52, se obtiene una

relación muy sencilla para el coeficiente de conversión en función de la

velocidad de cizalla:

1 ocV (5.2)
PS S2

Es decir, la relación entre la amplitud del desplazamiento de la

partícula de la onda 5 convertida (transmitida) y la de la onda P

incidente, será proporcional a la velocidad de cizalla en los sedimentos

del fondo marino.

Más adelante, al analizar nuestros datos, veremos claramente la
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importancia de la naturaleza del fondo marino en la generación por
e

conversión y en la amplitud de las ondas S registradas en nuestros
sismogramas

a

En tierra firme las ondas de cizalla se generan indirectamente, no

sólo en discontinuidades profundas sino también por reflexión de las e,

ondas compresionalesen la superficie de la tierra. La superficie libre

se comporta como una fuerte discontinuidad y como un reflector perfecto a,

que actúa como generadorde ondas 5. Fertig (1984) demostró, experimental

y numéricamente, que puede generarse una importante energía S por
a,

conversión de ondas E en la superficie libre y que estas ondas

convertidas se parecen enormementea las ondas 5 generadaspor una fuerza

individual cuando la profundidad de la fuente es mucho menor que la

longitud de onda dominante.

Aplicando las condiciones de contorno de esfuerzos nulos en la

superficie libre se obtiene un sistema de ecuaciones, a partir del cual a

podemoscalcular los coeficientes de reflexión para una onda E incidente.

a
Los coeficientes de reflexión pueden clasificarse (Young y Eraile,

1976) en tres tipos básicos según relacionen: Amplitudes de
a

desplazamiento, amplitudes de potenciales o energías. En este último

caso, el coeficiente de reflexión representa la relación entre la energía

de la onda reflejada y la energía de la onda incidente. e

En la figura 5.5 se muestran los coeficientes de reflexión (en forma a

de raíz cuadrada de la relación de energía) para una onda incidente E en

la superficie libre, para diferentes valores del ángulo de incidencia, a

Podemos observar cómo para valores grandes del ángulo de incidencia se

refleja principalmente energía SV. a

Como la velocidad de las ondas 5 es menor que la de las ondas F, la
a

energía LV será reflejada con un ángulo j respecto a la vertical menor

que el ángulo de incidencia. Para un ángulo de incidencia E máximo de 900
a

y una relación de velocidades V 1 V5 de V3 (es decir, para un valor del
1’

e
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coeficiente de Poisson, a’, de 0.25), el ángulo de emisión, 3, de ondas 5

es de 350

El rango de ángulos hasta 350 cubre en gran medida los ángulos de

emisión que tienen lugar en la sísmica de refracción, de manera que la

reflexión en la superficie libre puede ser consideradacomo un mecanismo

de gran importancia en la producción de ondas 5, tanto por el tamaño de

la conversión PS como desde el punto de vista del rango de ángulos.

1 .9

<.4

O
e>-v
O
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2
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-v
e>
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9.4
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Figura 5.5. Variación con el ángulo de incidencia de la raíz cuadrada de

las relaciones de energía de las ondas E y 5V reflejadas en la superficie

libre y una onda E incidente. La relación de Poisson, a’, varía entre 0. 15

y 0.35. (Según Pilant, 1979).

En resumen , probablemente las ondas S se producen en gran medida

por conversión en grietas, inhomogeneidades pequeñas y discontinuidades

fuertes (como el fondo marino o la superficie libre) en el entorno

cercano a la fuente. Ahora bien, se desconoce en gran medida el

mecanismo de conversión, la cantidad de energía 5 producida de manera

2 12~ 220 390 490 520 590 ‘790 860 920

At4GLE OF INCIDENCE
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indirecta del total emitido y el patrón de radiación, entendido como la

dependencia angular de la radiación. Debido a las dificultades para

determinar cuantitativamente las ondas 5 producidas indirectamente en las

cercanías de la fuente, generalmente se las considera como ondas S e

emitidas directamente por la fuente (Lash, 1980).

e

En este trabajo supondremos, en principio, que todas las ondas

compresionales y de cizalla son radiadas directa y uniformemente desde la
e,

fuente.

a

Para ondas E permanece aproximadamente válida la suposición de

radiación independiente del ángulo, incluso con modelos de fuente

complejos como el de Heelan.

El mecanismo de producción de ondas 5, como hemos visto, puede

provocar una fuerte directividad en la radiación; sin embargo, podemos

esperar una menor dependencia angular debido a la probable actuación

conjunta de varios efectos en la generación de ondas 5.

5.3 LA RESPUESTA INSTRUMENTAL e

Los sismómetros, que detectan la energía sísmica que llega a un a

punto determinado de la superficie terrestre, no registran el movimiento

real del suelo sin modificarlo. La amplitud de las ondas sísmicas puede a

verse distorsionada por las características instrumentales propias de

cada estación de registro y por el acoplamiento del geófono con el suelo, a

La función de transferencia de amplitudes de los equipos standard

utilizados en Perfiles Sísmicos es aproximadamente plana en el rango de

frecuencias entre 2 y 50 Hz (Berckhemer, 1976), dentro del cual se
a

encuentran todas las frecuencias de interés de nuestros datos.

Por otra parte el acoplamiento del geófono con el suelo, que depende —

de factores tales como la firmeza del terreno y el emplazamiento del

e
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sismómetro, produce en el caso de geófonos verticales frecuencias de

resonancia en el rango entre 100 y 500 Hz, según la localización. En

geáfonos horizontales el contacto del geófono con el suelo influye más en

la frecuencia de resonancia que la rigidez del terreno (Krohn, 1984);

cuando el geófono está firmemente asentado en el suelo la frecuencia de

resonancia es de nuevo superior a los 100 Hz.

Como en el experimento de Galicia los sismómetros fueron emplazados

sobre roca o enterrados y como las frecuencias de las ondas P y S se

encuentran por debajo de los 25 y 15 Hz, respectivamente, podemos suponer

que la amplitud de la señal sísmica no se ha visto alterada por los

factores mencionados en este apartado.

5.4 EL EFECTODE LA SUPERFICIE LIBRE

El movimiento registrado por los geáfonos situados en la superficie

libre de la tierra, es el resultante de la superposición de las ondas

incidentes con las reflejadas.

La figura 5.6 muestra la variación con el ángulo de incidencia del

movimiento del suelo resultante de la reflexión de las ondas E y LV, en

el caso de una onda incidente E (Fig. 5.6a) y en el caso de una onda

incidente SV (Fig. 5.6b y c).

Para ondas incidentes E, las componentes vertical y horizontal del

movimiento del suelo se comportan en un rango angular amplio como

funciones seno y coseno. Sin embargo, para ondas incidentes 9V el

comportamiento es más irregular y complicado, produciéndose en torno a

los 350 Csegún el valor de la relación de Poisson, o-) un cambio brusco en

el valor del movimiento de la partícula en la superficie libre.

Para ondas incidentes LV la componente vertical del movimiento del

suelo tiene (para o’ = 0.25) un valor cero a J~0, mientras que para este

valor del ángulo de incidencia la componente horizontal presenta un

121



e

1.2 —

(a)
— 2.8

z u,
u

2.E e
o
u

~ 9.4
D

u

~ 2.2

e

e

e

Figura 5.6. Variación con el ángulo de incidencia de las componentes O

horizontal (Xl y vertical (Z) del movimiento relativo del suelo, para

ondas planas incidentes (a) P, (b y e) SV en la superficie libre. La

relación de Poisson, a>, varía entre 0.15 y 0.35. (Función directividad,

según ?ilant, 1979).

e

a

máximo. La componente horizontal se hace cero a 450 y permanece muy

pequeña entre 450 y 900. Estos pequeños valores para ángulos de

incidencia por encima de 450 tienen un significado importante para la a

interpretación de las amplitudes de las ondas 5. Cuando inciden en

superficie fases 5 bajo estos ángulos, el geófono horizontal registrará e

poca energía incluso si las fases 5 emergen de la corteza con amplitudes

grandes. Por otra parte las amplitudes aumentarán cuando el ángulo de a

incidencia se encuentre en torno al valor angular del máximo.

a
Estas variaciones en la amplitud de las ondas 5 pueden llevar a

conclusiones erróneas sobre la distribución de velocidades en la corteza,
a

por lo que deberá investigarse el ángulo de incidencia de las ondas 5

antes de una interpretación de ondas de cizalla.
a
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e

5.4. 1 Determinación del ángulo de incidencia

a

Proponemos a continuación un método para determinar, de manera

sencilla, el valor del ángulo de incidencia de una fase determinada, a a

partir de la relación entre las amplitudes horizontal y vertical del

movimiento del suelo producido por la llegada correspondiente. Para ello a,

hemos calculado la relación entre los movimientos horizontal y vertical

del suelo, representados en la figura 5.6. En la figura 5.7a y b
e

mostramos los resultados obtenidos para ondas P y S, respectivamente.

Observemoscómo, por medio de estas curvas, podríamos obtener de manera

inmediata el ángulo de incidencia de una fase determinadaa partir de la a

relación entre las amplitudes horizontal y vertical del movimiento del

suelo, si conociéramos el valor de la relación de Poisson, o-, en e

superficie.

u
En principio, los <micos datos de los que nosotros disponemos son

las amplitudes horizontales y verticales de las llegadas registradas en
a

las correspondientes componentes de nuestros sismogramas. Los sismogramas

observados representan velocidades del suelo y no desplazamientos del
e

suelo; sin embargo, se ha comprobado que la relación entre las amplitudes

horizontal y vertical para sisrnogramas de velocidad no difiere

significativamente de la relación entre las amplitudes de desplazamiento, a>

como se muestra en el ejemplo de la figura 5.8, donde junto con los

sismogramas de velocidad observados mostramos los correspondientes al a

desplazamiento obtenidos mediante integración.

e

Así, a partir de nuestros datos podemos establecer una primera

aproximación del ángulo de incidencia, analizando el movimiento del suelo
a

por medio de los diagramas del movimiento de la partícula, ya mencionados

en el capítulo anterior.

Ahora bien, en el plano vertical, el ángulo que forma la línea de

vibración del movimiento de la partícula de una fase dada con el eje

vertical, es el ángulo de incidencia ‘aparente”. En la figura 5.7 podemos

observar, en trazo discontinuo, la variación de la relación entre las a

amplitudes horizontal y vertical del movimiento del suelo con el ángulo

e
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Figura 5.7. Relación entre las amplitudes de los movimientos horizontal y

vertical del suelo para: (a) ondas incidentes P y Ch) ondas incidentes SV

en la superficie libre. La relación de Poisson, a’, varía de 0.15 a 0.35.
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“aparente”.
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aparente de incidencia.

A partir de la relación entre las amplitudes horizontal y vertical

de las llegadas observadas en nuestros sismogramas, podemos obtener, para

una determinada fase, el valor del ángulo de incidencia aparente y un

rango de valores para el ángulo de incidencia real, el cual sólo

podríamos determinar exactamentesi conociéramosel valor de la relación

de Poisson en superficie. Ahora bien, en la figura 5/Za podemos observar

cómo (para ondas P) la curva del ángulo de incidencia aparente

prácticamente coincide hasta ~ con la de o- = 0.30 y cómo para valores

de o- comprendidos entre 0.2 y 0.3 el ángulo de incidencia real difiere

como mucho en 60 del aparente. Por todo ello y teniendo en cuenta la

precisión de nuestras medidas, podemosconsiderar que hasta 450 el ángulo

de incidencia aparente de una fase P determinada coincide con el ángulo

de incidencia real de dicha fase.

En el caso de ondas incidentes LV, vemos en la figura 5.7b que, para

ángulos de incidencia mayores que 450, la relación entre las amplitudes

horizontal y vertical del movimiento del suelo es pequeñay prácticamente

no varía con el valor de la relación de Poisson, «.

Por otra parte, la utilización conjunta de las curvas de las figuras

5.7a y 5.7b es de enorme utilidad, puesto que posibilita la obtención de

información sobre la constancia o variabilidad de la relación de Poisson,

a’, con la profundidad. Sabemos que, cuando o- es constante con la

profundidad y el medio lateralmente homogéneo, el ángulo de incidencia de

una fase F determinada es el mismo que el de la correspondiente fase 5 a

esa misma distancia, siendo además el ángulo de incidencia independiente

del valor de la relación de Poisson; de manera que en un medio

estratificado horizontalmente podremos deducir variaciones de la relación

de Poisson con la profundidad a partir de la discrepancia entre los

valores del ángulo de incidencia de una fase F y su correspondiente fase

5, verificándose que el ángulo de incidencia de la fase 5 es mayor que el

de la P cuando la relación de Poisson, o-, aumenta en profundidad y a la

inversa.
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5.5 CONCLUSIONESPARA LA INTERPRETACIONDE AJ4PLXTIJDES
e,

De la discusión realizada en los apartados anteriores podemos

extraer algunas conclusiones sobre las fuentes de error más importantes e’

en la determinación de las amplitudes de las ondas internas 1’ y 5.

e’

Hemos visto cómo puede influir para ondas S el patrón de irradiación

de la fuente, mientras que para ondas ? permaneceaproximadamenteválida
e

la suposición de una irradiación independiente del ángulo. Así, por

ejemplo, una radiación de ondas 5 fuertemente dependiente del ángulo
e

podría explicar las débiles amplitudes observadas de las ondas 5 de la

corteza superior en algunos de nuestros perfiles, las cuales habrían sido

irradiadas con ángulos próximos a la horizontal, en contraste con las

fases 5 de mucha energía procedentes de la corteza inferior irradiadas

por la fuente en un rango angular diferente. a

En ausencia de información cuantitativa sobre la directividad de la

radiación en la fuente, supondremos una radiación uniforme y usaremos,

fundamentalmente, la información de las amplitudes, para un control
e

cualitativo: Por ejemplo, localización de puntos críticos y relación de

amplitud relativa entre fases distintas.
a

Se ha mostrado cómo la función de transferencia del geáfono se puede

suponer que no altera la amplitud de la señal sísmica, debido a las bajas e’

frecuencias de la señal; pero el no conocer exactamente las

características de todos los instrumentos utilizados en el experimento y e’

la amplificación exacta de todas las trazas, limita la posibilidad de

comparar las curvas teóricas de amplitud—distancia con las observadas,

Otro factor, no analizado en este capítulo, de influencia sobre la
e

amplitud de las ondas sísmicas, que debe ser tenido en cuenta como fuente

de error, es la atenuación, ya que no se conocen valores precisos de O,
a

especialmente en el caso de ondas de cizalla, para rocas de la corteza en

condiciones realistas de presión y temperatura (Newman y Worthington,

1982). a

a
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Hemos visto cómo las amplitudes se ven fuertemente influidas por la

capa más superior de sedimentos; como en estas capas la atenuación

depende del tamaño del grano, contenido en agua, firmeza de la matriz,

etc. , (White, 1965; Schdn, 1983) y estos factores pueden ser muy

diferentes en emplazamientosdistintos, puede ocurrir que esta fuente de

error varíe mucho en magnitud de una estación a otra.

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

categoríasdiferentes:

1. Errores sistemáticos de fases determinadas, como las causadaspor

el patrón de radiación de la fuente, es decir, por la dependencia angular

de la radiación o como los provocados por los distintos valores de la

atenuación en diferentes capas de la corteza.

2> Errores locales, diferentes para cada sismograma, debidos a

factores tales como respuestas instrumentales distintas o diferentes

características geológicas o petrológicas del lugar de registro.

Los errores de este último grupo podemos no tenerlos en cuenta si

limitamos nuestra interpretación de amplitudes al estudio de la relación

de amplitudes entre las distintas fases de un mismo sismograma.

En cualquier caso, podemos reducir las fuentes de error y obtener

una información importante si utilizamos en la interpretación todas las

componentesde los sismogramas.
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CAPITULO 6

METODOLOGíA Y TECNICAS DE INTERPRETACION

6.1 INTRODOCCION

En este capítulo expondremosel método de interpretación seguido en

este trabajo, describiendo las diferentes etapas seguidas y las técnicas

utilizadas en cada fase de la interpretación.

Es bien sabido que el procedimiento utilizado para interpretar los

datos obtenidos en campañas de perfiles sísmicos de refracción, ha

experimentado importantes modificaciones en las dos últimas décadas según

han ido evolucionando los métodos de cálculo.

Nuestro objetivo no es describir detalladamente los fundamentos

físico—matemáticos en los que se basan los diferentes métodos de

interpretación, ya que la bibliografía referente a estas cuestiones es

muy extensa, sino describir brevemente las posibilidades, ventajas y

limitaciones de las técnicas de interpretación utilizadas en este

trabajo.

6.2 CORRELACIONDE FASES

La primera etapa de la interpretación en refracción sísmica consiste

en la correlación en los ensamblajes de las diferentes fases sísmicas.

Esta etapa es fundamental ya que los modelos de velocidad finales se

basan directamente en las correlaciones establecidas, siendo generalmente
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u

mucho menores las incertidumbres cuantificables en el proceso -de

obtención del modelo (como por ejemplo, los desajustes entre los tiempos —

de recorrido observados y calculados) que las incertidunibres introducidas

en la etapa de correlación de fases (Ansorge et al., 1982; Mooney y e-

Prodehí, 1984)>

a

A veces las fases no son claramente visibles, de manera que

intérpretes diferentes pueden establecer correlaciones distintas y, por
e

tanto, desarrollar para el mismo ensamblaje modelos diferentes. Para

esclarecer las llegadas en los ensamblajes y facilitar la separación e
a

identificación de las diferentes llegadas E, 5 y convertidas presentes en

nuestros datos, utilizamos los resultados del análisis espectral y de

polarización planteados, respectivamente, en los Capítulos 3 y 4 de este u’

trabajo. Así, antes de proceder a la correlación definitiva de las fases

analizamos detalladamente los ensamblajes filtrados, tanto para las ondas u

E como para las ondas 5.

e
Para correlacionar con seguridad las fases 5 ha sido necesario, en

general, utilizar los ensamblajes de las tres componentes, mientras que
a

para las ondas E, normalmente, sólo ha sido necesaria la componente

vertical.
a

Para la interpretación consideramos únicamente las correlaciones que

satisfacen los criterios establecidos por Giese (1976), referentes a la

amplitud, velocidad aparente y longitud de las fases sísmicas.

e

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

procest de elaboración del modelo estructural.

a

6.3 NETODOSDE INTERPEETACION UNIDINENSIONALES
a

En una primera etapa, interpretamos cada perfil utilizando un método

unidimensional, es decir, asumiendo que la velocidad varía sólo con la U

profundidad y que los límites de las capas son horizontales.

e
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Con el programa TRAVTIME (Mueller, 1970; Stangl, 1987) calculamos

los tiempos de recorrido y las distancias epicentrales de los rayos que

atraviesan un medio laminado horizontalmente. El modelo velocidad—

profundidad unidimensional se obtiene interactivamente a partir de los

datos observados en los ensamblajes. Se trata de un método indirecto: a

partir de una estructura velocidad-profundidad, supuesta inicialmente, se

calculan los correspondientes tiempos de recorrido; estos tiempos de

recorrido derivados del modelo se comparan con los observados y se

modifica el modelo hasta obtener un buen ajuste entre los tiempos de

recorrido observados y calculados.

A continuación incorporamos la información referente a la amplitud y

frecuencia de los datos, con el fin de ajustar los gradientes de

velocidad y los saltos de velocidad en las discontinuidades del modelo,

mediante el cálculo de sismogramas sintéticos aplicando el método de

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

El cálculo de los sismogramas sintéticos se ha realizado en la

Universidad de Karlsruhe, con el programa FSVSH (Sandmeier, 1984),

utilizando un ordenador IBM 3090 y en la Universidad Complutense de

Madrid, donde se ha implementado dicho programa al ordenador IBM 4381

modelo 22 del Centro de Proceso de Datos.

6.3.1 Método de Reflectividad

El método de reflectividad, que permite obtener la solución total

del campo de ondas para un modelo dado, es uno de los métodos principales

para el cálculo de sismogramas sintéticos. El método, basado en el

formalismo matricial de Thomson—Haskell para la propagación de ondas

planas en medios horizontales laminados, en esencia consiste en una

integración numérica de la reflectividad sobre un rango limitado de

parámetros reales del rayo, seguida de una transformada inversa de

Fourier sobre la frecuencia para obtener los sismogramas sintéticos.

Desde el trabajo pionero de Fuchs y Millíer C1971) el método de
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reflectividad ha sufrido numerosasampliaciones y modificaciones, siendo
e-

muy extensa la literatura referente al desarrollo teórico del método.
Mencionamos a continuación sólo algunas de las contribuciones más

relevantes: Kennett (1975a) y Kind (1985) modifican el método para poder

considerar estructuras diferentes en la fuente y en el receptor; Stephen

(1977) y Kind (1978) sitúan la fuente en la zona reflectante e incluyen e’

los efectos secundarios de la superficie libre; Kennett (1975b) incorpora

los efectos de la atenuación; 0’Neill y Hill (1979) consideran la

absorción; Kerry (1981) y Icennett y Clarke (1983) Incluyen en el proceso

las ondas superficiales; Fryer (1980) modifica el método de integración
a

convencional; Franssens (1983) modifica el algoritmo matricial de Haskell

para reducir las pérdidas numéricas de precisión y más recientemente

Schmidt y Tango (1986) han introducido una forma estable de aproximación a

matricial muy eficaz para el caso de receptores múltiples a profundidades

diferentes. U

El método de reflectividad, con sus ampliaciones y modificaciones,

ha encontrado en los últimos años una extensa aplicación en el estudio de

terremotos, en el campo de la prospección sísmica (por ejemplo, Fertig y

MUller, 1978; Temxc~e y MUller, 1982) y como ayuda para la interpretación

en sísmica de refracción. De hecho, el desarrollo y uso efectivo del
a

método de reflectividad ha proporcionado un conocimiento mayor y un mejor

entendimiento de la estructura de la corteza tanto continental como

oceánica. Ver, por ejemplo> los trabajos de Braile y Smith (1975) y de u’

Spudich y Orcutt (1980a) que constituyen guías efectivas para la

interpretación de datos sísmicos con el método de reflectividad. u’

Sin embargo, la aplicación del método de reflectividad tiene dos

limitaciones importantes:

1. La tierra siempre se considera homogénea lateralmente. a

2. Los modelos complicados con muchas capas, grandes distancias entre la

fuente y el receptor y señales fuente de alta frecuencia necesitan
a

mucho tiempo de cálculo.

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

método de reflectividad requiere siempre mucho tiempo de cálculo, pueden

a
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existir grandes variaciones en la velocidad y precisión del método

dependiendo de cómo se ejecute y del nivel tecnológico informático

(Sandmeier y Wenzel, 1986). De hecho, los cálculos para obtener los

sismogramassintéticos con el método de reflectividad pueden hacersemás

rápidos, sencillos y eficaces si se eligen adecuadamente los parámetros

necesarios. Una descripción detallada de los parámetros que intervienen

en el proceso así como consejos prácticos para su selección, puede

encontrarse, por ejemplo, en los trabajos de Fuchs (1980), Millíer (1985)

y Hajnal et al. (1988).

Sin embargo, la primera limitación indicada es inherente al método

de reflectividad. Es decir, el método de reflectividad sólo es aplicable

si las variaciones laterales en la estructura de la corteza son

despreciables.

Puesto que los perfiles cruzan unidades geológicas diferentes es

probable que existan variaciones laterales en la distribución velocidad-

profundidad de la corteza. Para tener en cuenta en la interpretación las

variaciones estructurales laterales, es necesario trabajar con un método

de interpretación bidimensional.

6.4 METODOSDE INTERPEETACION BIDINENSIONALES

Aunque para algunos cálculos hemos utilizado el programa RAYAN]’

(Spence et al. , 1984), basado en el método de trazado de rayos propuesto

por Whittall y Clowes (1979). por lo sencillo de su uso para especificar

y modificar el modelo, en general, para modelar las variaciones

estructurales laterales hemos trabajado con el método de rayos de

Cerveny, ya que por una parte, el algoritmo de Spence et al. (1984),

debido a la naturaleza de la especificación del modelo, no permite

incorporar fácilmente cambios graduales laterales en el gradiente de la

velocidad y, por otra parte, no incluye el cálculo de ondas convertidas>
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6.4.1 Nétodo de rayos de Éerveny

e

Los principios básicos del método pueden encontrarse , por ejemplo,

en ~erven~’ et al., (1974); ~erven~’ et al., (1977fl Cerven~’, (1979); 0

~erven~, (1985), donde se analizan no sólo las bases teóricas del método

sino también problemas prácticos relacionados con el cálculo de rayos, u,

tiempos de recorrido, amplitudes de rayos y cálculo de sismogramas

teóricos.

u

Para los cálculos se ha utilizado en este trabajo el paquete de
e

programasSEIS 85, una versi6n modificada y ampliada (Gajewski, 1989) del

programa SEIS 83 (terven’ y P~en¿ik, 1984).
a

El programa está diseñado para calcular los rayos que llegan a un

sistema de receptores, distribuidos regular o irregularmente, a lo largo u’

de la superficie de la tierra. El modelo bidimensional de velocidad se

define por medio de capas individuales de profundidad, espesor y

extensión lateral variable. Se trata de modelos 2—D, inhomogéneos

lateralmente y con superficies de discontinuidad curvadas. Cada

discontinuidad cruza lateralmente todo el modelo. Las discontinuidades

pueden tener puntos de cruce y ser ficticias en alguna zona. Varias

discontinuidades pueden también coincidir parcialmente. Por tanto, el u’

programa permite construir modelos con capas que desaparecen, con

estructuras de bloques, fracturas y cuerpos aislados. Dentro de cada capa u’

individual, la velocidad puede variar tanto vertical como

horizontalmente. El método también permite incluir la información de la

amplitud y calcular los sismogramas teóricos. Siendo posible trabajar

tanto con ondas P como con ondas 5. u

Este procedimiento de trazado de rayos es un método interactivo; el
u

modelo final 2—Dse obtiene a partir de un modelo inicial, lanzando rayos

a través del modelo y calculando los tiempos de recorrido y amplitudes
a

resultantes. Como modelo de partida se puede utilizar la distribución

velocidad-profundidad obtenida anteriormente suponiendo una laminación

horizontal. Si los cambios laterales no son demasiado fuertes y si se u’

realizó cuidadosamente la aproximación unidimensional, se puede obtener

u’
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modelo bidimensional que ajustecon pocas iteraciones un

satisfactoriamente las observaciones.

El método de rayos, por tanto, permite estudiar estructuras con

variaciones laterales y consume mucho menos tiempo de cálculo que el

método de reflectividad. Sin embargo, para el cálculo de sismogramas

sintéticos, el método de reflectividad es más exacto, puesto que el

método de rayos representa una aproximación en altas frecuencias de la

ecuación de ondas (~erveny y Zahradnlk, 1972; Cerven9 et al., 1977).

Ambos métodos han sido ampliamente discutidos conjuntamente en la

literatura (para una revisión ver, por ejemplo. Chapman, 1978 y Spudich y

Orcutt, 1980b) y comparadas sus respuestas, incluso para problemas

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

De dichos trabajos y de nuestra propia experiencia concluimos que,

en general, la concordancia entre ambos métodos es buena y que, en

particular, para los objetivos propuestos en este trabajo, el método de

rayos constituye una aproximación suficientemente precisa.

Puesto que las amplitudes observadas no sólo están influenciadas por

la estructura de la corteza, sino también por factores tales como la

estructura próxima a la superficie o las características instrumentales

propias de cada estación de registro, factores normalmente no conocidos

(como vimos en el Capítulo 5), no pretendemos hacer un análisis

cuantitativo exacto de las amplitudes observadas sino comparar, entre los

sismogramas sintéticos y los observados, las relaciones de amplitud de

las diferentes fases presentes en una traza. Es decir, nuestro objetivo

es explicar cualitativamente los datos observados.

En el capítulo siguiente veremos cómo la comparación entre los

ensamblajes observados y los sintéticos, calculados con los métodos

anteriormente expuestos, muestra que los modelos propuestos explican

razonablemente bien los datos observados.
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6>5 XNTERPRETACIONDE ONDASS
mt

Para representar los ensamblajes de ondas S utilizamos una velocidad

de reducción de 6/CW = 3>46 ¡anIs y un eje de tiempos comprimido por un e’

factor de CW respecto de la escala de tiempos reducidos utilizada en

los ensamblajes de ondas 1’. Este formato permite una comparación fácil de —.

los ensamblajes de ondas 1’ y 5: si la relación de Poisson, a través de la

corteza y del manto superior, tuviera un valor de o- = 0.25, al superponer

los ensamblajes de ondas P y de ondas 5 con sus líneas de tiempo reducido

cero coincidentes, las curvas de tiempo de recorrido calculadas a partir
a

del modelo de ondas P deberían coincidir perfectamente con las

correspondientes llegadas 5. Cualquier desviación detectada, entre estas

curvas previstas y las curvas de tiempo de recorrido £ observadas, indica a

desviaciones del valor 0.25 de la relación de Poisson y, por tanto,

proporciona una primera estimación cualitativa de la función velocidad- U

profundidad para las ondas 9.

a

Como modelo de partida para la interpretación de las ondas S

utilizaremos el modelo obtenido a partir de la interpretación de las
a

ondas P, asignando a cada capa un valor constante de la relación de

Poisson (es decir, un valor de Vp/ Vs constante). En principio,
a

supondremos que las discontinuidades en el modelo de velocidad 9 son las

mismas que en el modelo de velocidad P. A continuación iremos modificando

la velocidad de las ondas 5 dentro de cada capa, hasta obtener un ajuste u’

satisfactorio de los tiempos de recorrido observados. Como ya indicamos

anteriormente, es necesario, en general, utilizar los ensamblajes de a

todas las componentes disponibles para correlacionar de forma realista

las fases 5. u

Las relaciones de amplitud entre las diferentes fases se utilizan,

como en el caso de las ondas P, para obtener un modelo final que

proporcione una buena concordancia cualitativa entre las observaciones y
a

los sisinogramas teóricos.

Para los cálculos se usan los programas descritos en los apartados

anteriores. Como función fuente se utiliza una fuente puntual que genera

a
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uniformemente ondas P y 5, debido a la falta de información sobre la

directividad de la radiación de ondas 5.

Como resultado obtendremos un modelo de velocidades de ondas 5 cuyas

variaciones dentro de cada capa, tanto en profundidad como lateralmente,

pueden ser independientes de las variaciones en las velocidades de las

ondas 1’. Y, por tanto, obtendremos un modelo estructural para la corteza

en el que, en general, la relación de Poisson variará tanto lateral como

verticalmente.
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CAPITULO 7

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

7.1 PERFIL RIBADEO-LA GUARDIA

Este perfil es el único, de los estudiados en este trabajo, en el

que se dispone de datos obtenidos con tiros en los dos extremos de la

línea. El perfil fue registrado, con tiros en mar, a lo largo de una

línea de dirección SO-HE de 260 km de longitud (ver Figura 2.5 y Tabla

2. 1). El perfil arranca en el SO (La Guardia) en el Dominio Esquistoso de

Galicia—Tras—os—Montes, cruza en su parte central la zona Centro—Ibérica,

atraviesa el Manto de Mondoñedo, cortando casi perpendicularmente la

falla de Vivero y la formación porfiroide de Ollo de Sapo y termina en el

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

7.1.1 Interpretación de ondas P

En la figura 7.1.1 se muestran los ensamblajes para ondas P del

perfil directo e inverso (Eig. 7.1.la, La Guardia—Ribadeo; ng. 7.1.ib,

Ribadeo-La Guardia). El SO geográfico se encuentra a la izquierda en los

dos ensamblajes. Estos muestran la componente vertical de la velocidad

del suelo y han sido representados con una velocidad de reducción de

6krn/s, sin filtrar y con una escala de amplitud normalizada.
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e

En la figura 7.1.1 se muestran, así mismo, las curvas de tiempo de

recorrido de las fases correlacionadas. Para la interpretación e

consideramos únicamente las fases que pueden ser correlacionadas con

seguridad a lo largo del ensamblaje. Para ello utilizamos las tres

componentes de los sismogramas, los ensamblajes filtrados según los

resultados obtenidos en el Capítulo 3 y los resultados del análisis de
e

polarización.

La utilidad e importancia del análisis de polarización quedan

reflejados en la figura 7>1.2 en la que se muestran los ensamblajes

resultantes del producto de las componentes vertical y radial de los

sismogramas del perfil La Guardia-Ribadeo (Fig. 7.1.2a) y Ribadeo—La

Guardia (Fig. 7.1.2W. Además de corroborar de manera concluyente la —

existencia de las fases de más fácil identificación (fases ?g, Pa? y PM?)

el producto de componentes pone de manifiesto algunas características de

los ensamblajes que no se presentan tan evidentes al analizar

independientemente las diferentes componentes de los sismogramas. Así es
a

de destacar la existencia de una segunda llegada, claramente

correlacionable en los primeros 60 km de ambos perfiles, identificada en
*

los ensamblajes como Pg, la cual, si bien fue observada por Córdoba U

(1986) en el segmento Ribadeo—La Guardia, no ha sido considerada en

interpretaciones previas. a

En una primera aproximación a los datos se observa que las fases a

individuales correlacionadas en los dos ensamblajes (Figs. 7.1.1 y 7.1.2)

son similares: u
— Unas primeras llegadas claras el el rango de distancias entre

aproximadamente 5 y 120 km de los respectivos puntos de tiro,
a

identificadas en los ensamblajes como fase ?g; estas primeras llegadas

corresponden a ondas ? que se propagan en la corteza superior cristalina

y muestran en ambos sentidos de registro un aumento de la velocidad a

aparente con la distancia.
*

— Una segunda fase, Fg, entre 15 y 60 km del punto de tiro, U

retrasada unos 0.6 s respecto de la fase Pg y con amplitudes similares a

las de ésta.

— A partir de aproximadamente 70 km y hasta el final de la línea se

a
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reconoce con facilidad, en los dos sentidos de registro, otra fase,

designada como ?2P, que constituye la respuesta sísmica de la corteza

inferior.

— La fase identificada como Pxl’ es la más prominente en los dos

ensamblajes, y puede correlacionarse con claridad entre aproximadamente

70 y 140 km del punto de tiro.

- En ambos ensamblajes puede correlacionarse una fase, Pn, como

primera llegada a distancias epicentrales superiores a los 120 km,

correspondientea la onda refractada en la parte superior del manto.

- Otra fase puede ser correlacionada en ambos ensamblajes, aunque

con más claridad y recorrido en La Guardia—Ribadeo que en sentido

inverso, la denotada como PnPPxP.

Esta similitud en las fases individuales correlacionadas en los dos

sentidos, directo e inverso, de la línea, sugiere una cierta homogeneidad

lateral en la corteza, por lo que una primera interpretación usando un

método unidimensional, es decir, asumiendo que la estructura cortical

varía sólo como una función de la profundidad, está justificada.

Aplicando el método de reflectividad (Fuchs y MtIller, 1971) es posible

obtener un modelo velocidad—profundidad que ajusta satisfactoriamente

tanto los tiempos de recorrido como las amplitudes de las observaciones

(Téllez et al., 1993).

Ahora bien, puesto que el perfil cruza diferentes unidades

geológicas, es probable que existan variaciones laterales en la

distribución velocidad—profundidad de la corteza, especialmente en la

estructura próxima a la superficie y, de hecho, así lo indican los

tiempos reducidos y las velocidades aparentes de la fase ?q que son

diferentes en los dos extremos de la línea.

Para tener en cuenta tales variaciones laterales es necesario

aplicar un método de interpretación bidimensional, para lo cual es

preciso disponer de observaciones invertidas que se crucen.

Un modelo bidimensional de velocidad P para este perfil fué obtenido

por Córdoba (1986), basándose sólo en la interpretación de los tiempos de
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recorrido.

mt

Como la base para el desarrollo del modelo de ondas 5 y para la

investigación de ondas convertidas es el modelo de ondas P, éste debe ser a

controlado cuidadosamente antes de proceder a su utilización.

a
Para restringir el conjunto de modelos que ajustan los tiempos de

recorrido utilizaremos como información la amplitud de las ondas mediante
a

el cálculo de sismogramas sintéticos.

Como modelo de partida utilizaremos el modelo bidimensional de

velocidad de ondas P descrito por Córdoba (1986) para el segmento La

Guardia—Ribadeo. Calcularemos los sismogramas sintéticos para dicho

modelo y compararemos con las relaciones de amplitud de los sismogramas

observados. Si la coincidencia entre las amplitudes calculadas a partir

del modelo y los datos no es buena se procederá a la modificación del

modelo hasta que el ajuste entre sismogramas sintéticos y observados sea

satisfactorio.

En la figura 7.1.3a se muestran los sismogramas sintéticos obtenidos

para dicho modelo; éste puede observarse en la figura 7.1.3b junto con el

trazado de rayos correspondiente.

Al comparar las amplitudes teóricas obtenidas con las registradas

(Fig. 7.1.la) observamos algunas discrepancias importantes:

— En los sismogramas sintéticos (Fig. 7.1.3a) aparecen unas

amplitudes muy grandes, delante de la fase Pi’, en el rango de distancias

entre 170 y 260 km, procedentes de la reflexión en el Moho, fase PM!’, que a

no estánpresentes en los sismogramasobservados (Fig. 7.1.la).

— La fase Fn, claramente observable en los datos como primera
a

llegada a partir de 120 1cm de distancia, no es perceptible en los

sintéticos debido a una incorrecta estimación en el gradiente de

velocidad del manto superior. a

Ambas cuestiones serán tenidas en cuenta al establecer el modelo de

velocidad para las ondas 1’, con el que también se intentará explicar las
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fases Pg y PMPPMPno interpretadas anteriormente.
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mt

7. 1. 1. 1 ESTRUCTURASUPERFICIAL

a

Dada la gran longitud de la línea, interpretamos la estructura

superficial de forma independiente para cada uno de los puntos de tiro.

mt

a) La Gnardia-Ribadea

a

En el segmento La Guardia—Ribadeo el aumento progresivo de la

velocidad aparente de la fase Pg con la distancia, ha sido modelado

mediante un sistema de dos capas en las que el gradiente de velocidad

disminuye a medida que aumenta la profundidad (ver figura 7.1.6). La

velocidad estimada en la superficie, en las proximidades del punto de

tiro, es de 4 ¡<m/s y aumenta hasta 4.75 km/s a 1.5 1cm de profundidad. A —

partir de esta profundidad el gradiente de velocidad disminuye pero la

velocidad sigue aumentandoprogresivamentedesde 5.8 hasta 6.1 km/s a una
a

profundidad de 6 1cm. El aumento de la velocidad aparente con la distancia

es debido al aumento gradual de la velocidad con la profundidad en el
a

basamento cristalino y al adelgazamiento de la capa superficial hacia el

NE.

a
*

Para interpretar la fase Pq, se investigaron en este extremo del
perfil diferentes modelos para la estructura de la corteza superior, a

considerando una capa de baja velocidad y sin tenerla en cuenta. Las

fuertes amplitudes de la fase Fq, comparables a las de la fase ?q, a

podrían proceder de una reflexión en la base de una capa de baja

velocidad, 5.5 ¡<m/s, situada entre 6 y 9 1cm de profundidad; sin embargo,
a

y como puede observarse en la figura 7.1.4a la curva de tiempos de

recorrido procedentede esta reflexión no se ajusta a la observada ya que
a

no se mantiene paralela a la de la fase Pg. Una curva de tiempos de
*

recorrido adecuadase obtiene al suponer que la fase Fg es una múltiple

de la Fg, es decir, la Pg reflejada una vez en la superficie libre; en a

este caso, sin embargo, el ajuste de amplitudes no es bueno, ya que la

amplitud de la Pq es muy pequeña en relación a la de la fase Pq (Fig. a

7.1.4b). El ajuste más satisfactorio, tanto en tiempos de recorrido como

en amplitudes, se consigue mediante reverberaciones al considerar la capa a

de agua existente sobre el punto de tiro. Los sismogramas sintéticos,

a
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mostrados en la figura 7A.4c, se han obtenido introduciendo una cui~a de

agua de 100 m de espesor y longitud 15 1cm en el extremo SO de la línea,

lo que supone una reconstrucción realista del punto de tiro.

2

o

O

1-

2

o

ID

O

o

o

0 20 40 60 80 100 ±20 ±40

D~STANCIA (KM)

0 20 40 80 80 ±00
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o
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—a
0 20 40 SC ‘-‘rt -

DZSTANCZA (gM)

(a)

Ch)

(a>

Figura 7.1.4. Slsmogramas sintéticos para varios modelos estructurales de
*

la corteza superior del perfil La Guardia—Ribadeo: (a) Pg: reflexión en

una capa de baja velocidad, Ch) Pv fase Pq reflejada una vez en la

superficie libre, <ci P; obtenida mediante reverberaciones al considerar

la capa de agua existente sobre el punto de tiro.

1

±20 ±40

1.40



a

1>) Ribadeo-La Guardia

e

En la figura 7.i.Sa mostramos un detalle de las primeras llegadas,

entre O y 120 1cm del punto de tiro, del segmentoRibadeo-La Guardia. —

Los tiempos reducidos de recorrido son inferiores a los registrados
mt

en el perfil inverso pero, hasta aproximadamente55 1cm la fase Pq muestra

un aumento gradual de la velocidad aparente con la distancia similar al
a

observado en el segmento La Guardia—Ribadeo. Las primeras llegadas

muestran una velocidad aparente muy alta (de aproximadamente 6.6 ¡<mIs>.

en el rango de distancias entre 55 y aproximadamente 85 1cm del punto de u’

tiro (coincidiendo con la zona de transición entre el Manto de Mondoñedo

y el Domo de Lugo>. A partir de los 100 1cm todavía pueden correlacionarse u’

unas primeras llegadas con una velocidad aparente de unos 6.0 ¡<mIs.

Para modelar los cambios laterales en la estructura superficial de

este lado del perfil, sugeridos por la brusca variación de la velocidad
a

aparente de la fase Pq con la distancia, hemos utilizado el programa

RAYAMP, técnica bidimensional de trazado de rayos basada en la teoría
a

asintótica de rayos (Spence et al., 1984), que permite introducir de

manera sencilla cambios laterales de velocidad en el modelo.

a

Un buen ajuste de los tiempos de recorrido observados (ver figura

7.1.5b) se obtiene con el modelo mostrado en la figura 7.1.Sc. La a

velocidad cerca de la superficie (4.6 ¡<mIs) es mayor que cerca del punto

de tiro de La Guardia (4.0 ¡<mIs), lo que produce un adelanto de las

llegadas en este lado del perfil. A partir de aproximadamente 1 1cm de

profundidad la velocidad aumenta, análogamente al otro extremo del
u’

perfil, desde 5.8 km/s hasta 6.1 km/s a una profundidad de 6 1cm. El

ligero retraso de los tiempos de recorrido de las llegadas observadasen
u’

el ensamblaje entre 100 y 120 1cm de distancia puede ser explicado por un

engrosamientode la capa sedimentaria.
a

La alta velocidad observada en las primeras llegadas, entre

aproximadamente 55 y 85 1cm de distancia del punto de tiro, puede a

explicarse mediante una cuña de velocidad 6.6 km/s situada entre 2 y 3.5

a
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e,

1cm de profundidad, pero modificando la inclinación y el gradiente de

velocidad en dicha zona se pueden obtener modelos alternativos que a

ajustan satisfactoriamente los tiempos de recorrido observados (Córdoba y

Banda, 1988). Sólo con los datos de este lado del perfil no podemos —

obtener un modelo concluyente en esta fase de la interpretación ya que,

dada la longitud de la línea, no se dispone en esta zona de datos
mt

inversos que se solapen. Más adelante utilizaremos la información del

perfil Vivero—Viana del Bollo que cruza la línea a una distancia de unos
mt

60 1cm para reducir en lo posible esta ambigtledad.

a

7.1.1.2 ESTRUCTURAPROFUNDA

u

Tomando como modelo de partida el modelo bidimensional de velocidad

de ondas P descrito por Córdoba (1986), se ha incorporado la información —

procedente de la amplitud y frecuencia de los datos para obtener el

modelo final 2—D mostrado en la figura 7.1.6.

a

Como ya sugería la similitud de las fases individuales

correlacionadas en los dos sentidos de la línea, directo e inverso, la

estructura cortical debajo del basamento cristalino es bastante homogénea

lateralmente. Por otra parte, el modelo es sencillo en cuanto a la

geometría de las discontinuidades. La densidad de estaciones,

aproximadamenteuna cada 5 1cm, y el hecho adverso de que los vértices de a

los rayos procedentesde los dos extremos de la línea, que alcanzan los

correspondientes rangos de profundidad, no cubran la misma área a

geográfica debido a la larga distancia entre los dos puntos de tiro, no

permiten la obtención de un modelo realista más complejo.

a

La fase P2P correlacionada en los ensamblajes tFig. 7.1.1) se
a

interpreta como la reflexión procedente de una discontinuidad situada a

22 1cm de profundidad que constituye el borde superior de la corteza

inferior. Para ajustar la pequeña diferencia de los tiempos de recorrido a

observados en los dos sentidos de la fase Fa? se ha introducido un ligero

cambio lateral de la velocidad entre 6 y 22 1cm de profundidad, siendo la a

velocidad promedio ligeramente superior (6.2 kmís) en la zona

a
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que en la zonasuroccidental, zona de Galicia—Tras—os—Montes,

Asturoccidental—Leonesa (6.1 ¡<mIs).

Vivero—Viana
del Bollo

so
o

—5

— jo

—15

II.

o
o>

—25

—30

—35

—.40
0 40 eo 120 tao

(a) DISTANCIA <KNI)

o
Q.

Ir

200

Figura 7.1.6(a). Modelo bidimensional de velocidad de ondas P para el

perfil invertido La Guardia—Ribadeo. (b) Representación en perspectiva de

la distribución VCz), en la que se ha simplificado la corteza superior al

eliminar la zona de alta velocidad.
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e

La diferente relación de amplitudes entre las fasesFa? Y Fn!’ en los

dos sentidos de registro indica que el salto de velocidad por debajo de mt

la discontinuidad a 22 km de profundidad debe ser superior en el suroeste

(punto de tiro La Guardia) que en el noreste (punto de tiro Ribadeo). La —

velocidad disminuye gradualmentede SO a HE en la parte superior de la

corteza inferior desde 6.55 ¡<mIs a 6.4 ¡<mIs (Fig. 7.1.6).

mt

La fase Fn? ha sido atribuida a la reflexión en la discontinuidad de
a

Mohorovidi¿, situada a una profundidad de 30.5 1cm. Para explicar sus

tiempos y distancias de recorrido se ha introducido un fuerte gradiente

—I a
de velocidad, (0.06—0.08) s , en la corteza inferior, de manera que en
esta zona la velocidad aumentarápida y progresivamente hasta alcanzar un

valor de 7.1 ¡<mIs a una profundidad de 30.5 1cm. —

La fase PMPPMP ha sido interpretada como una reflexión múltiple en

la Moho, es decir, como una reflexión procedente de la Moho que se

refleja en la superficie libre y de nuevo en la discontinuidad
u’

corteza—manto.

La fase Fn ha sido interpretada como una refracción en la parte u

superior del manto de velocidad 8.35 ¡<mIs. Para ajustar esta fase, en los

dos sentidos, se ha introducido un gradiente de velocidad ligeramente

distinto en los dos extremos de la línea, superior en el 50 (0.01 s’)

que en el NE (0.005 s’). —

En las figuras 7.1.7 y 7.1.8 se muestran los ensamblajes observados a

junto con los tiempos de recorrido y sismogramas sintéticos calculados a

partir del modelo de la figura 7.1.6, para La Guardia-Ribadeo y
a

Ribadeo-La guardia, respectivamente.

a

Para facilitar la comparación representamos los sismogramas

sintéticos con la misma velocidad de reducción, normalización de la

amplitud y escalas de los ejes que en los sismogramas observados,

Asimismo utilizamos una frecuencia de cálculo de 5 Hz, puesto que esta es

la frecuencia dominante de los datos (Capítulo 3). e

e
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Comparandolos sismogramasobservadoscon los sintéticos calculados

con el modelo final 2—D de la figura 7.1.6 y las curvas de tiempo de

recorrido recalculadas y superpuestas a los datos, podemos concluir que

se obtiene una concordancia global satisfactoria: las amplitudes

dominantes de la fase Pg hasta aproximadamente 60 km; las reflexiones

Pi’, procedentes de la corteza inferior, débiles pero visibles hasta unos

100 1cm y dominantes y comparables a las de la PxPPxP a grandes

distancias; la fase prominente ¡‘xP que interfiere con la P2P a

aproximadamente 140 1cm y el aumento de energía con la distancia de la

fase En.

7.1.2 Interpretación de ondas S

Trataremos a continuación de obtener un modelo estructural de

velocidad para las ondas 5 con el que se satisfagan bien tanto los

tiempos de recorrido como las amplitudes de las llegadas 5 observables en

los datos.

Partimos de la suposición de que la geometría estructural (forma y

profundidad de las discontinuidades) es la misma en el modelo de ondas 5

que en el modelo obtenido a partir de la interpretación de las ondas P.

Si representamosnuestros ensamblajesde ondas 5 con una velocidad

de reducción de eiVV~ 3.46 km/s y una escala de tiempos reducidos

comprimida respecto de la escala de los ensamblajes de ondas P por un

factor de «Y, obtenemos un formato que permite una fácil comparación

entre los ensamblajes de ondas P y los de ondas 5: Para una relación de

Poisson, a través de la corteza y el manto superior, de a’ = 0.25 (es

decir VpIVs = «Y) obtendríamos unas curvas de tiempos de recorrido para

las llegadas 5 que se corresponderían exactamente a las de las llegadas P

si superpusiéramos ambos ensamblajes con sus líneas de tiempo reducido

cero coincidentes.
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Las desviaciones entre estas curvas previstas de tiempo de

recorrido y las observadas indicarán desviaciones de la relación de

Poisson del valor 0.25 y, por tanto, de las velocidades £ en la corteza y

manto superior del valor VpIVW.

Por tanto, para obtener una primera estimación de la velocidad de

las ondas 5, calculamos los tiempos de recorrido para un modelo

estructural inicial de velocidad 5 obtenido a partir del modelo calculado

de la interpretación de ondas P (Fig. 7.1.6), asignando a cada capa del

modelo una relación de Poisson, a’, de 0.25.

En la figura 7.1.9 mostramos los ensamblajes para ondas 5 del perfil

directo e inverso (Fig. 7.1.Sa, La Guardia—Ribadeo; Fig. 7.1.9b,

Ribadeo—La Guardia) con las curvas de tiempos de recorrido calculadas a

partir del modelo de ondas P de la figura 7.1.6, suponiendo una relación

de Poisson de 0.25 a través de la corteza y manto superor. (La

nomenclatura de las fases 5 es equivalente a la empleada con las ondas

1’).

En la figura 7.1.9 pueden observarse tres rasgos fundamentales:

— Los tiempos de recorrido de la fase Sg calculada concuerdan

bastante bien con las llegadas observadas.

— La fase S28, procedente de la reflexión en la discontinuidad

situada a 22 km de profundidad, aparece retrasada, aproximadamente 1.0 s,

respecto de unas llegadas claramente correlacionables (marcadas con

líneas de puntos en la figura).

— La fuerte refracción en el manto superior (fase Sn) predicha con

el modelo no parece observable en los datos.

El comportamiento de la fase Sg indica que la relación de Poisson,

a’, en la corteza superior debe ser aproximadamente 0.25, mientras que el

retraso de la fase S2S calculada, respecto a la observada, implica que,

entre 6 y 22 1cm de profundidad, la velocidad de las ondas 5 debe ser

mayor que el valor supuesto para una relación Vo, = VpIVW, o lo que es lo

mismo, la relación de Poisson, a’, debe ser menor que 0.25 en esta zona de

la corteza.
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En la figura 7.1.10 mostramos las curvas de tiempo de recorrido de

las fases 5 correlacionadas para el perfil Ribadeo—La Guardia. Aunque

mostramos la componente radial de los sismogramas (Fig. 7.1.lOa), las

correlaciones trazadas son fruto del análisis de las tres componentes de

los sismogramas, que en este lado del perfil presentan un aspecto global

similar. El resultado del producto de las componentes radial y vertical

(Fig. 7.1.lOb) corrobora la existencia de una fase intercortical (£25)

por delante de la prominente y más claramentecorrelacionable 96.

En el perfil inverso, La Guardia—Ribadeo,pueden apreciarse, por el

contrario, diferencias importantes entre las componentes. Así, por

ejemplo, las llegadas de la corteza superior, fase Sg, sólo presentan

amplitudes observables en la componente transversal de los sismogramas

(Comparar la componente transversal mostrada en la figura 7.1.9a con la

componente vertical representada en la figura 7.1. lía).

Normalmente se considera que en la componente transversal se

registran ondas SH y en la componente radial ondas 5V. En principio las

ondas de cizalla deberían presentar una relación señal-ruido menor en la

componente transversal (perpendicular a la dirección del perfil) que en

la componente radial (en la dirección del perfil), es decir las

amplitudes 5V deberían ser mayores que las SH, puesto que todas las ondas

de cizalla generadas por conversión de ondas P, en la proximidad de la

fuente o en la superficie libre, son, en un medio bidimensional, ondas

5V, como vimos en el Capitulo 5.

En otros experimentos de refracción sísmica se han observado

similares amplitudes fuertes de las ondas de cizalla en la componente

tranvsversal de los sisnogramas (ver por ejemplo: Holbrook et al> , 1988;

Aichroth et al. , 1992) explicables como energía SI-] producida en la

explosion. En nuestro caso, teniendo en cuenta que la explosión es en el

mar y que en la componente transversal se observa también con claridad la

fase Pq (una fase puramente compresional) la explicación más probable es

que exista una complejidad tridimensional cerca de la fuente o de la

superficie que haga inválida la distinción entre EV y SM.
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En el perfil La Guardia—Ribadeo, a pesar del filtrado de frecuencias

(figura 7.1.lla) y de polarización (figura 7.1.11W, la correlación de

las fases 5 es difícil, de manera que las curvas de tiempo de recorrido

correlacionadas son curvas promedio de la información obtenida tras el

análisis espectral y de polarización de las tres componentes.

Asumiendo que las discontinuidades en el modelo son las mismas que

las del modelo P (Fig. 7.1.6) se han ido variando las velocidades de las

ondas 5 hasta obtener un ajuste satisfactorio de los tiempos de recorrido

y de las relaciones de amplitud entre las diferentes fases

correlacionadas. El modelo final 2—D obtenido se muestra en la figura

7.1.12. Dada la calidad y naturaleza de las observaciones 5 el modelo

obtenido es más sencillo que el de velocidades P.

so NE
2.30

0

—±0

It
o
cr
o-

— 1.5

—20

—25

—30

—40

o 50 100 ±50

DISTANCIA (KM)

200 250

Figura 7.1.12. Modelo bidimensional de velocidad de ondas 5 para el

perfil invertido La Guardia—Ribadeo.
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e

El aumento de la velocidad aparente con la distancia de la fase Sg

ha sido modelado mediante un aumento gradual de la velocidad desde la e’

superfIcie (2.30 ¡<m/s en el extremo SO de la línea, 2>74 ¡<m/s en el

extremo NE) hasta una profundidad de 6 1cm, donde la velocidad promedio es

de 3.49 ¡<m/s. Para modelar la fase S2S, resultante de la reflexión en la

discontinuidad situada a 22 1cm de profundidad, se han considerado
e

fundamentalmente las llegadas del perfil Ribadeo-La Guardia, mucho más

claras que las registradas en sentido contrario, obteniéndose una
a

velocidad constante de 3.65 ¡<mIs en la capa situada entre 6 y 22 1cm de

profundidad. Para explicar los tiempos y distancias de recorrido de la

fase SIC se ha introducido un gradiente de velocidad (inferior al de P)

en la corteza inferior: la velocidad aumenta desde 3.8 ¡<mIs a 22 ¡<vn de

profundidad, hasta 4 ¡<mIs a 30.5 km de profundidad. a

En la figura 7.1.13 (a y b) mostramos la componente VR de los

sismogramas sintéticos obtenidos con el modelo para el perfil Ribadeo— La

Guardia y La Guardia—Ribadeo (respectivamente).

uf

Al comparar estos ensamblajes teóricos con los datos (Fig. 7.1.lOa

para La Guardia—Ribadeo, Fig. 7. 1. lía para Ribadeo—La Guardia) se observa

que los tiempos de recorrido quedan bien explicados con el modelo. Sin

embargo, las amplitudes de los sismogramas sintéticos muestran algunas a

discrepancias con los datos observados, en cuanto a la relación de

amplitudes de las fases 525 y SIC en torno al punto central de la línea, u’

Sugerimos dos posibles explicaciones para la discrepancia anterior:

1. Puesto que el espesor de los sedimentosy de la capa superior en el
a

centro de la línea se obtiene por extrapolación de los valores

determinados en los extremos, puede ocurrir que el espesor de los
a

sedimentos en nuestro modelo sea diferente del real. Las amplitudes de

las ondas se ven más afectadas por la heterogeneidad de la capa

superior que por la ‘estructura de las discontinuidades. Por tanto, U

la discrepancia entre las amplitudes teóricas y las observadas, puede

ser mejorada introduciendo en el modelo una capa sedimentaria de

características diferentes.

2. No se puede excluir la posibilidad de una heterogeneidadlateral en la

corteza inferior o en la transición corteza—manto a pesar de que estos

a
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detalles en la estructura no pueden resolverse de manera realista con

los datos.

7.1.3 Relación de Poisson

Combinando el modelo de velocidad de ondas S (Fig. 7.1.12) con el

modelo de velocidad de ondas P (Fig. 7.1.6) podemos obtener el modelo

para la relación de Poisson, a’, a partir de la relación:

Ir ___2 E —1
1 -iJ

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

observar cómo en la corteza superior el valor de la relación de Poisson

La Guardía
o

‘1
y

LI-

o

o.

—±0

—±5

—20

—25

‘1

.1

Ribadeo

-40
o .40

Figura 7.1.14. Modelo de

invertido Ribadeo-La Guardia.

u

a

u’

e

a

a

60 ±20 ±60 200 240

DISTANCIA (KNI)

la relación de Poisson, a’, para el perfil

a

a

166 a

mt,
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es 0.25, produciéndose un ligero aumento en la parte inferior del

basamento cristalino (a’ = 0.26). En la corteza media, entre 6 y 22 1cm de

profundidad, la relación de Poisson es baja (a’ < 0.25), como era

esperable a partir del adelanto de las llegadas 52£ observadas respecto

de las curvas de tiempo de recorrido previstas para una velocidad

Vs=Vp/l.73, y presenta una ligera disminución lateral de SO (0.23) a NE

(0.22). En la corteza inferior la relación de Poisson varía lateralmente

y aumenta con la profundidad hasta alcanzar un valor elevado de 0.27 en

la base de la corteza.

La relación de Poisson varía tanto lateral como verticalmente debido

a que en el modelo obtenido a partir de la interpretación de las ondas 5

las velocidades (Vs) variaban en cada capa independientemente de la

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

Este perfil, no invertido, se registró a lo largo de una línea de

dirección NNO—SSEde 200 1cm de longitud. Se registraron tres explosiones

en mar, (tiros Fi, F2 y F20), situadas en el extremo norte de la línea

(ver Figura 2.5 y Tabla 2.1). El perfil transcurre íntegramentesobre la

zona Astur—Occidental—Leonesa, a través del Manto de Mondoñedo (ver

Figuras 2.3 y 2.4).

7.2.1 Interpretación de ondas P

En la figura 7.2.1 se presentan los ensamblajes para ondas P del

perfil Vivero—Viana del Bollo. Mostramos los ensamblajes obtenidos para

las tres componentes de los sismogramas: componente radial, i.e.

componente horizontal paralela al perfil (Fig. 7.2.la); componente

transversal, i.e. componente horizontal perpendicular a la línea del

perfil (Fig. 7.2.lb) y componente vertical (Fig. 7.2.lc). Los sismogramas

de las tres componentes han sido representados con una velocidad de

reducción de Gkm/s, sin filtrar y con sus amplitudes normalizadas, es

decir, la amplitud máxima de cada traza ha sido escaladaa un mismo valor

constante.

Como se puede observar, la densidad de registros en las tres

componentes es grande, aproximadamente un sismograma cada 3.4 km. En los

40 primeros kilómetros de la línea la distancia entre sismogramas es, en

promedio, 2.3 1cm.

El análisis conjunto de las tres componentes de los sismogramas

permite establecer con seguridad la correlación de varias fases sísmicas

a lo largo del perfil. En la figura 7.2.lc mostramos las curvas de tiempo

de recorrido de las fases correlacionadas:

- Desde el principio de la línea y hasta aproximadamente 60 1cm,

observamos unas claras primeras llegadas, identificadas en los

ensamblajes como fase Pg. Estas llegadas corresponden a ondas refractadas

en la corteza superior cristalina. La velocidad aparente de la fase Pg

aumenta progresivamente con la distancia.
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En el área de cruce de este perfil con el correspondiente a la línea

Ribadeo—LaGuardia, a unos 60 1cm del punto de tiro (ver figura 7.2.3), la a.

Pg muestra una velocidad aparente muy alta, de aproximadamente 6.5 ¡<mIs.

- Desde aproximadamente60 1cm y hasta el final de la línea, hemos

correlacionado unas segundas llegadas, identificadas como fase P2P, que

constituyen la respuestasísmica de la corteza inferior.

- Las llegadas más prominentes en el ensamblaje forman, entre 70 y

140 km del punto de tiro, la fase Fn?, identificada como la reflexión

procedente de la discontinuidad corteza—manto. a

- A partir de 120 1cm se observan unas primeras llegadas, con

amplitud pequeña, correspondientes a las ondas refractadas en el manto

superior, fase En.

— Entre las primeras llegadas Fg y las correspondientes a la fase a

P2F, puede observarse, en alguna componente de unos pocos sismogramas,

alguna llegada de energía, que podría indicar una cierta diferenciación

en la corteza media, sin embargo, ni aún filtrando los ensamblajes es

posible establecer una correlación para estas llegadas.
uf

Si comparamos la figura 7.2.1 con la figura 7.1.1 (ensamblajes

correspondientes al perfil La Guardia—Ribadeo), podemos observar la u’

similitud de las fases correlacionadas en ambos perfiles.

uf

Como ya ocurrió en el perfil La Guardia—Ribadeo, es necesario

obtener un nuevo modelo estructural de velocidad para las ondas E, ya que a

el modelo previo de 1986 no ajusta correctamente las observaciones. Si

comparamos los sismogramas sintéticos obtenidos a partir de dicho modelo,

mostrados en la figura 7.2.2. con los observados de la figura 7.2.1,

observamos importantes discrepancias. Así, por ejemplo:
uf

-. En los sismogramas sintéticos (Fig. 7.2.2), entre 140 y 200 km,

aparecen unas amplitudes muy fuertes, delante de la fase F2P, que

corresponden a reflexiones procedentes de la Moho y que no están a

presentes en los sismogramas observados.

- Entre 80 y 110 kmn las amplitudes teóricas máximas corresponden a

la fase P2F mientras que, en este rango de distancias, los datos

observados presentan una clara amplitud dominante para las llegadas de la a

fase Fn?.

— Entre 40 y 60 km la amplitud relativa teórica de la fase Pg (Fig. —

172
a

uf



7.2.2) es excesivamente pequeña en comparación con las relaciones de

amplitud observadas (Fig. 7.2.1).

e

a

a

0
1-~
en
‘-4 o

—IV

—3

Figura 7.2.2. Sismogramas sintéticos generados para el perfil Vivero—

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

Insistimos en la importancia de establecer un modelo correcto para

las ondas E, ya que al ser las llegadas P más fiables y fácilmente

correlacionables que las de las ondas 5, proporcionarán el modelo base de

la corteza para el desarrollo ulterior del modelo de ondas 5; siendo por

otra parte, el modelo de ondas E, fundamental para la investigación de

ondas convertidas y para la obtención de los valores de la relación de

Poisson.

7.2.2.1 ESTRUCTURASUPERFICIAL

En la figura 7.2.Ja mostramos un detalle de las primeras llegadas

del perfil Vivero—Viana del Bollo, entre O y 120 1cm del punto de tiro.

Entre O y 60 1cm de distancia la velocidad aparente de la fase Pg

aumenta progresivamente con la distancia, presentando tres segmentos de

O 40 50 80 ±00 ±20 ±40 ±00 ±00 200
~ZSTANtA d><frmr’
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velocidades 5.1, 5.6 y 5.95 ¡<m/s.

Desde 60 1cm, distancia a la cual este perfil se cruza con la línea

Ribadeo—La Guardia, y hasta aproximadamente 100 1cm del punto de tiro, las

primeras llegadas muestran una velocidad aparente muy alta,

aproximadamente 6.55 ¡<mIs. A partir de los 100 1cm todavía pueden

correlacionarse unas primeras llegadas con una velocidad aparente de

6 ¡<m/s.

Estas llegadas y los correspondientescambios de velocidad aparente

son observables en el ensamblaje resultante del producto de las

componentes radial y vertical de los sismogramas, mostrado en la figura

7.2. 3b.

El ajuste de los tiempos de recorrido observados (ver figura 7.2.3c)

se ha obtenido con el modelo mostrado en la figura 7.2.3d. Las primeras

llegadas cerca del punto de tiro correspondena ondas propagadascon una

velocidad de 5 km/s en la superficie. Por debajo de esta capa

superficial, de menos de 1 1cm de profundidad y con un fuerte gradiente de

velocidad (O.2s1), introducimos otras dos capas con velocidades de 5.6
—1 —1

km/s (gradiente 0.OSs ) y 5.95 ¡<m/s (gradiente 0.Ols ), para explicar

las llegadas observadas hasta 60 1cm de distancia.

A partir de esta distancia, la alta velocidad de las primeras

llegadas puede ser explicada por rayos que penetran y se propagan en una

capa de velocidad 6.55 km/s. La extensión y profundidad de esta zona de

alta velocidad quedan bien delimitadas en el modelo: para cortar las

primeras llegadas con velocidad alta a partir de aproximadamente 100 1cm

de distancia del punto de tiro, la capa de velocidad 6.55 kmIs no puede

extenderse más allá de, aproximadamente, 85 km; esto, unido al hecho de

que a partir de los 100 1cm volvemos a observar primeras llegadas con una

velocidad aparente de 6.0 ¡<mIs, no permite extender esta zona de alta

velocidad por debajo de los 4 km de profundidad.

La posición de la zona de alta velocidad, discutida en este modelo,

concuerda, por tanto, con la que obtuvimos al intentar explicar la alta

velocidad de la Pq observada en el perfil Ribadeo-La Guardia (ver

apartado 7.1.1.lb). De la combinación de los modelos obtenidos en ambos
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perfiles, se obtiene una estructura geológica con una disposición
a.

paralela a la dirección general de la virgación hercínica. Los estudios
estratigráficos y estructurales de Martínez Catalán (1981) en el Manto de

Mondoñedo, caracterizan esta zona por una gran deformación, donde las

estructuras se encuentran dobladas por pliegues de gran longitud de onda

en una disposición subparalela a la virgación hercinica. Por tanto, a

nuestro modelo concuerda con estos resultados y podría estar relacionado

con uno de estos pliegues. Por otra parte, esta zona de velocida anómala

puede estar relacionada con la anomalía magnética regional definida por

Aher (1986) para este área.

a

7. 2. 1. 2 ESTRUCTURAPROFUNDA
uf

En principio, puesto que el perfil Vivero—Viana del Bollo no ha sido

invertido, sólo podremos deducir un modelo estructural velocidad—

profundidad unidimensional. En una primera etapa obtuvimos un modelo

unidimensional para el perfil interpretando y ajustando únicamente los

tiempos de recorrido. Posteriormente, incorporamos la información de la

frecuencia y amplitud y calculamos con el método de reflectividad los
uf

sismogramas sintéticos, hasta que ajustamos los detalles de la función

velocidad—profundidad. Finalmente, incorporamos al modelo las variaciones
a.

laterales encontradas en la corteza superior (figura 7.2.3d) para obtener

el modelo final mostrado en la figura 7.2.4.
uf

Como vemos, la geometría global del modelo es muy sencilla, capas

planas paralelas; pero como ya hemos indicado, el hecho de que el perfil uf

no esté invertido, no permite establecer de manera realista una

topografía complicada para las discontinuidades. El modelo, sin embargo,

está contrastado con el obtenido en el apartado anterior para el perfil

Ribadeo—La Guardia, con el cual se cruza la línea, existiendo una
uf

concordancia global tanto en la posición de las discontinuidades como en

los valores de velocidad encontrados.
a

Como ya indicamos al describir los datos, la ausencia de

correlaciones entre las fases Pg y ¡‘2? proporciona una corteza media

gruesa entre 6 y 22 1cm de profundidad, con una velocidad constante de

6.15 km/s. —
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A 22 1cm de profundidad, la velocidad salta de 6.15 ¡<mIs a 6.5 ¡<mIs.

Este reflector constituye el límite superior de la corteza inferior y da

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

.4

En la figura 7.2.5a mostramosun detalle del segmento central de la

línea, con las curvas de tiempo de recorrido de las fases correlacionadas
mi

¡‘2? y PxP. Podemos observar, como ya indicamos al realizar el análisis

espectral de los datos en el Capitulo 3, que las llegadas Fn? van
Uf

precedidas por unos trenes de ondas reverberantesde frecuencia más alta.

La primera de estas llegadas es la que hemos correlacionado como fase

Pal’. Como vemos en la figura 7.2.5, estas llegadas son dependientesde la St

frecuencia: son difícilmente visibles en el ensamblaje tratado con un

filtro paso—baja de 5 Hz (figura 7.2.Sb) y se resaltan en el ensamblaje St

filtrado paso—alta (figura 7.2.5c). Como ya analizamos en el Capítulo 3

no se trata de un efecto debido a las condiciones en el lugar de

registro, ni tampoco atribuible a un efecto de la fuente, ya que en este

campo de distancias, entre 70 y 120 1cm del punto de tiro, hay registros
uf

de los tres tiros utilizados. Por tanto, debe ser la estructura en la

corteza inferior la que se comporta selectivamente con las frecuencias de

las señales sísmicas que proceden de ella.

Este fenómeno ha sido observado en datos de refracción sísmica de

otras zonas del Hercínico en Europa (Deichmann y Ansorge, 1983; Gajewski

y Prodehí, 1987; Ltlschen et al. , 1987; Wenzel et al. , 1987; Gajewski, St

1989b; Zeis et al. , 1990) y perfectamente modelado introduciendo una

laminación (alternancia de capas de alta y baja velocidad) en la corteza

inferior.

uf
Ahora bien, debemos tener presente que la respuesta de la tierra

siempre depende del contenido de frecuencias de las ondas sísmicas, de
uf

manera que una estructura compleja, como por ejemplo una zona laminada,

sólo podrá ser correctamente detectada a partir de datos con frecuencias

suficientemente altas. Lúschen et al. (1987, 1989) han demostrado que para

resolver la laminación de la corteza inferior con datos de refracción, es

necesario tener frecuencias dominantes mayores de 15—20 Hz. En nuestros St

datos, como reflejan los resultados del Capítulo 3, las frecuencias

dominantes son bajas, siempre inferiores a 12 Hz y, en general, en torno

178
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a los 5 Hz. Su interpretación, por tanto, no puede revelar en detalle la

complejidad de la corteza, sino que representa sólamente un promedio para

la longitud de onda dominante (aproximadamente 1200-1400 nO.

Para explicar los tiempos y alcance de recorrido de la fase Fn?

procedente de la reflexión en la discontinuidad de Mohorovi~if, ha sido

necesario introducir un fuerte gradiente de velocidad (0.08 s~) en la

corteza inferior, de tal forma que la velocidad aumenta progresivamente

hasta alcanzar un valor de 7. 15 ¡<mIs a una profundidad de 30 km (figura

7.2.4).
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e

La fase Pn, cuya amplitud y coherencia entre componentes depende de

las condiciones locales, como muestra la figura 7.2.6, ha sido

interpretada como la onda refractada a través del manto superior,

obteniéndose una velocidad de 8.2 ¡<mIs inmediatamente debajo de la

discontinuidad corteza—manto. Las pequeñas amplitudes de esta fase se han

ajustado introduciendo un ligero gradiente de velocidad (0.005 s~»’) entre

SOy 40km de profundidad. —

En la figura 7.2.7b se muestran los sismogramas sintéticos

calculados a partir del modelo de la figura 7.2.4. Para facilitar su

comparación con los datos, mostramos en la figura 7.2.7a los sismogramas

observados, representados a la misma escala; sobre estos hemos dibujado

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

uf

La comparación de los sismogramas sintéticos y los observados

muestra que el modelo obtenido explica satisfactoriamente los datos, no

solo en cuanto a tiempos de recorrido sino tambien en cuanto a las

relaciones de amplitud- de- las- fases--observadas.- - - u’

uf

7.2.2. Interpretacián de ondas S

uf

En la figura 7.2.8 se muestran los ensamblajes para ondas 5 de las

tres componentes de los sismogramas del perfil Vivero—Viana del Bollo,
uf

así como los ensamblajes resultantes del producto de las componentes

vertical y radial. Los ensamblajes han sido dibujados con una velocidad

de reducción de 6/1.73 = 3.46 kmIs y una escala de tiempos reducidos u’

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

uf

Para la identificación y correlación de las llegadas de ondas 5,

hemos analizado conjuntamente las tres componentes de los sismogramas, a

estudiando el comportamiento espectral y la polarización de las fases,

siguiendo el planteamiento formulado en los Capítulos 3 y 4 de este
uf

trabajo.

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

fases que se correlacionaron para las ondas E. La principal diferencia
uf
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estriba en que la fase Sn no se puede identificar con certeza. Utilizando

un par de llegadas más fiables en los sismogramas situados

aproximadamente 147 y 173 1cm de distancia y considerando la distancia

crítica de la fase SNS a 80 ¡<m, hemos marcado, con una línea de puntos en

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

En las tres componenetesde los sismogramas, puede observarse una

clara fase Sg hasta, aproximadamente, 60 1cm de distancia. La velocidad

aparente de esta fase aumenta con la distancia> Entre 80 y 120 1cm se

observan unas llegadas (más claramente en los ensamblajes filtrados) con

mayor velocidad aparente y amplitudes más debiles que permiten prolongar

la fase Sg en este rango de distancias y que representan la respuesta de

las ondas 5 a la zona de alta velocidad previamente detectada con las

ondas P.

Desde aproximadamente80 1cm y basta el final de la línea, pueden

correlacionarse unas llegadas, con diferente claridad según el sismograma

y la componente, identificadas como fase SaS.

Entre 80 y 160 1cm, la fase SuS es claramente reconocible en las tres

componentes de los sismogramas.

Siguiendo el método descrito anteriormente, utilizaremos como modelo

de partida para la interpretación de las ondas 5 el modelo de velocidad

de ondas E, dividiendo los valores de las velocidades por 1.73 y

manteniendo la posición de las discontinuidades.

Así, para obtener una primera estimación cualitativa de las

velocidades de las ondas 5 o, lo que es lo mismo, de las desviaciones de

la relación de Poisson del valor 0.25, compararemos los ensamblajes de

ondas F y 5 haciendo coincidir las líneas de tiempo reducido cero. Al

hacer esto observamos que:

— Las ondas de cizalla procedentes de la corteza superior cristalina

(fases Sg) llegan, generalmente, a los tiempos de recorrido esperados

para una relación de Poisson de 0.25.

— El gradiente de velocidad de las ondas 5 en la corteza superior es

similar al de las ondas E, produciéndose, a partir de aproximadamente60
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a

1cm, un adelanto en las llegadas, es decir, un aumento en la velocidad

aparente de la fase Sg similar al observado para las ondas P.
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Figura 7.2.9(a). Modelo bidimensional de velocidad de ondas 5 para el
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— Las reflexiones de las ondas de cizalla procedentes de la base de

la corteza media (fase S2S) llegan antes de lo esperadopara una relación

de Poisson de 0.25 en la corteza media. Para distancias de recorrido

mayores de 130 km, el adelanto es mayor de 1 segundo>

— Las ondasde cizalla procedentesde la reflexión en la Moho (fase

SuS), que constituyen la fase dominante entre 75 y unos 125 km de

distancia, llegan aproximadamentea los tiempos de recorrido esperados

para una relación de Poissonde 0.25 para toda la corteza>

Teniendo presente estas consideraciones, modificamos nuestro modelo

de partida hasta obtener el modelo final de ondas 5 mostrado en la figura

7.2.9. Para ajustar los tiempos de recorrido y las amplitudes de los

datos observados, hemos utilizado el método de trazado de rayos y de

cálculo de sismogramas sintéticos de Cerveny para medios inhomogéneos

lateralmente.

En la corteza superior, como podemos ver en la figura 7.2.9, la

velocidad de las ondas 5 aumenta progresivamente con la profundidad desde

un valor de aproximadamente 3 km/s en la superficie hasta 3.49 km/s a la

profundidad de 6 1cm. Para modelar el aumento progresivo de la velocidad

aparente de la fase Sg con la distancia, se han mantenido las capas

superficiales del modelo de ondas E. En estas capas, el gradiente de

velocidad de las ondas 5 disminuye a medida que aumenta la profundidad,

para reproducir las llegadas Sg de amplitud pequeña observadas a grandes

distancias. La alta velocidad aparente de la fase Sg observadaa partir

de 60 1cm procede de los rayos que atraviesan el bloque de alta velocidad

(3.78 ¡<m/s) descrito en el apartado7.2.1.1.

Una corteza media, entre 6 y 22 1cm de profundidad, con una velocidad

constante de 3.65 ¡<m/s explica los tiempos de recorrido de la fase S2S,

resultante de la reflexión en la discontinuidad situada a 22 km de

profundidad. Esta velocidad de 3.65 km/s es sensiblemente superior a la

esperada para una relación de Poisson de 0.25.

Para explicar las variaciones laterales observadasen las amplitudes

relativas de las llegadas 5=8 y ajustar la fase SuS, es necesario

introducir una variación lateral en la velocidad de las ondas 5 en la
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u,

corteza inferior. Como vemos en la figura 7.2>9b, el salto de velocidad

en la discontinuidad situada a 22 1cm de profundidad, es mayor en el NO de

la línea (3>65—3.85 ¡<mIs) y disminuye hacia el SE (3>65—3>75 km/s).

e-

En la corteza inferior la velocidad aumenta con la profundidad hasta

alcanzar un valor de 3.95 ¡<m/s a 30 1cm de profundidad. En esta

discontinuidad corteza—manto se produce un aumneto brusco de velocidad.

Basándonos en la velocidad aparente de la fase Sn, tentativamente
e

correlacionada, y en las amplitudes relativas de la fase SuS, encontramos

una velocidad de 4.56 ¡<mIs en la parte superior del manto>
mi

En la figura 7.2.10 (a y b) se muestran los tiempos de recorrido y

los sismogramassintéticos obtenidos con el modelo de la figura 7.2.9. a

Como podemos ver, la concordancia entre los datos observados y los

teóricos es suficientemente satisfactoria. mi-

mt

7.2.3 Relación de Poismon

u’

Combinando el modelo de velocidad obtenido para las ondas P (figura

7.2.4) con el obtenido a partir de la interpretación de las ondas 5

(figura 7>2.9), obtenemos el modelo para la relación de Poisson, o-, u’

mostrado en la figura 7.2.11.

mt

En la corteza superior, entre 2 y 6 kilómetros de profundidad, el

valor de « es de 0.25, como podíamos esperar de la similitud entre las

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

u’
En la corteza media, entre 6 y 22 kilómetros de profundidad, la

relación de Poisson es baja, menor que 0.25, como era previsible a partir
u’

del adelanto de las llegadas S=Sobservadas respecto de las previstas

para una velocidad Vs = V~/1.73. Los valores constantes de las

velocidades E y 5 proporcionan un valor constante de a- = 0.23 para esta u’

zona de la corteza.

uf

En la corteza inferior, la distinta e independiente variación

lateral de las velocidades para las ondas E y 5 dan lugar a fuertes
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5<

variaciones laterales en los valores de la relación de Poisson. El valor

de a- aumenta con la profundidad hasta alcanzar un valor elevado de

a’ = 0.28 en la base de la corteza.

En el manto superior el valor de a’ estimado, a partir de la relación

entre las velocidades aparentes de las fases Fn y Sn, es también alto,

a- = 0>27.

NNO

a

e

SSE

o-a
0>54

o.n

025 0>23 0.24 0>25 025

0.28

027

SaoO 90 40 U0 SO ¡00 130

DISTANCIA <KM)

Figura 7.2.11> Modelo de la relación de Poisson, a-,

Vivero—Viana del Sollo>

a
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7.3 PERFIL FINISTERRE-SARRIA

En este perfil de 140 kilómetros de longitud de registro y dirección

ONO—ESE, se registraron dos explosiones en mar realizadas en Finisterre

(tiros Cl y C2) y una explosión en tierra (tiro H3) realizada en el

centro de la línea (en Touro). Este tiro permite invertir la línea de

registro entre Finisterre y Touro (ver Figura 2.5 y Tabla 2.1).

De oeste a este, el perfil transcurre sobre la zona Centro—Ibérica,

atraviesa la Unidad Malpica—Tuy (o fosa blastomilonitica), cruza en su

parte central el Macizo de Ordenes y atraviesa en su extremo oriental la

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

7.3.1 Interpretación de ondas P

Puesto que el perfil cruza unidades geológicas bien diferenciadas,

es posible que existan importantes variaciones laterales en la

distribución velocidad—profundidad. especialmente en la estructura

próxima a la superficie. Como ya indicamos anteriormente, para poder

tener en cuenta tales variaciones laterales es necesario disponer de, al

menos, dos puntos de tiro que generen observaciones invertidas que se

solapen, para poder aplicar un método de interpretación bidimensional.

Afortunadamente, en esta línea la distancia entre los puntos de tiro

invertidos, en Finisterre y en Touro, 80 1cm, es suficiente para que los

rayos que atraviesen en los dos sentidos los correspondientes rangos de

profundidad, cubran la misma zona.

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

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

7.3.1.1 ESTRUCTURASUPERFICIAL

El detalle de las primeras llegadas obtenidas a partir de los

registros de los tiros en mar, mostrado en la figura 7.3.la, refleja la

complejidad de la estructura superficial. Como podemos observar la fase
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Pg, observable hasta una distancia de 110 1cm, presenta una sucesión de

velocidades aparentes altas y bajas que se corresponde con las

características geológicas observadas en superficie.

El tiro realizado en el centro de la línea (en Touro), nos permite

invertir el perfil hacia el oeste (Finisterre) y nos proporciona

información de la parte superficial hasta el final de la línea (Sarria).

En la figura 7.3.lb mostramos el ensamblaje de ondas P correspondiente al

tiro H3. En esta figura podemos observar, al este del punto de tiro,

ligeramente detrás de la fase Pq, unas llegadas posteriores de gran

amplitud que pueden correlacionarse sobre un cierto rango de distancias.

Estas llegadas claramente observables en el ensamblaje detallado de la

figura 7.3.2, no fueron consideradasen la interpretación previa de este

perfil (Córdoba y Banda. 1988). Mediante el análisis de polarización de

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

interpretadas.

TaURO SARRIA
2

II

It
E-
Ii,
k o
o

1-

—s
5 0 5 50 18 20 25 30 3~ 40 45 SO 85 80

DISTANCIA (KM)

Figura 7.3.2 Ensamblaje de ondas P del perfil Finisterre—Sarria,

correspondiente al tramo Touro-Sarria registrado con el tiro H3> Las

líneas trazadas indican las curvas de tiempo de recorrido de las fases

correlacionadas.

• En el tramo Tauro—Sarria (figura 7.3.2), las primeras llegadas,

correspondientes a la fase Pq, presentan tres segmentos diferentes en

cuanto a su velocidad aparente: Hasta 15 1cm de distancia la velocidad es

de 5.7 km/s, entre 15 y 35 kmn las llegadas presentan una velocidad

aparente de 6.0 ¡<mIs, a partir de esta distancia, la velocidad disminuye
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bruscamentea 5.4 ¡<mIs hasta el final del ensamblaje.

Entre aproximadamente 15 y 35 1cm, puede correlacionarse con claridad

una segunda llegada, que se caracteriza por sus amplitudes dominantes en

ese intervalo de distancias. Detrás de esta fase, entre 25 y 35 1cm, aún

pueden observarse otras llegadas de menor amplitud. Para ajustar tanto

cn

CD
‘¾

o
1.-o

o

cn

•4
Lo

o
1—C

‘>4
o

TaURO
o

SrL,

o-

o

Figura 7.3.3 Perfil Finisterre—Sarria. Cc) Modelo estructural de

velocidad de ondas P para la corteza superior correspondiente al tramo

Touro—Sarria. (a) Comparación de los tiempos de recorrido observados

(cuadrados) y los calculados (líneas) a partir del modelo. Ch)

Sismogramas sintéticos generados a partir del modelo (comparar con figura

7.3.2).
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(e)
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los tiempos de recorrido (figura ‘7.3.3a) como las amplitudes (figura

7.3.3b) de las llegadas observadas, se ha obtenido, para la parte

oriental del perfil, el modelo estructural mostrado en la figura 7.3.3c.

Las variaciones observadas de la velocidad aparente de la fase Pq, son

producidas por cambios laterales en la estructura superficial. Una

estrecha capa de velocidad 5.7 ¡<mIs explica las primeras llegadas

observadas hasta 15 1cm de distancia; a partir de esta distancia las

llegadas observadas proceden de los rayos que se propagan a través de una

capa de 6.0 ¡<mIs de velocidad. El límite inferior de esta capa, a 4 1cm de

profundidad, viene determinado por los tiempos de recorrido de las

segundas llegadas observadas entre 10 y 35 1cm de distancia. Para explicar

los tiempos de recorrido y la baja velocidad aparente de las primeras

llegadas observadas entre 35 1cm y el final del registro, es necesario

introducir, a partir de 35 1cm, una capa de espesor 2 1cm y velocidad 5.4

km/s. Las últimas llegadas, observadas a partir de 25 1cm de distancia, se

explican, tanto en tiempos como en amplitudes, como procedentes de la

reflexión en una discontinuidad a 8 1cm de profundidad, que separa dos

capas de 6.15 ¡<mIs y 6.25 ¡<mIs.

* En la figura 7.3.4a mostramos un detalle del ensamblajeobtenido

entre Tauro — Fini,terre a partir de los registros del tiro Ha. Podemos

observar cómo hasta 18 1cm de distancia la fase Pg se propaga con una

velocidad de 6.0 ¡<mIs. A partir de esta distancia la fase Pq aparece

ligeramente retrasada y propagándose con una velocidad aparente algo

menor, 5.9 km/s. La escasez y calidad de los registros, no permite

prolongar, de manera segura, la fase Pg a distancias mayores de 40 1cm.

Como en el tramo Touro—Sarria, analizado anteriormente, es posible

distinguir en un corto rango de distancias, unas segundas llegadas, de

gran amplitud, inmediatamente detrás de la fase Pq.

El modelo obtenido para este tramo del perfil Finisterre—Sarria se

muestra en la figura 7.4.3c. Realmente la zona definida a partir de los

registros correspondientes al tiro H3 (mostrados en la figura 7.3.4a)

sólo alcanza hasta 40 1cm de distancia del punto de tiro, habiéndose

incorporado, en la parte izquierda de la figura, la información obtenida

a partir de los registros de los tiros Cl y C2 que discutiremos a

continuación.
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Las llegadas observadasen los 20 primeros kilómetros de distancia

del punto de tiro H3 (figuras 7.3.4a y b) proceden de los rayos que se

propagan por una capa de 6.0 ¡<m/s, situada debajo de otra de 5.1 ¡<mIs y

500 metros de espesor, necesaria para obtener el tiempo de intersección

en la primera llegada. Un pequeño bloque de velocidad baja, 5.2 ¡<mIs,

produce el retraso observado en las llegadas de la fase Pg a partir de 20

kilómetros. Estas llegadas correspondena los rayos que se propagan por

la capa de 5.9 ¡<mIs mostrada en la figura 7.3.4c. De nuevo, las segundas

llegadas observadas inmediatamente detrás de la fase Pq, proceden de una

reflexión en una discontinuidad a 4 kilómetros de profundidad. El salto

de velocidad en esta discontinuidad ha sido determinado ajustando,

simultáneamente, los datos del tiro H3 y los correspondientes a los tiros

en Finisterre, los cuales discutimos a continuación.

u Como ya indicamos al principio de este capitulo, las primeras

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

de los tiros en mar, presentan cambios bruscos en su velocidad aparente

en cortos intervalos de distancias, reflejando la complejidad de la

estructura superficial de la zona atravesada por dicho perfil. Así, en la

figura 7.3.5a podemos observar cómo la fase Pg, observable hasta una

distancia de 110 1cm, presenta una sucesión de velocidades aparentes altas

y bajas. La fase Pg empieza propagándose con una velocidad aparente muy

alta entre 8 y 14 1cm; entre 14 y 18 1cm la velocidad decrece a 4.6 km/s; a

continuación, vuelve a aumentar a unos 6.1 ¡<mIs hasta una distancia de

aproximadamente 45 1cm; a partir de aquí la velocidad aparente disminuye a

un valor de 5.9 km/s, hasta los 65 1cm, distancia a partir de la cual, la

velocidad aparente vuelve a ser de 6. 1 ¡<mIs, hasta 80 1cm del punto de

tiro; a partir de 80 ¡<¡u la fase Fq termina propagándose con una velocidad

aparente muy elevada de, aproximadamente, 6.5 ¡<mIs.

El ajuste de las velocidades aparentes y tiempos de recorrido de

estas llegadas (figura 7.3.5b). procede del modelo estructural mostrado

en la figura 7.3.Sc. A partir de 45 kilómetros de distancia el modelo es

el resultante de la unión de los dos modelos previamente obtenidos, a

partir de la información proporcionada por el tiro H3 realizado en el

centro de la línea (figuras 7.3.3c y 7.3.4c). Como vemos en la figura

7.3.5c, los rayos que atraviesan esta zona proporcionan el ajuste de los
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tiempos de recorrido de las llegadas observadasa distancias mayores de

45 kilómetros (figura 7.3.Sb).

Los fuertes cambios de velocidad aparente de la fase Pg entre O y 40

1cm de distancia, han sido interpretados, también, mediante una serie de

heterogeneidadeslaterales en superficie> El segmento de alta velocidad,

entre 8 y 14 1cm, se ha interpretado como la refracción crítica en una

capa de 5.7 ¡<mIs que buza, desde 2 1cm de profundidad hasta la superficie,

en los 15 primeros kilómetros de la línea. A partir de esta distancia la

velocidad en superficie debe ser inferior, 4.5 ¡<mIs, para explicar la

baja velocidad aparente de las llegadas observadas entre 14 y 18

kilómetros. Las llegadas observadas entre 18 y 45 kilómetros corresponden

a las ondas que atraviesan esta zona y penetran en un bloque de 5 1cm de

profundidad y velocidad 6.0 ¡<mIs. Este bloque termina a 45 1cm, distancia

a partir de la cual encontramos la estructura anteriormente descrita.

Si observamos las figuras 7.3.3c, 7.3.4c y 7>3.Sc vemos cómo gran

parte de la línea está cubierta por rayos que cruzan la zona, en sentido

directo e inverso, cubriendo los mismos rangos de profundidad> Esto nos

permite obtener un modelo bien definido para la estructura superficial

del perfil Finisterre-Sarria. Dicho modelo se muestra en la figura 7.3.6.

DISTANCIA (KM)
0 so so 120

o

Li»”
o

u,

‘o

Figura 7.3.6 Modelo estructural de velocidad de ondas P para la corteza

superior del perfil Finisterre—Sarria.

20 40 100
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Como vemos, cerca de la superficie, la estructura es lateralmente

heterogénea, presentando fuertes variaciones laterales en la distribución

velocidad—profundidad. A partir de, aproximadamente, 1 kilómetro de

profundidad, la estructura bajo el Macizo de Ordenes, es globalmente

homogénea: Una zona de velocidad en torno a los 6 ¡<mIs, con un límite

inferior de profundidad bien definido a 4 kilómetros. Por debajo de 5 1cm

de profundidad, en la parte oeste de la línea, y de 4 1cm, en el este,

encontramosuna capa a lo largo de todo el perfil, la cual basándonosen

el reflector encontrado en el tramo Touro—Sarria (figura 7.3.3c) puede

extendersehasta 8 kilómetros de profundidad. a

7.3. 1.2 ESTRUCTURA PROFUNDA
a

En la figura 7.3.7a se presenta el ensamblaje completo para ondas 1’
a

del perfil Finisterre—Sarria; se muestra la componente vertical de los

sismogramas, sin filtrar, con las curvas de tiempo de recorrido de las

fases sísmicas correlacionadas.

Detrás de las primeras llegadas, identificadas como fase Pg, se a

observan en el ensamblaje, claramente entre SO kilómetros y el final de

la línea, unas llegadas de gran amplitud, fase NP, identificadas como la

reflexión procedente en la discontinuidad corteza—manto.

uf
Entre las primeras llegadas Pq y las correspondientes a la fase PHP,

se observan en el ensamblaje unas llegadas, de claridad diferente según
a

el sismogramay la componente, las cuales han sido correlacionadas, entre

aproximadamente50 y 120 km. despn&sitanaiizar- las..t~res componentesde

los sismogramas, filtradas y sin filtrar, y el producto de las u’

componentesresultante del análisis de polarización de los datos (figura

7.3.7b), dando lugar a la fase identificada en el ensamblajecomo PaF. uf

Esta fase P2? se interpreta como la reflexión procedente de una

discontinuidad situada a 22 1cm de profundidad, que constituye el límite

superior de la corteza inferior. Partiendo de la velocidad de 6.25 ¡<mIs

encontrada al interpretar el tramo Touro—Sarria, debajo de la

discontinuidad situada a 8 1cm de profundidad (figura 7.3.3c), es
a

necesario para ajustar estas llegadas P2P introducir un gradiente de

200 uf
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velocidad entre 8 y 22 km de profundidad. Así, en esta zona, y como

podemos ver en el modelo de la figura 7.3.8, la velocidad aumenta desde

6.25 km/s hasta 6.40 km/s. Del salto de velocidad que tiene lugar a 22 km

de profundidad (6.40—6.55 kni/s) procede la reflexión que da lugar a la

fase P=?.

Para explicar los tiempos de recorrido de la fase Fn?, procedente de

la reflexión en la discontinuidad de Mohorovidid. ha sido necesario

introducir un fuerte gradiente de velocidad (aproximadamente 0.065 s1)

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

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

7.3.8).

A partir de las débiles primeras llegadas observadas en el

ensamblajeentre 130—140 ¡cm, las amplitudes de la fase Fn? y su distancia

crítica a 80 ¡cm, se ha obtenido una velocidad de 8.2 krn/s para la parte

superior del manto (figura 7.3.8).

o

—E

—±0

—±5

—20

—30

o

6.10

6.25

6.40

6.55

7.0

6.20 <MIS

20 .40 60

DISTANCIA

no ±00 i. 20

a

e

a

u

1.40

CKM)

Figura 7.3.8. Modelo de velocidad de ondas E para el perfil Finisterre—

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

profundidad, ver la figura 7.3.6.
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En la figura 7.3.8 mostramos el modelo estructural de velocidad de

ondas E obtenido para el perfil Finisterre—Sarria. En dicho modelo la

estructura superficial, hasta 4 kilómetros de profundidad, descrita en el

apartado anterior, aparece simplificada. El modelo global se obtuvo con

el programa Rayamp (ver Capítulo 6), teniendo en cuenta las variaciones

laterales de velocidad encontradas en la superficie (figura 7.3.6),

posteriormente se simplificó la estructura superficial hasta encontrar un

modelo que, sin alterar los tiempos de recorrido de las segundas

llegadas, fases P2P y Pn?, ni las relaciones de amplitud entre las

llegadas, fuera susceptible de ser tratado sin errores con el método de

Cerveny (Capítulo 6) para el análisis posterior conjunto de ondas P y S.

En la figura 7.3.Sb mostramos los sismogramas sintéticos calculados

a partir del modelo de la figura 7.3.8. Para facilitar su comparación con

los datos observados, y mostrar el buen ajuste obtenido tanto en tiempos

de recorrido como en amplitudes, representamos en la figura 7.3.9a, a la

misma escala, el ensamblaje de ondas E con las curvas de tiempo de

recorrido calculados a partir del modelo. Podemos observar, cómo en este

ensamblaje filtrado, según los resultados del análisis espectral del

Capítulo 3, con un filtro paso—banda de (1—23) Hz, es más fácil la

identificación de las segundas llegadas, en comparación con el ensamblaje

sin filtrar de la figura 7.3.7a.

7.3.2 Interpretación de ondas 8

7.3.2.1 ESTRUCTURASUPERFICIAL

En la figura 7.3.lOa mostramos el ensamblaje de ondas S del perfil

Finisterre—Sarria correspondiente a los registros de las explosiones Ci y

C2, realizadas en el mar. El ensamblaje de las ondas 5 de la figura

7.3.lOb, corresponde al tiro H3 realizado en el centro de la línea (en

Touro). En ambas figuras se ha representado la componente vertical de los

sismogramas, sin filtrar, con una velocidad de reducción de 6/1.73 = 3.46

km/s y una escala de tiempos reducidos igual a la de los ensamblajes de

las ondas E (figuras 7.3.7 y 7.3.lb, respectivamente) dividida por 1.73.
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Como vemos, en la figura 7.3.lOa, cambios notables en la amplitud y

frecuencia de las señales, permiten identificar y correlacionar unas

primeras llegadas 5, fase Sg, hasta una distancia de aproximadamente 70

km. Sin embargo, en la 7.3. y.úb, el alto nivel de ruido de los registros

no hace posible la identificación de las primeras llegadas 5. Al filtrar

estos datos, con un filtro paso—banda de (1—10) Hz, obtenemos el

ensamblaje de la figura 7.3.11a, en el cual es posible identificar la

fase Sg; con más claridad en el tramo Touro—Finisterre y con mayor

incertidumbre y menos distancia de recorrido en el tramo Touro—Sarria.

Sin embargo, ni en esta figura (7.3.ila) ni en el detalle de las

primeras llegadas 5 correspondientes a los tiros en mar Cl y C2, mostrado

en la figura 7.3.llb, es posible reconocer cambios en la velocidad

aparente de la fase Sg, similares a los encontrados en las llegadas ?,

que reflejen la complejidad de la estrucutra superficial.

Por tanto, el modelo de velocidad de ondas S para la estructura

superficial del perfil Finisterre—Sarria, será homogéneo lateralmente y,

por tanto, mucho más sencillo que el encontrado a partir de la

interpretación de las primeras llegadas P.

Lo que si observamos al superponer los correspondientes ensamblajes

de ondas P y 5 (figuras 7.3.7a con 7.3.lOa y 7.3Mb con 7.3.lla) con sus

líneas de tiempo recorrido cero coincidentes, es que las llegadas 8,

sobre todo las identificadas en el tramo Touro—Finisterre (Fig.7.3.11a)

están retrasadas respecto de las correspondientes P; es decir, llegan

después de los tiempos que esperaríamos para una relación de Poisson

promedio de 0.25 para la corteza superior. Por tanto, debemos esperar

para la corteza superficial unas velocidades de propagación para las

ondas 5 inferiores a CVp/1.73) km/s. Aunque la densidad y calidad de los

registros no permiten obtener un modelo complicado realista, es posible

que en el extremo SE de la línea, la velocidad en superficie de las ondas

8 sea menor que en la zona NO, como parece indicarlo el retraso de las

llegadas Sg observadas en el tramo Touro—Sarria.

El ajuste global de las velocidades aperentes, tiempos de

intersección y tiempos de recorrido de las llegadas que componen la fase
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ev

Sg, observados en los registros de los dos puntos de tiro, se ha obtenido

con un modelo sencillo de dos capas planas. Este modelo de velocidad de w

ondas 5, para la corteza superior del perfil Finisterre—Sarria, puede

observarse en la figura 7.3.13, en la que se representa el modelo

completo estructural de velocidad de ondas 5 encontrado para este perfil.

.4

La velocidad en la superficie es de 2.5 km/s y aumenta gradualmente

hasta 2.7 km/s a 1.5 ¡cm de profundidad. Entre 1.5 y 8 ¡cm de profundidad
a,

se extiende una segunda capa en la que la velocidad de nuevo aumenta,
—1

desde 3.40 a 3.60 km/s, con un gradiente de aproximadamente 0.03 s . La

velocidad de la capa más superficial concuerda, en gran medida, con la

distribución de velocidad encontrada por Sarrate et al. (1993) a partir

de la interpretación de las ondas Rayleigh generadas por el tiro H3,

claramente observables en la figura 7. 3. lía.

a

7.3.2.2 ESTRUCTURAPROFUNDA

En las figuras 7. 3. 12a y b mostramos los ensamblajes de ondas 5 de

las dos componentes horizontales, radial y transversal, respectivamente,

filtradas (1—10) Hz, del perfil Finisterre—Sarria. En la figura 7.3.12a —

hemos dibujado las curvas de tiempo de recorrido de las fases 5

calculadas a partir del modelo estructural de velocidad de las ondas P de

la figura 7.3.8 suponiendo una relación de Foisson de valor 0.25

constante para toda la corteza. En la figura 7,3. 12b se han trazado las

curvas de tiempo de recorrido de las fases 5 que hemos correlacionado,

después de analizar las dos componentes, filtradas y sin filtrar, de los
a

sismogramas y el ensamblaje resultante del producto de las componentes

radial y vertical, mostrado en la figura 7.3.12c. Como podemos observar
a

la calidad de las ondas 5 es excelente.

Detrás de la fase Sg observable hasta aproximadamente 80 ¡cm del

punto de tiro y ya descrita anteriormente se observan claramente en los

ensamblajes unas llegadas, correlacionables desde unos 30 ¡cm de distancia

hasta el final de la línea. Dichas llegadas, con amplitudes claramente

dominantes a partir aproximadamente 75 km de distnacia, constituyen la

fase identificada como 5>6 en los ensamblajes. En los últimos kilómetros

de la línea delante de la fase 5>6, cambios de frecuencia en algunas a

208
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señales indican la existencia de una fase intermedia entre la Sg y la

SMS. Dicha fase, de amplitud relativa pequeña, es la indicada como S2S en

los ensamblajes.

Al comparar las curvas de tiempo de recorrido de la figura 7. 3. 12a,

con las correspondientes de las figuras 7,3. 12b y c, vemos cómo, mientras

que la fase Sg observada se encuentra retrasada respecto de la esperada

para una relación de Poisson de 0.25, la fase S2S observada (figuras

7.3.12b y c) aparece ligeramente adelantada respecto de la curva de

tiempos de recorrido prevista para un valor de a’0.25 (figura 73.12a).

La fase 5>6 llega aproximadamente a los tiempos de recorrido esperado

para una relación de Poisson promedio de valor 0.25 para toda la corteza.

Fara la interpretación de las ondas 5, tomamos como modelo de

partida el modelo de velocidades de ondas E mostrado en la figura 7.3.8.

Inicialmente consideramos como valores de velocidad para las ondas 5 las

obtenidas a partir de la relación: Vp/1.73Vs km/s; posteriormente

modificamos dichas velocidades, teniendo presentes las anteriores

observaciones, hasta obtener un modelo con el que se ajusten tanto los

tiempos de recorrido como las relaciones de amplitud de las fases 5

observadas.

El modelo final encontrado se muestra en la figura 7.3.13. Como

podemos observar las cuatro capas más superficales del modelo P, hasta 8

km de profundidad (figura 7.3.8), quedan reducidas a dos en el modelo de

ondas 5. Las ondas que se propagan por estas dos capas dan lugar a la

fase Sg, como ya explicamos en el apartado anterior.

En la corteza media, entre 8 y 22 km de profundidad, la velocidad es

mayor que la prevista a partir de la relación Vp/1.73; en esta capa la

velocidad aumenta desde 3.70 km/s a 3.75 km/s. La reflexión procedente de

la discontinuidad situada a 22 1cm de profundidad, en la base de la

corteza media, da lugar a la fase 525.

Para explicar los tiempos de recorrido de la fase 5>6, procedente de

la reflexión en la Moho, discontinuidad que, como en el modelo de P, buza

ligeramente hacia el este, es necesario introducir en la corteza inferior
—1

un pequeño gradiente de velocidad (0.007 s ), muy inferior al
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Uf

equivalente para ondas 1’.

a

La velocidad en el manto superior debe ser del orden de 4.5—4.6 km/s

para poder explicar las amplitudes observadas de la fase SxS.
a

En la figura 7.3.14b mostramos la componente vertical se los
a

sismogramas sintéticos calculados para el modelo de la figura 7.3.13. En

la figura 7. 3. 14a se representan sobre el ensamblaje de la componente

vertical de los datos observados, filtrado (1—15 Hz), las curvas de —

tiempos de recorrido obtenidas a partir de dicho modelo.

a

a

a
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7.3.3 Relación de Patusan

En la figura 7.2.15 mostramos el modelo de la relación de ?oisson «,

obtenido para el perfil Finisterre—Sarria. a partir de la combinación de

los modelos de ondas P y 5 representados , respectivamente, en las

figuras 7.3.8 y 7.3.13.

Para obtener los valores de a’ en la corteza superficial, calculamos

los valores de velocidad de ondas 5 en las discontinuidades definidas con

el modelo de ondas P. En la superficie el valor de la relación de Poisson

encontrado es alto, 0.27, y se hace aún mayor en la capa situada entre

0.8 y 1.5 Km de profundidad, donde es del orden de 0.35. Estos altos

valores de a’ en la estructura próxima a la superficie se corresponden con

el retraso observado en la fase Sg, en relación con la curva de tiempos

de recorrido calculada para un valor de r=0.25. Entre 1.5 y E Km de

profundidad el valor promedio para la relación de Poisson es de 0.25.

En la corteza media, entre E y 22 Km de profundidad, la relación de

Poisson es baja (o-<0.25), como se podía deducir del adelanto de las

llegadas SaS observadas respecto de las previstas para el modelo inicial

en el que se consideraba un valor de a’0.25.

para el perfil
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En la corteza inferior, analogamente a los otros dos perfiles

estudiados, el valor de a’ es elevado (a’>0.25) y aumenta con la

profundidad hasta alcanzar un valor de 0.28 en la base de la corteza. El

valor de a’ estimado en el manto superior es de 0. 27-0. 28.
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7.4 PERFIL LA CORIJRA-LA CASIZA

En este perfil de 135 kilómetros de longitud de registro y dirección

NNO-SSE, se registraron dos explosiones en mar realizadas en el extremo

norte de la línea (tiros Dl y D2) y una explosión en tierra (tiro H2)

realizada en la parte central de la línea (ver Figura 2.5 y Tabla 2.1).

El perfil que transcurre íntegramente sobre la zona de Galicia—Tras—

os—Montes, cruza en su mitad norte el Macizo de Ordenes (ver Figuras 2.3

y ¿‘4).

7.4.1 Interpretación de ondas P

En la figura 7,4.la se presenta el ensamblaje de ondas P del perfil

La Coruña-La Cañiza. Se muestran los sismogramas de la componente

vertical correspondientes al punto de tiro D, sin filtrar y con sus

amplitudes normalizadas.

Como se puede observar la densidad de registros en los 30 primeros

kilómetros de la línea es baja, en promedio un sismograma cada 5 km.

Entre 30 y 130 ¡cm la densidad de registros aumenta a un sismograma cada

3 ¡cm, disminuyendo de nuevo en el segmento final del perfil, donde son

muy pocas las estaciones que ofrecen información.

En la figura 7.4.la se muestran, asimismo, las curvas de tiempo de

recorrido de las fases correlacionadas:

— Desde el principio de la línea y hasta aproximadamente 75 ¡cm

pueden correlacionarse unas primeras llegadas cuya velocidad aparente

aumenta rápida y continuamente con la distancia desde 4.85 hasta 6.2

km/s. A partir de unos 75 km la amplitud de las llegadas se atenúa

brúscamente, no siendo posible prolongar la fase Pq a distancias mayores.

— En el rango de distancias entre 55 y 105 ¡cm puede observarse una

llegada coherente pero débil, retrasada unos 0.6 segundos respecto de la

Pq. Es la identificada en el ensamblaje como fase hP. Para una visión

más detallada de estas dos fases, ver figuras 7.4.lb y c.

217



O
.

-a
’

a
u

—
a

,

‘>
2

U
-

S
N

—
x

O
L

O
u

o
-

4
..r-

u
—

.
.4

—
tua

1•
=

ti‘>
0

o
g

e
•0

—
C

C
e

.
c
C

0
0

0.0.
E

S
0

0
(-‘ca

E
o

.!
~—

.0
0

<a
o

c
a

~4
o

j-
—

o
~

o
rn

~
tc

$4
0

.=
t

O
•5

w
N

O
>

¿
o

,-
tu

—
—

a‘a“‘o
u

c
•

e
~

e
—

~
.2

~
(J

U
CS
o

.~
3

0
.

n
c
c

O
c
a

S
o

S
<‘‘O
‘~

:
o.

C
h

-
w

O
O

—
c

—

‘-.0

CV
‘4

0

.2’
m

’
LA.

Z
-D

cg
sc

oa.4

aa

a
,

oo

aa
ou

2

4$4uz4I-1o ae’

o

4‘.4u24
u

0‘-eo

o

a
’

aaaa
’

a’—aa
’

aaa

£1
Y

m
o

Cd

(5
)0

9
/

L
9

0
—

I

CI
‘4

0
‘4

C
S

)
O

B
/O

—
a

.

aaa



t•:s
“a

’
m

v
sc

cg
‘—

A
=

4,~
e

‘2
-.2

‘<
u

.
ca

‘e
4

0
•

o
—

J
o

w
u

C
o

un
.a

E
’>

•
-o

—
a

<
W

C
o

O11
0•
0

O
s

o.
U

!
.g

e
a

U
2‘tu

<
N

i-
re

o
~

.
o

~
.

o
-o

o
’!

_

y
y

e
E

a
4

4
tu

_

1-4
>4

<u
U

U
Z

o
Z

4
4

catu
O

u
$4

1-4
‘1

>

.2

u
’>

—
U

~
.I

OU
o

ou

‘o
-o

‘oC
O

O
’>e

o
0

e
’-

‘1
y

‘0
0

•
‘0

—
O

Z
a

0
.~

Uc
e

Oca
o

rn
oID

V
N

~
r<

O
.41

~
0

~
u

.—

o(o
ID

Kl
~

19
nl

‘
0

nl

<S
)

0
9

/.L
S

IO
-

1
C

m
>

.,o
—

•L



— Desde aproximadamente 60 1cm y el final de la línea pueden

correlacionarse unas segundas llegadas, identificadas en el ensamblaje

como fase P2F.

- Las llegadas más prominentes en el ensamblaje forman, entre 40 y

135 1cm, la fase Px?, identificada como la reflexión procedente de la

discontinuidad corteza—manto.

En la figura 7.4.2a mostramos el ensamblaje de ondas P

correspondiente al tiro H2, con las curvas de tiempo de recorrido de las

fases correlacionadas. La información que ofrece el ensamblaje es escasa

debido al corto rango de distancias de observación, el ruido y la mala

calidad de los registros. Ni el filtrado en frecuencias ni el análisis de

polarización de los datos permiten obtener más información que la —

reflejada en las curvas de tiempo de recorrido indicadas en la figura:

— Se observan unas primeras llegadas, fase Pq, que se propagan hacia a

el norte y hacia el sur con una velocidad aparente de 6 km/s (figura

7.4.2a y b). El tiempo de intersección de estas primeras llegadas,
a

inferior al correspondiente al punto de tiro D, podría indicar la

ausencia de sedimentos en la zona próxima al punto de tiro H. Sin
a

embargo, las fuertes anomalías, atribuibles a errores experimentales, en

los tiempos de recorrido de las primeras llegadas en un entorno de 10 ¡cm

de la fuente , no permiten elaborar un modelo independiente para la a’

estructura superficial de esta zona del perfil.

- Al sur del punto de tiro, en el tramo Touro-La Cañiza, se pueden a

correlacionar unas segundas llegadas las cuales, por su velocidad

aparente y tiempos de recorrido comparables a los de los registros —

obtenidos a partir de los tiros U ( figura 7.4.Ia ), pueden proceder de

la reflexión en la discontinuidad de Mohoroviéi~ y constituir la fase
a

Fn?.

a

Por tanto, a pesar de la poca información que contiene, se puede

considerar que este ensamblaje confirma globalmente las correlaciones y,

por tanto, la estructura deducida a partir de la interpretación de los —

registros correspondientes a los tiros en mar, que discutiremos a

continuación.

e
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El ajuste de los tiempos de recorrido y amplitudes de las fases

sísmicas correlacionadas en la figura 7.4.la se ha obtenido con el modelo

estructural de velocidad de ondas E mostrado en la figura 7.4.3.

El aumento progresivo de la velocidad aparente de la fase Pq con la

distancia ha sido modelado mediante un sistema de tres capas en las que

el gradiente de velocidad disminuye a medida que aumenta la profundidad

(figura 7.4.3b). La velocidad estimada en la superficie, en las

proximidades del punto de tiro, es de 4.5 ¡<m/s y aumenta hasta 5.50 km/a

a 0.9 1cm de profundidad. A partir de esta profundidad, el gradiente de

velocidad sigue aumentando hasta 5.60 km/a a una profundidad de 2.4 1cm.

Las ondas que se propagan por esta zona dan lugar a la rama de la fase Pq

observada entre 5 y 27 ¡cm de distancia del punto de tiro. La fase Pq

obsevada entre 27 y 75 km de distancia, corresponde a las ondas que se

propagan por una capa situada entre 2.4 y 5 ¡cm de profundidad, en la cual

la velocidad aumenta progresivamente desde 6.15 km/s a 6.20 km/a.

Para explicar los tiempos de recorrido y amplitudes de la fase Pi?

se calcularon numerosos modelos: unos considerando una discontinuidad

positiva de velocidad y otros considerando una inversión en la velocidad,

es decir, una zona de baja velocidad. Con un salto de velocidad positivo,

debajo de la zona de gradiente de la corteza superior descrita

anteriormente, no se puede explicar simultáneamente el retraso de esta

fase Pi? (situada 0.6 s detrás de la Pg) y las amplitudes observadas. Por

tanto, es necesario introducir en el modelo una inversión en la

velocidad. El mejor ajuste se consigue con una capa de baja velocidad

situada entre 5 y 10 ¡cm de profundidad, en la que la velocidad aumenta

desde 5.7 a 5.9 km/s.

Debajo de esta capa encontramos otra con un pequeño gradiente de

velocidad de 0.016 s~, que se extinde hasta una profundidad de 22 ¡cm.

Aquí se produce un salto de velocidad, de 6.40 a 6.50 ¡<mIs. Este

reflector constituye el límite superior de la corteza inferior y da lugar

a la fase ¡‘2? correlacionada en el ensamblaje (figura 7.4.1).

Para explicar los tiempos de recorrido y las fuertes amplitudes

subcríticas de la reflexión PH?, es necesario introducir un fuerte
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Figura 7.4.3(a) Modelo bidimensional de velocidad de ondas P para el

perfil La Coruña—La Cañiza. La zona rayada muestra la corteza inferior

laminada. (b) Representación en perspectiva de la distribución V(z).
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gradiente de velocidad en la corteza inferior, un ligero buzamiento de la

Moho el sur y modelar la discontinuidad corteza—manto como una

discontinuidad de primer orden. Así, como vemos en la figura 7.4.3, en la

corteza inferior la velocidad aumenta desde 6.50 a 7.10 km/s y el Moho

buza hacia el sur desde 28 ¡cm hasta 30 ¡cm de profundidad. La velocidad en

el manto superior es de 8.20 ¡cm/s.

En el detalle del segmento central de la línea, mostrado en la

figura 7.4.4, podemos observar, como ya indicamos al realizar el análisis

espectral de de los datos en el capítulo 3, que las llegadas PxP son

precedidas por unos trenes de ondas reverberantes de frecuencia más alta.

En los últimos 40 km de la línea este fenómeno se hace más evidente (ver

figura 7.4.la). El inicio de este tren de ondas es lo que hemos

correlacionado como fase P2P. Un análisis similar al desarrollado y

discutido en el apartado 7.2 para el perfil Vivero-Viana del Bollo, nos

lleva a concluir la existencia de una estructura laminar en la corteza

ini e rio r

6

e
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Figura 7.4.4 Ensamblaje detalle de las fases P2P y Fn? del segmento

central del perfil La Coruña-La Cañiza.
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La alternancia de las capas de alta y baja velocidad, que

conformarían la laminación de la corteza inferior, no debe variar sólo en

dirección vertical sino también lateralmente, como indica la variación

lateral de la reflectividad observada entre las fases P2P y PxP (ver, r

como ejemplo, la línea de puntos dibujada en la figura 7.4.4).

a,?

Como discutimos anteriormente, el contenido espectral de nuestros

datos no permite una resolución estructural detallada, por lo que no
st

pretendemos reconstruir exactamente cada sismograma, sino modelar los

tiempos de recorrido y la distribución de la energía sísmica de las fases

correlacionadas. Para conseguir este ajuste se ha evaluado una gran

cantidad de modelos, aplicando tanto el método de reflectividad como el

método de rayos de Cerveny. a’

En la figura 7.4.5a se muestran los sismogramas sintéticos
a

calculados con el método de rayos de Cerveny (Capítulo 6), a partir del

modelo de la figura 7.4.3. En la figura 7.4.Sb representamos a la misma
a

escala, la componente vertical del ensamblaje de ondas P (filtrado 1—25

Hz), con las curvas de tiempo de recorrido que se han calculado a partir

del modelo. a’

En la figura 7.4.5c mostramos la componente vertical de los a

sismogramas sintéticos calculados con el método de reflectividad

(Capítulo 6 de este trabajo), para un modelo unidimensional de corteza, e

equivalente al representado en la figura 7,43, en el que la Moho buzante

ha sido sustituida por una discontinuidad horizontal situada a 30 km de
a

profundidad

a

Como podemos ver, globalmente la respuesta de los dos métodos de

interpretación utilizados, el método bidimensional de trazado de rayos de

Ceverny (figura 7.4.Sa) y el método unidimensional de reflectividad a’

(figura 7.4.Sc), es la misma. El método de reflectividad permite

reproducir de manera más exacta la “forma” de las señales, pero, al a’

trabajar con medios homogéneos lateralmente, es menos versátil que el

método de rayos para conseguir un buen ajuste de tiempos de recorrido; a

esto se refleja en los tiempos de recorrido calculados para la fase PM?

(figura 7.4.Sc), la cual, en el segmento central de la línea, aparece
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retrasada respecto de la correlación observada(figura 7.4.3b).

En cualquier caso, y como podemos observar en la figura 7.4.5, el

ajuste obtenido, a partir del modelo de la figura 7.4.3, es satisfactorio

tanto para los tiempos de recorrido como para las relaciones de amplitud

de las fases sísmicas.

7.4.2 Interpretación de ondas S

En la figura 7,4.6 se muestran los ensamblajes de ondas 5 de las

tres componentes de los sismogramas del perfil La Coruña—La Cañiza, así

como el ensamblaje resultante del producto de las componentes vertical y

radial. Los ensamblajes han sido dibujados con una velocidad de reducción

de 6/1.73 3.46 km/s y una escala de tiempos reducidos igual a la de los

ensamblajes de ondas F (figuras 7.4ila y 7.4.Sb) dividida por 1.73.

En la figura 7.4.6b hemos dibujado las curvas de tiempo de recorrido

de las fases 5 calculadas a partir del modelo estructural de velocidad de

ondas P de la figura 7.4.3, suponiendo una relación de Poisson

constante, de valor o~ 0.25, para toda la corteza.

En las figuras 74.6c y d hemos trazado las curvas de tiempo de

recorrido de las fases 5 que han podido ser correlacionadas, después del

análisis conjunto de las tres componentes de los sismogramas, sin filtrar

y filtradas (1—15)Hz, y después de analizar el ensamblaje resultante del

producto de las componentes radial y vertical, mostrado en la figura

7.4.6d, el cual, como podemos observar, proporciona una información

decisiva para el establecimiento de las correlaciones, especialmente en

el caso de las fases más superficiales, Sg y SiS.

— En las tres componentes de los sismogramas se puede observar la

fase Sg hasta unos 60 1cm de distancia, es decir, con un recorrido más

corto que la fase Pg y propagándose con una velocidad aparente que

aumenta con la distancia.

— La correlación de la fase SíS no es fácil de establecer en los

ensamblajes sin tratar, pero el filtrado de frecuencias de los

sismogramas y el análisis de polarización de los datos, mostrado en la
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9’

figura 7.4,6d, permiten correlacionar unas llegadas de gran amplitud,

detrás de la fase Sg, entre 35 y 85 ¡cm de distancia.

- La fase 525, de claridad y amplitud relativa a la de la fase SnS

muy distinta según el sismograma y la componente, puede correlacionarse a-

entre, aproximadamente, 70 ¡cm y el final de la línea.

- Entre 40 y 135 ¡cm, la fase 5>6 es claramente reconocible y fácil

de correlacionar en las tres componentes de los sismogramas.

Si superponemos la figura 7.4.6b a la 7.4.6c ó a la figura 7.4.6d,

podemos ver cómo la fase Sg observada y correlacionada en las figuras

7.4.6c y d se encuentra algo retrasada respecto de la curva de tiempos de

recorrido prevista para un valor de a’= 0.25 en la corteza superior

(figura 7.4.6b). Por el contrario, la fase 525 observada (figura 7.4.6c y

d) aparece adelantada, aproximadamente0.5 s, respecto de la curva de

tiempos de recorrido prevista para un modelo de corteza con a’= 0.25 a’

(figura 7.4.6b). Las fases SiS y 5>6 deducidas a partir del modelo de

ondas E y las observadas muestran unas curvas de tiempo de recorrido

prácticamente coincidentes, indicando, para la relación de Poisson, un

valor promedio de aproximadamente 0.25 para toda la corteza.

a’

Teniendo presentes estas consideraciones, calculamos un modelo
a

estructural de velocidad de ondas 5 para explicar los tiempos de

recorrido y amplitudes relativas de las fases correlacionadas. El modelo

obtenido se muestra en la figura 7.4.7. a’

Como podemos ver en la figura, en la corteza superior la velocidad a’

de las ondas 5 aumenta progresivamente con la profundidad en un sistema

de tres capas de iguales espesores que las del modelo de ondas P, desde a

un valor de 2.60 km/s en la superficie hasta 3.52 km/s a una profundidad

de 5 km. El gradiente de velocidad de las ondas 5 en la corteza a’

superficial difiere del equivalente en el modelo de velocidades P y causa

la desaparición de la fase Sg a 65 1cm de distancia del punto de tiro,
a

La fase SiS puede ser explicada como la reflexión en la
a’

discontinuidad situada a 10 ¡cm de profundidad, encontrada en la

interpretación de las ondas E. Para explicar, simultáneamente, los

tiempos de recorrido y amplitudes de las llegadas que componen dicha a’

230 e.
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fase, la capa situada entre 5 y 10 ¡cm de profundidad debe tener una

velocidad de 3.50 ¡<mIs y debe producirse en su base un salto fuerte de

velocidad: 3.50—3.75 ¡<mIs. Con el modelo así obtenido no podemos hablar,

en sentido estricto, de una inversión o capa de baja velocidad para las

ondas de cizalla.

NNO
o

—40

1

Ii.
Oao.

—so

—35

40

o

10

14

20

o
30

40

o

SSE

20 so so

DISTANCIA (3CM)

100 ±20

Figura 7.4.7(a) Modelo bidimensional de velocidad de ondas 5 para el

perfil La Coruña—La Cañiza. (b) Representación en perspectiva de la

distribución Vs(z).
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Una capa entre 10 y 22 1cm de profundidad, de velocidad constante

(3.75 ¡cm/s) explica los tiempos de recorrido de la fase 525, procedente

de la reflexión en la discontinuidad situada a 22 ¡cm de profundidad.

En la corteza inferior la velocidad aumenta con la profundidad desde

3.80 km/s hasta alcanzar un valor de 3.85 km/s en la discontinuidad a-.

corteza—manto, la cual buza de norte a sur desde 28 hasta 30 ¡cm de

profundidad.

mr

Hasándonos en la distancia crítica y en las amplitudes relativas de
a,

la fase SxS, estimamos una velocidad de 4.6 km/s en la parte más superior

del manto.

a

En la figura 7.4.8 (a y b) se muestran las curvas de tiempo de

recorrido y los sismogramas sintéticos calculados a partir del modelo de a.

la figura 7.4.7.

a
Al comparar el ensamblaje teórico (figura 7.4.Sb) con los datos

(figura 7.4.8a) se observa que los tiempos de recorrido quedan bien
a’

explicados con el modelo y que existe un ajuste global satisfactorio en

cuanto a las relaciones de amplitud de las fases interpretadas: amplitud
arelativa máxima de la fase SiS entre 40 y 65 ¡cm de distancia y de la fase

SnS a partir de 70 ¡cm.

a

7.4.3. Relación de Pajeson a

Combinando el modelo de velocidad obtenido para las ondas P (figura a

7.4.3) con el obtenido a partir de la interpretación de las ondas S

(figura 7.4.7), obtenemos para el perfil La Coruña—La Cañiza el modelo de
a’

la relación de Poisson, r, mostrado en la figura 7.4,9.

En la corteza superior, entre O y 5 ¡cm de profundidad, la relación a

de Poisson presenta valores elevados. En la superficie, el valor

encontrado para o’ es de 0.30; entre 0.9 y 2.4 km de profundidad la a’

relación de Poisson disminuye a un valor de a-O.25 y vuelve a aumentar a

un valor de, aproximadamente, 0.27 entre 2.5 y 5 ¡cm de profundidad. a’
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Entre 5 y 10 1cm de profundidad la relación de Poisson es baja

(o<0.25) como consecuencia de la inversión de velocidad encontrada en

esta zona para las ondas P y la ausencia de una capa de baja velocidad en

el modelo de ondas 5.

Entre 10 y 22 ¡cm de profundidad la relación de Poisson es menor que
rl

0.25, como era previsible a partir del adelanto de las llegadas S2S

observadas respecto de las calculadas para un modelo en el que se suponía
st

que Vs=Vp/1.73.

En la corteza inferior el valor de o’ es elevado y aumenta con la

profundidad hasta alcanzar un valor de a’=0.29 en la base de la corteza.

a’

En el manto superior, inmediatamente debajo de la discontinuidad de

Mohoroviéi~, el valor encontrado para la relación de Poisson es de
a’

a’=0. 27.

a

NNO SSE
o —

0.25

0. *7

O. 2*

—s CLI

0!23 a
—±0 0.21

a
~ —±5

—20 0 24 a’

[L 0.24
o

—25

0. 0.29 U

30 0.27

a

.40

0 20 40 60 00 100 120

a’
DISTANCIA 0CM>

Figura 7.4.9 Modelo de la relación de ?oisson, o-, para el perfil La

Coruña-La Caniza.
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CAPITULO 8

ANALISIS E INTERPRETACION DE ONDAS CONVERTIDAS

8. 1 INTRODUCCION

En el Capítulo anterior hemos interpretado las llegadas de las ondas

que viajan a lo largo de todo su recorrido a través de la corteza

terrestre exclusivamente como ondas P o 5; pero junto a estos tipos de

ondas pueden producirse en los ensamblajes llegadas de ondas convertidas,

como se ha ido señalando desde el principio de este trabajo.

Se considera una onda como onda convertida cuando en su recorrido a

través de la tierra cambia de E a 5 o de 5 a P. La conversión puede

producirse por reflexión o refracción en una discontinuidad de primer

orden o en un medio fuertemente inhomogéneo, donde ya no pueden

desacoplarse las ondas ? y 5, como, por ejemplo, en una zona de pequeño

espesor con un fuerte incremento de la velocidad. La amplitud de las

fases convertidas depende sólo de la magnitud del salto de velocidad en

la discontinuidad o de la magnitud del gradiente de velocidad.

El estudio de las ondas internas convertidas es, por tanto, de gran

importancia, ya que dichas ondas permiten obtener información sobre la

naturaleza de las superficies de discontinuidad.

De especial interés es el estudio de las ondas convertidas

procedentes de la discontinuidad entre la corteza y el manto, dado que

desde hace algún tiempo se habla de modelos alternativos para esta

discontinuidad.
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Recogiendo las propuestas de varios autores, Davydova et al. (1972)

clasificaron las posibles transiciones corteza—manto en tres tipos a-

diferentes: 1) Discontinuidades de primer orden, caracterizadas por un

salto brusco en la velocidad; 2) Zonas de transición con velocidades que

aumentan con la profundidad suavemente, de forma progresiva o escalonada;

y 3) Zonas de transición laminadas, constituidas por capas alternativas
st

de alta y baja velocidad.

Fuchs (1975) demostró, con ayuda del método de reflectividad, que

las amplitudes teóricas PxS (fases convertidas de P a S en la reflexión

en la discontinuidad corteza—manto) pueden ser, a determinadas —

distancias, del orden o incluso mayores que las amplitudes teóricas Fn?,

cuando se considera la Moho como una discontinuidad de primer orden.

En este Capítulo analizaremos e interpretaremos las fases
a

convertidas en la Moho presentes en nuestros datos. En la interpretación

no se tendrán en cuenta las posibles fases convertidas en otras
a

discontinuidades pues, como ya vimos en el apartado 4.4.3 de este

trabajo, las llegadas de las ondas convertidas en las discontinuidades

intracorticales, además de tener mucha menor amplitud, se ven perturbadas a’

de manera drástica por la energía de las ondas P que llegan en la misma

ventana de tiempos, haciéndose imposible su reconocimiento e

identificación.

a

a
8.2 CORRELACION DE ONDAS CONVERTIDAS

a’

La clara presencia de reflexiones subcríticas PnP de gran amplitud

en dos de los perfiles estudiados, Finisterre—Sarria (figura 7.3.7a) y La

Coruña—La Cañiza (figura 7.4.ia), indica que la Moho puede ser a’

considerada como una discontinuidad de primer orden y, por tanto, en

estos perfiles, podemos esperar la presencia de ondas convertidas. a’

a’

e
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8.2.1 Perfil Finisterre—Sarria

En la figura 8. 1 mostramos el ensamblaje completo de ondas ? y 5 del

perfil Finisterre—Sarria. Para la representación se ha elegido una

ventana de tiempos suficientemente amplia, de tal manera que en el

ensamblaje quedan incluidas las llegadas de todas las fases existentes.

Para suprimir el ruido generado por la señal ?, se han filtrado paso-baja

los ensamblajes de la componente vertical (figura 8. la) y radial (figura

8. ib) con una frecuencia de corte de 15 Hz.

a

En los ensamblajes de la figura 8. 1 se observan, aproximadamente

unos 4 s después de la fase En!’, unas claras llegadas correlacionables —

entre aproximadamente 30 y 75 1cm de distancia del punto de tiro. Esta

fase es identificada, a partir de sus tiempos de recorrido, velocidad e

aparente y distancia crítica, como una reflexión convertida en la Moho.

Como podemos observar la amplitud de las ondas convertidas es en algunos

sismogramas tan grande como la de las llegadas En? y SxS.

e

8.2.2 Perfil La Coruña-La Cañiza
e

En la figura 8.2 se muestra el ensamblaje completo de ondas E y 5

correspondiente al perfil La Coruña-La Cañiza. Se representa la a’

componente radial de los sismogramas filtrados (1—15) Hz.

a’

Análogamente a lo que ocurre en el perfil Finisterre—Sarria

observamos, entre las fases E y las fases 5, unas llegadas a’

correlacionables entre 45 y 75 km de distancia, retrasadas respecto de la

fase En? unos 4 segundos, las cuales identificamos como una reflexión
e

convertida en la discontinuidad corteza—manto, de nuevo en función de sus

tiempos de recorrido, velocidad aparente y distancia crítica.
e

a’

a’
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En la figura 8.3 mostramos un detalle del segmento central del

perfil La Coruña—La Cañiza. Podemos observar cómo la amplitud relativa de

las ondas convertidas es menor en la componente vertical de los

sismogramas (figura 8.3a) que en la componente radial (figura 8.3b).

Esto, como a continuación veremos, junto con el hecho de que las ondas

convertidas presentan una polarización negativa, es decir, de signo
e.

contrario a la de las llegadas Fn? (ver figura 8.3c), parece indicar que

la fase convertida es una fase ?nS, es decir, convertida por reflexión en
e

la Moho de ? a 5.

En los ensamblajesde los otros perfiles analizados no es posible —

establecer una correlación para llegadas de ondas convertidas en la

discontinuidad corteza—manto. Como ejemplo, ver el ensamblaje conjunto de

ondas 1’ y 5 correspondiente al perfil Vivero—Viana del Bollo, mostrado en

la figura 2.6a.

e

8.3 AMPLITUDES TEORICAS DE LAS FASES I’nS Y Sn]

’

a

Desde el trabajo teórico pionero de Fuchs (1975) sobre ondas

convertidas, han sido muy escasas las investigaciones realizadas en este —

campo, las cuales se han centrado (incluido el trabajo de Fuchs) en el

estudio de ondas convertidas de P a 5. Por ello iniciamos la

interpretación de las ondas convertidas observadas en nuestros datos

estudiando las amplitudes teóricas de las fases NS y Sn?. a’

Como ejemplo del estudio realizado mostramos a continuación los
a

sismogramas sintéticos correspondientes al perfil Finisterre—Sarria,

calculados con el objetivo de conocer las curvas exactas de tiempo de

recorrido de las fases PnS y Sn? y sus relaciones de amplitud con las a’

fases ?n? y SxS. Para los cálculos, realizados con el método de rayos de

Cerveny, utilizamos el modelo estructural de velocidad de ondas ? a’

obtenido en el capítulo anterior (figura 7.3.8). Las velocidades 5 se

calculan introduciendo en el modelo las relaciones promedio Vp/Vs e

obtenidas para cada capa a partir de los modelos finales de velocidad F y

a
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5 encontrados (figuras 7.3.8 y 7.3.13). Como en el capítulo anterior

consideramos que las ondas ? y 5 se emiten con una radiación

independiente del ángulo y con una relación de energía 1:1.

La figura 8.4 muestra las amplitudes de las fases convertidas Sn? y

?nS en relación con las amplitudes de las fases compresionales Pn? y

de cizalla SxS obtenidas para las componentes vertical y radial de los

si smogramas.

Como podemos ver, las fases convertidas presentan en principio

amplitudes observables hasta aproximadamente 75 ¡cm de distancia del punto

de tiro.

Las amplitudes mayores de la fase Sn? en la componente vertical, VR

(figura 84a), en comparación con las obtenidas en la componente

horizontal, RU (figura 8.4b), y la relación invertida observada para la

fase PxS: amplitudes mayores en la componente horizontal (figura 8.4d)

que en la vertical (figura S.4c), se explican por la polarización

longitudinal o transversal del tipo de onda emergente (1’ o 5).

De la observación comparada de los cuatro ensamblajes mostrados en

la figura 8.4 destaca el hecho de que la fase hE puede observarse sobre

todo en la componente horizontal, mientras que la fase Sn? prácticamente

desaparece en dicha componente.

En principio las amplitudes de la fase Sn? en la componente vertical

(figura 84a) y de la fase 1’wS en la componente radial (figura 8.4d) son

del mismo orden de magnitud, pero mientras que la fase Sn? es siempre de

menor amplitud que la fase PM!’, la fase NS, por el contrario, presenta

en la componente radial amplitudes mayores que las de la fase Fn? hasta

60 km de distancia.

En la figura 8.4 podemos observar también que las curvas de tiempo

de recorrido de las fases NS y Sn? son coincidentes. Esto se debe a la

gran homogeneidad lateral del modelo estructural de velocidad utilizado.
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Un modelo con variaciones laterales en la velocidad, o cambios bruscos en

la profundidad de las discontinuidades, producirla curvas de tiempo de

recorrido diferentes.

En la figura 8.5 mostramos los sismogramas sintéticos obtenidos para

la componente radial (figura 8.Sa) y vertical (figuras.Sb) cuando, para

el mismo modelo anteriormente descrito, calculamos conjuntamente las

fases convertidas NS y Sn?. Como podemos ver, sigue siendo válida la

observación hecha anteriormente en cuanto a que las amplitudes relativas

de las fases convertidas son mayores en la componente radial.

¡ ¡

‘9

¡1 SxS

L ~MS ¡ ti
9 ¡ ¡ Kl

¡U SMF Md- -J
4 -¡

U 1
¡ L 1 j —¡¡ PxP 1

U ¡. ¡ 60 100 1=0 420 ~ <a)
O 10 =0 30 nO ~0 70 50 1=0

D~5 ANGlA (F<K1)

+
9

cf

¡ ¡ (b)

PC 45 ~‘G SC 90 100 110 =SC? :S01’1

2’>

Figura 8 5 Relación de las amplitudes teóricas de todas las fases

reflejadas en la Moho: PM?, SHS , NS y Sn?, obtenidas a partir de los

modelos de velocidad P y 5 del Apartado 7.3 para el perfil Finisterre—

Sarria. (a) Componente radial. Cb) Componente vertical. El valor de o’

debajo de la Moho es 0.27.
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Por tanto, será en los ensamblajes de la componente radial de los

sismogramas donde podremos esperar una presencia más clara o una

observación más fácil de las ondas convertidas procedentes de la

discontinuidad corteza-manto. La amplitud de estas fases convertidas a-

corresponde fundamentalmente a la reflexión NS, puesto que la relación

de amplitudes SMP/PxS calculada es menor que 1/3.

a-

a

8.4 RELACION ENTRE EL VALOR DE LA BELACION DE POISSON BAJO LA

DISCONTINUIDAD DE NOHOROVICICY LA AMPLITUD DE LAS ONDASCONVERTIDAS a-

Los cálculos llevados a cabo en el apartado anterior se han

realizado considerando un valor de a-=0.27 para la parte superior del

manto situada inmediatamente debajo de la Moho. Este valor, obtenido
mt

mediante la ecuación:

a’ = 0.5 [1-’((Vk V~) — 11’]
mt

se calculé a partir de los valores de las velocidades P(VP) y S(Vs)

encontradas para el manto superior en el capitulo anterior. Ahora bien, mt

puesto que el valor de la velocidad de las ondas de cizalla en el manto

superior no puede ser estimado con certeza debido a la falta de llegadas a’

Sn observables en los datos, es posible que el valor deducido para la

relación de Poisson sea impreciso.

En este apartado estudiamos la relación existente entre el valor de

la relación de Foisson bajo la discontinuidad corteza—manto y la amplitud

de las ondas convertidas. La comparación entre los resultados obtenidos
a’

en la investigación y nuestros datos observados nos permitirá estimar el

valor de o’ en el manto superior.
a

Para los cálculos utilizamos los modelos de velocidad de ondas E

encontrados en el capítulo anterior para los perfiles Finisterre-Sarria a

(figura 7.3.8) y La Coruña—La Cañiza (figura 7.4.3). Las variaciones en

los valores del número de Polsson implican cambios en los valores de

velocidad de las ondas 5 en el manto superior.

a’
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Abordamos en primer lugar la influencia de un Incremento de la

relación de Poisson en las relaciones de amplitud de las fases reflejadas

en la Moho.

Partiendo del valor c-=0.27 deducido en el capítulo anterior, hemos

ido incrementando continuamente el valor de la relación de ?oisson.

Cuando a’=0.36, la velocidad de las ondas S por encima y por debajo de la

discontinuidad corteza—manto se hace igual. Si se sigue aumentando el

número de Poisson, la velocidad 5 se hace más pequeña en el manto

superior que encima de la Moho, es decir, se produce una inversión de la

velocidad S. Cuando a’=0.41, la diferencia entre las velocidades 5 por

encima y por debajo de la Moho es tan grande como en el caso de partida,

c0.27, pero de signo contrario; es decir, en este caso la velocidad 5 en

el manto superior es menor que en la base de la corteza inferior.

En el rango O.27<a’<0.41, en el que la cuantia de la diferencia de

velocidades 5 por encima y por debajo de la Moho es menor que con o’0. 27,

disminuyen las amplitudes de las ondas convertidas debido a la

disminución del contraste de velocidades 5.

Como ejemplo de los sismogramas sintéticos calculados para el caso

de un incremento de la relación de ?oisson en el manto superior,

mostramos en la figura 8.6 la componente radial de los sismogramas

calculados para un valor de a’=0.3. Si comparamos las curvas

distancia—amplitud de esta figura con las correspondientes de la figura

S.Sb, calculadas para un valor de a’0.27, podemos observar cómo las

amplitudes de las ondas convertidas se hacen más pequeñas con o’0.3. En

este caso, las amplitudes de las ondas convertidas son menores que las de

la fase Fw? en el rango de distancias entre 50 y 65 km, lo que contradice

nuestras observaciones (ver figura SÁb).

For otra parte, un aumento de la relación de Foisson produce una

disminución en las amplitudes SxS subcríticas y un desplazamiento, a

distancias mayores, de la distancia crítica de la fase SxS, lo que

tampoco concuerda con los datos observados.
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Figura 8.6 Figura análoga a la Fig. 8.5, pero considerando para la
a

relación de Poisson por debajo de la Moho un valor de «=0.30. (Comparar

con figura 8.5b).
mt

Discutimos, a continuación, la influencia de una disminución de la —

relación de Poisson en el manto superior, en las relaciones de amplitud

de las fases E, 5 y convertidas, procedentes de la reflexión en el Moho. a’

Si se disminuye el valor de la relación de Poisson a 0.25, el salto

a’

de la velocidad 5 en la discontinuidad corteza—manto aumenta de 3.85—4.56

km/s, que teníamos cuando a’=0.27, a 3. 85-4. 73 km/s. Esta disminución en
e

el valor de o’, o lo que es lo mismo, este aumento en el contraste de

velocidades, provoca un aumento de las amplitudes de las ondas
a

convertidas y de las llegadas SnS subcríticas, lo que da lugar a una

disminución importante de las amplitudes relativas de la fase En?, las

cuales, a su vez, son ahora, como podemos observar en la figura 8.7, a’

menores que las de las llegadas de las ondas convertidas en todo el rango

de observación. Esta contradicción entre las curvas distancia—amplitud a’

calculadas (figura 8.7) y observadas (figura 8.lb) se hace más evidente

cuanto más disminuimos el valor de la relación de Eoisson o’ debajo de la

Moho.

a’

En la figura 8.8 mostramos los resultados obtenidos del estudio

a’
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Figura 8.7 Figura análoga a las figuras 8.5 y 8.6, considerando para la

relación de Poisson por debajo de la Moho un valor de a’~0.25. Comparar

con figura 8.Sb.

realizado para el perfil La Coruña—La Cañiza. Se muestra la componente

radial de los sismogramas sintéticos obtenidos entre 30 y 100 1cm de

distancia, a partir de los modelos de velocidad de ondas P (figura 7.4.3)

y 5 (figura 7.4.7) calculados en el capítulo anterior. Se presentan las

curvas amplitud—distancia de todas las fases compresionadas, de cizalla y

convertidas obtenidas a partir del modelo. Para el manto superior se han

considerado los tres valores de a’ anteriormente discutidos: o’z0.27

(figura SEa), «=0.30 (figura 8.Sb) y «=0.25 (figura 8.Scjl. Como vemos,

al comparar con los datos observados de la figura 8.2, el mejor ajuste se

consigue cuando la relación de Eoisson debajo de la discontinuidad

corteza—manto tiene un valor de a-=0.27.

Por tanto, de los resultados obtenidos podemos concluir, para los

perfiles Finisterre—Sarria y La Coruña—La Cañiza, un valor de crO.27 para

la relación de Eoisson en el manto superior. Valores más altos o más

pequeños para a- producen desajustes entre las relaciones de amplitud

teóricas y observadas para las fases sísmicas de la corteza.,

Eor otra parte el estudio realizado pone de manifiesto la enorme

importancia y la información decisiva que proporcionan el análisis e

interpretación conjuntos de las ondas compresionadasy de cizalla.
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8.5 INTERPRETACION DE ONDASCONVERTIDAS

En la figura 8.Sb mostramos el ensamblaje de la componente radial de

los sismogramas sintéticos obtenidos para el perfil Finisterre—Sarria. En

la figura aparecentodas las fases sísmicas compresionadas,de cizalla y

convertidas, obtenidas con el método de rayos de Cerveny, para el modelo

estructural de velocidad de ondas E y 5 descrito en el capítulo 7.3. Para

facilitar su comparación con los datos observados y mostrar el buen

ajuste obtenido tanto en tiempos de recorrido como en amplitudes,

reproducimos en la figura 8.9a, con la misma escala de representación, la

componente radial del ensamblaje completo observado.

Análogamente, en la figura 8. lOa se muestra la componente radial,

filtrada (1—15) Hz, del ensamblaje completo de ondas P, 5 y convertidas

correspondiente al perfil La Coruña—La Cañiza. El correspondiente

ensamblaje sintético puede observarse en la figura 8. lOb. En este caso

se muestra la componente radial de los sismogramas sintéticos calculados

con el método de reflectivadad, para el modelo unidimensional de corteza

descrito en el capítulo 7.4. Como podemos ver al comparar con la figura

8.Sa, la respuesta de los dos métodos de interpretación utilizados para

el cálculo de sismogramas sintéticos es la misma. Las relaciones de

amplitud obtenidas, entre las fases F, 5 y convertidas, es en conjunto la

misma para el método de trazado de rayos de Cerveny (figura 8.Sa) y para

el método de reflectividad (figura 8.lOb).

El hecho de que puedan observarse amplitudes de ondas convertidas

razonablemente grandes implica que la zona de transición’ del Moho debe

ser, en el Noroeste de Galicia. como máximo 1/4 de la longitud de onda P

(Fuchs, 1975), es decir, según nuestros datos, de menos de 0.3—0.4 1cm de

espesor. Por tanto, la presencia de una clara reflexión PxS en los

ensamblajes de los perfiles Finisterre—Sarria y La Coruña—La Cañiza

indica que el Moho es una discontinuidad de primer orden en la zona

cubierta por estas líneas.

En los otros perfiles estudiados sólo pueden observarse algunas

llegadas de energía débil en el rango de distancias y tiempos donde,
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según nuestros cálculos, podemos esperar la presencia de ondas

convertidas, pero de ninguna manera puede establecerse una correlación

segura para dichas ondas.

a
Puesto que las condiciones de observación en estos perfiles es

similar a la de Finisterre-Sarria y La Coruña—La Cañiza en cuanto al
e

ruido de los registros, debe ser una característica estructural de estos

perfiles lo que explique en ellos la ausencia de ondas convertidas.

a

Posibles explicaciones para la ausencia de ondas convertidas se han

ido planteando a lo largo de este capitulo: un aumento de la relación de a

Poisson a’ por debajo de la discontinuidad corteza-manto puede producir,

como hemos visto, una disminución en la amplitud de las llegadas de las

ondas convertidas. Por otra parte, la heterogeneidad lateral de los

modelos encontrados para los perfiles Ribadeo—La Guardia y Vivero-Viana,
e

en cuanto a la distribución de las velocidades P (figura 7.1.6) o 5

(figura 7.2.9), da lugar a curvas de tiempo de recorrido ligeramente
adiferentes para las fases 1’xS y Sn?, pudiendo llegar a producirse una

interferencia destructiva de ambas señales.

a’

Otra posible explicación para la ausencia de ondas convertidas se

deduce de los resultados de Fuchs (1975): el Moho no es una —

discontinuidad de primer orden, sino una zona de transición.

a’

Como vemos, el estudio de las ondas convertidas y su análisis

conjunto con las ondas compresionales y de cizalla es fundamental en un
a

trabajo de refracción sísmica por la información estructural que aporta.

a

a’

a

a’

a’
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CAPITULO 9

ESTRUCTURA DE LA CORTEZA EN EL NOROESTE DE LA PENíNSULA IBERICA

9. 1 INTEODlJCCION

En este capítulo discutiremos las principales características

estructurales y petrológicas encontradas para la zona de Galicia, a

partir del análisis conjunto de los resultados obtenidos de la

interpretación de las ondas P, 5 y convertidas, realizada para cada uno

de los perfiles en los capítulos precedentes.

A lo largo de la discusión nos referiremos a aquellas otras zonas

del Hercínico europeo en las que se dispone de una información similar a

la obtenida en el curso de este trabajo.

Con el fin de integrar todos los datos de sísmica de refracción del

noroeste de la Península Ibérica, discutiremos brevemente de forma

comparativa la información obtenida en Galicia con la que hemos obtenido

de la interpretación de los perfiles próximos a esta zona: los

registrados en el norte de Portugal (1982) y los correspondientes del

proyecto ILIHA.

9.2 ESTRUCTURAGLOBAL DE LA CORTEZAEN GALICIA

9.2.1 Distribución de velocidades Vp y Vs

En la figura 9. 1 se muestra para cada uno de los perfiles estudiados

el modelo unidimensional VP(z) representativo de la estructura cortical
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encontrada a partir de la interpretación de las ondas P realizada en el

Capítulo 7. Las distribuciones VP(z) representadas se recogen en las u’

tablas de la figura 9. 1

u?

La buena calidad de las ondas de cizalla registradas en el

experimento de Galicia ha permitido obtener unos modelos, para la

velocidad de las ondas 5, independientes y complementarios a los de las

ondas P. Estos modelos, descritos en el Capítulo 7, se recogen en la

figura 9.2. a’

Los modelos estructurales obtenidos para cada uno de los cinco —

perfiles estudiados (figuras 9.1 y 9.2) muestran características

similares en cuanto a la estructuración en capas y al espesor de la

corteza, y diferencias en cuanto al espesor de las capas y a la

distribución de las velocidades de propagación de las ondas P y 5.

e

La corteza se estructura, según los resultados obtenidos de la
a

interpretación de todos los perfiles, en tres zonas bien diferenciadas:

superior, media e inferior.

a

CORTEZASUPERIOR

a

Las principales diferencias estructurales aparecen en la corteza

superior . La distribución velocidad—profundidad varía de un perfil a
a’

otro, indicando una falta de homogeneidad lateral en la estructura

próxima a la superficie. Esto era de esperar ya que, como hemos ido
a’

viendo, los perfiles transcurren sobre zonas geológicas bien

diferenciadas.
m

En la zona Astur Occidental—leonesa (perfiles Ribadeo—La Guardia y

Vivero—Viana del Bollo) y en la zona más meridional del área estudiada a’

(perfil La Guardia—Ribadeo), situado sobre la zona de

Galicia—Tras—os—Montes, la corteza superior se extiende hasta 6 1cm de

profundidad. En la parte noroccidental del área estudiada (perfiles

Finisterre—Sarria y La Coruña—La Cañiza) la corteza superior se hace más
a

profunda, E y 10 1cm respectivamente,y más compleja. Los valores más altos

a
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de velocidad se han encontrado en el perfil La Coruña-La Cañiza, donde

las ondas 1’ se propagan con una velocidad de hasta 6.2 km/s a una

profundidad de 5 km en la zona del Macizo de Ordenes. Una de las

diferencias estructurales más importantes encontradas en la zona

correspondiente al perfil La Coruña—La Cañiza es la presencia de una capa

de baja velocidad para las ondas P entre 5 y 10 1cm de profundidad,

situada bajo el Macizo de Ordenes. Esta capa de baja velocidad podría

establecer un límite inferior para el Macizo de Ordenes, descartando así

la posibilidad de un enraizamiento del Macizo en profundidad y

favoreciendo la hipótesis de un emplazamiento alóctono.

CORTEZAMEDIA

La interpretación de todos los perfiles refleja la clara existencia

de un reflector situado a 22 km de profundidad. Esta discontinuidad marca

el limite inferior de la corteza media. La potencia de este reflector y

la distribución de velocidades en la corteza media varía fundamentalmente

entre la zona noroccidental y el resto del área estudiada. En los

perfiles Finisterre—Sarria y La Coruña—La Cañiza, la velocidad en la

corteza media aumenta con la profundidad, alcanzándoseen la intersección

de los dos perfiles, a 22 1cm de profundidad, una velocidad de 6.4 km/s

para las ondas E y de 3.75 km/s para las ondas 5. En los otros perfiles

la corteza media es más lenta y su velocidad es constante para las ondas

5: 3.65 km/s. La velocidad disminuye ligeramente para las ondas E desde

el sudoeste, 6.2 km/s en el perfil La Guardia—Ribadeo, hasta el nordeste,

6. 1 km/s en el perfil Ribadeo—La Guardia.

CORTEZA INFERIOR

La corteza inferior se extiende en la parte central de Galicia entre

22 y 30 km de profundidad. En esta capa, las velocidades E y 5 aumentan

progresivamente con la profundidad en toda la zona estudiada, con un
—1gradiente que varía lateralmente de oeste a este, desde 0.087 s (ondas

—1 —1
F) y 0.025 s (ondas 5), en el perfil Ribadeo—La Guardia, hasta 0.56 s

(ondas E) y 0.006 s~ (ondas 5), en el perfil Finisterre Sarria.
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El espesor promedio de la corteza para todo el área estudiada es de

30 km, observándose un incremento en el espesor de 28 a 30.5 1cm desde la a-

costa atlántica en el noroeste hasta la parte central del área estudiada.

a

DISCONTINUIDAD CORTEZA-MANTO

0

La observación de una clara conversión P—Spor reflexión en la Moho

(fases ¡‘MS, SMF), en los perfiles Finisterre—Sarria y La Coruña—La
a

Cañiza, indica que la discontinuidad corteza—manto es en Galicia, al

menos localmente, una discontinuidad de primer orden o una zona de
mt

transición de menos de 400 m de espesor.

MANTOSUPERIOR —

La velocidad de las ondas P en el manto superior es alta para todos —

los perfiles: 8.2 km/s en todas las líneas estudiadas salvo en la

dirección del perfil Ribadeo—La Guardia, donde la velocidad es de 8.35
a’

km/s. Es también en esta dirección donde la velocidad estudiada de las

ondas 5 es más alta: 4.65 km/a.
a

Como podemos ver, el modelo estructural de velocidad de ondas P

obtenido para Galicia difiere notablemente del modelo obtenido a’

previamente (Córdoba, 1986) a partir de la interpretación únicamente de

los tiempos de recorrido (ver Apartado 2.6 de este trabajo). La

interpretación conjunta de los tiempos de recorrido y amplitudes de las

señales, unida a la información obtenida del análisis espectral y de
a’

polarización de los datos, ha permitido obtener un modelo más realista

para la corteza y un mejor control de los valores de velocidad. Las
a

principales mejoras respecto del modelo previo se refieren al espesor de

las capas y a la distribución de las velocidades con la profundidad.
a

Por otra parte, como hemos visto, el análisis e interpretación de

las ondas de cizalla y convertidas aportan una información complementaria a

y decisiva para el cono cimiento de la estructura en el noroeste de la

Península Ibérica.

a
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9.2.2 Diutribución de la relación de Poisman

En la figura 9.3 se recopilan los modelos de distribución de la

relación de Poisson con la profundidad en la zona de Galicia, obtenidos a

partir de la combinación de los modelos VF«z) (figura 9.1) y Vs(z)(figura

9.2).

RELACION DE POISSDN

(a) Ribadeo-
-La Guardia

0.

0-

5-

lo-

2

c23-
a
2
2 25’
O:
0-30-

35.

40.~

0.33

(b) La Guardia-
-PJb, dcc

0,35

(e) Vivero-
-Vian dcl Bollo

RELACION DE POiSSON
8 041 044 047 0.40 0~5

(d) Finisterre-
-Santa

Figura 9.3 Modelos unidimensionales de la distribución de la relación de

Poisson con la profundidad para el noroeste de la Península Ibérica.
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‘5.

Análogamente a los modelos estructurales de velocidad obtenidos, los

modelos de la relación de Poisson presentan en conjunto caracteristecas u’

similares a pesar de las diferencias observadas en detalle

u’

En la corteza superior es donde aparecen las variaciones más fuertes

en los valores a’ encontrados. Cerca de la superficie los valores más —,

altos aparecen en los perfiles Finisterre—Sarria y La Coruña—La Cañiza.

En la corteza superior el resto de los perfiles presenta un valor paraa’
u,

de aproximadamente 0.25. En el perfil La Coruña-La Cañiza encontramos el

valor más bajo de a’ obtenido para toda la zona estudiada. Este valor,
ea’=0.20, es consecuenciade la capa de baja velocidad encontrada para las

ondas E y la ausenciade inversión en la distribución de velocidades 5.

e

Una clara disminución en el valor de a’ indica en todos los perfiles

el límite inferior de la corteza superior. En la corteza media, entre 6 y

22 1cm de profundidad, la relación de Foisson es baja para toda la zona de

Galicia: a(0.25. Los valores más bajos corresponden a la zona nororiental
e

del área estudiada (perfil Ribadeo—La Guardia) y los mayores a la zona

más meridional (La Guardia—Ribadeo), si bien las variaciones laterales

encontradas son muy pequeñas: 0.22<o’(0.235. a’

En la corteza inferior el valor de a’ aumenta progresivamente con la —

profundidad, desde su límite superior situado a 22 km. El valor de a’ es

alto (o->0.25) para toda la corteza inferior. En la zona occidental del

área estudiada, perfiles La Guardia—Ribadeo, Finisterre—Sarria,

LaCoruña—La Cañiza y Vivero—Viana, el valor de a- es superior a 0.25 en la a’

corteza más profunda, a partir de, aproximadamente, 25 1cm de profundidad.

a’

En el manto superior, inmediatamente debajo de la discontinuidad de

Mohoroviéié, el valor de o- encontrado es de 0.27.
e

A. pesar de la posible incertidumbre en la estimación numérica del

valor de a-, debemos resaltar el hecho de que las características a’

fundamentales de los modelos de la ralación de Foisson, es decir, un

valor de a- bajo en la corteza media y alto en la corteza inferior, y del

orden de 0.27 en el manto superior, son ineludibles a partir de las

e

262
e

a’



relaciones entre las correlaciones de las fases P y 5 (discutidas en el

Capítulo 7) y de la interpretación de las ondas convertidas.

93 ESTRUCTURASUPERFICIAL

La estructura más próxima a la superficie se resuelve

fundamentalmente a partir de la interpretación de las ondas E, las cuales

ofrecen más información que las ondas 5 en cuanto a los detalles de las

heterogeneidades laterales próximas a la superficie. Estas

heterogeneidades laterales fueron descritas detalladamente en el Capítulo

7 donde ya discutimos su clara correlación con la estructura tectónica

interpretada a partir de la geología superficial.

A continuación discutimos las principales anomalías detectadas en la

corteza superior, en cuanto a la distribución de la velocidad de las

ondas internas.

9.3.1 Zonas de alta velocidad

La interpretación de los perfiles Ribadeo—La Guardia y VIvero—Viana

del Bollo pone de manifiesto la existencia inequívoca de una zona de alta

velocidad en la corteza superior en la zona del Manto de Mondoñedo.

Como vimos en el Capítulo 7, el modelo obtenido a partir de la

interpretación conjunta de los dos perfiles que se cruzan en esta zona,

delimita bien la posición y extensión de la zona anómala, la cual se

sitúa a unos 4 km de profundidad. Esta profundidad es sensiblemente

inferior a la encontrada por Córdoba (1986), quien situaba la zona de

alta velocidad a una profundidad de 8 km.

La alta velocidad de propagación de las ondas E, aproximadamente

6.55 km/s, sugiere que dicha zona corresponde a una lámina de corteza

inferior. El emplazamiento de esta lámina en la corteza superior indica
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un proceso de estiramiento de la corteza y un acortamiento posterior
.5

mediante cabalgamientos, el cual según Vegas y Córdoba (1988) se
corresponde perfectamente con el modelo de colisión continental admitido

actualmente sin reservas para explicar la formación de la cadena 0’

hercínica de la Península Ibérica.

ny

92t2 Zonas de baja velocidad e

En la parte noroccidental de Galicia la interpretación de las ondas
a

E pone de manifiesto la existencia de una capa de baja velocidad situada

entre 5 y 10 1cm de profundidad bajo el perfil La Coruña—La Cañiza. Sin
a’

embargo, la interpretación de las ondas 5 refleja que no existe una capa
equivalente de baja velocidad para las ondas de cizalla. En consecuencia

el valor de la relación de Poisson en esta zona es bajo, del orden de a’

0.20.

a

La presencia de zonas de baja velocidad en la corteza se relaciona

normalmente con factores que incluyen cambios en la composición, altas
a’

temperaturasy fases fluidas a alta presión intersticial.

a’

Si consideramossimultáneamentelas velocidades encontradasE y 5,

debemosdescartar una temperaturaelevadao una alta presión intersticial

como explicaciones posibles para la capa de baja velocidad, puesto que —

estos factores no sólo causarían una disminución en la velocidad de las

ondas E, sino que también reducirían la velocidad de las ondas 5 (Spencer

y Nur, 1976; Christensen, 1984) y, por tanto, no se produciría la

disminución observada en el valor de la relación de Foisson.

De los resultados obtenidos por Spencer y Nur (1976) en sus
a’

experimentos sobre la determinación de las velocidades de las rocas en

laboratorio, podemos considerar como una posible explicación para la zona
a’

de baja velocidad encontrada en el noroeste de Galicia, la presencia de

fluidos a bajas presiones intersticiales. Esto produciría una fuerte

disminución en V~ y sólo un ligero descenso en Vs, dando lugar a un valor a’

bajo de la relación de ?oisson, como ocurre en nuestro modelo.

a
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Por otra parte debemos indicar que las fuertes amplitudes de las

ondas de cizalla observadas en la componente transversal de nuestros

datos y la observaciónde una clara fase Pg, fase puramente compresional,

en la componentetransversal de los registros, indican una considerable

complejidad tridimensional cerca de la superficie.

La superposición de una propagación bidimensional de las ondas en el

plano vertical probablemente no es válida. En realidad, deberíamos

suponer unas complicadas trayectorias tridimensionales para los rayos en

la corteza superficial, las cuales no pueden ser resueltas con los datos

y técnicas de interpretación disponibles.

9.4 NATURALEZA DE LA CORTEZA INFERIOR

Como vimos en los Capítulos 3 y 7 la existencia de unos trenes

de onda reverberantes de alta frecuencia (fase Pal’) precediendo a las

llegadas de la reflexión en la Moho (fase ¡‘nP), indica una laminación en

la corteza inferior. La diferente claridad de la fase P2P precursora de

la fase ¡‘nF y las variaciones laterales en las relaciones de amplitud

entre las fases PaF y Fn?, indican un cambio lateral de las propiedades

elásticas de la corteza inferior en la zona estudiada.

El gradiente de velocidad con el que hemos modelado la corteza

inferior representa, por tanto, un promedio de la distribución

velocidad—profundidad, pero, como ya comentamos, el bajo contenido

espectral de los datos no permite resolver con más detalle de forma

realista la estructura de la corteza inferior.

Por otra parte en los ensamblajes de ondas 5 no se detectan las

reverberaciones de la corteza inferior visibles en los datos de las ondas

F. Una posible explicación puede atribuirse a las longitudes de onda de

las ondas 5, mayores en relación a las de las ondas F. Sin embargo, esta

respuesta diferente de las ondas P y 5 a la c~ r’teza inferior se ha

observado también en otros experimentos de sismica de refracción en los
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u’

que el contenido espectral de las ondas P y 5 es virtualmente idéntico
u’

(Holbrook et al.,1982). Por tanto, a pesar de que las frecuencias más

bajas de las ondas S puedan contribuir a este fenómeno observado, es

posible que la respuesta diferente de las ondas? y Sse deba a una m

diferencia real entre las distribuciones de velocidad de las ondas P y S

en la corteza inferior. e

El modelo más simple para explicar estas observaciones es el de una

corteza inferior constituida por láminas cuyas velocidades 1’ varían

alternativamente entre valores altos y bajos, y cuyas velocidades 5
a

aumentan gradualmente con la profundidad sin fuertes oscilaciones.

a’

Esta estructura daría lugar a una distribución de valores

alternantes altos y bajos para la relación de Poisson. Las capas con

valores altos a- corresponderían a las láminas de alta velocidad P y a la a’

inversa.

a

Basándose en la ausencia de laminación de las ondas 5, Holbrook et

al. (1988) descartan como posible explicación para la laminación de la
a

corteza inferior la fusión parcial propuesta por Meissner (1967, 1973) y

por Hale y Thompson (1982) y la presencia de fluidos a altas presiones
a

intersticiales (Klemperer, 1987), puesto que ambas propuestas producirían

relaciones de Poisson elevadas el las láminas de baja velocidad P

(Christensen, 1984). a’

a’

9.5 INTERPRETACION PETROLOGICA a

El conocimiento detallado de las distribuciones de velocidad de las
u,

ondas 1’ y 5 y de la relación de Poisson calculada a partir de ellas

permite, como ya dijimos al principio de este trabajo, modelar la

composición petrológica de la corteza, lo cual era uno de los objetivos 0

fundamentales de este trabajo.

a

Para ello debemos comparar nuestros valores de V~ y Vs calculados a

a’
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partir de la interpretación sísmica de nuestros datos con los resultados

de las investigaciones de rocas y minerales realizadas en laboratorio

bajo determinadas condiciones de presión y temperatura. Existen varios

métodos para determinar las propiedades elásticas de las rocas y de los

minerales en el laboratorio, pero hoy en día las velocidades de las ondas

sísmicas en muestras de roca se miden casi exclusivamente con la técnica

de transmisión de pulsos ultrasónicos (Birch, 1960, 1961; Christensen,

1965, 1966; Kern, 1978; Stesky, 1985). Estos métodos son fácilmente

adaptables a medidas a alta presión y temperatura.

La bibliografía existente sobre velocidades de ondas medidas en

laboratorio, especialmente a presiones elevadas, es extensísima. Para

establecer nuestro modelo petrológico nos hemos basado fundamentalmente

en las tablas y en las publicaciones recogidas en la recopilación de

Landolt-Bdrnstein (1982). Los datos manejados comprenden más de 30 tipos

de rocas representativas de la corteza y del manto superior, abarcando en

su composición desde rocas silícicas a ultramáficas.

En general una velocidad alta de las ondas P y 5 significa una mayor

proporción de olivino, piroxeno y anfíboles. Una proporción elevada de

cuarzo está asociada a una disminución de velocidad de las ondas P, sin

una disminución simultánea de las ondas 5, lo que se traduce en una

significativa disminución del número de Poisson. Un contenido alto en

feldespatos produce una reducción de la velocidad de las ondas 5 que

lleva a un aumento del valor de la relación de Foisson (Kern, 1982).

Por otra parte, las medidas en laboratorio muestran una clara

correlación entre los valores de la relación de Foisson, a, y la

composición química de las rocas: a- aumenta con el aumento de la

basicidad de las rocas (Kern, 1982; Tarkov y Vavakin, 1982).

Globalmente las distribuciones de velocidades P y 5 de la corteza

superior y media corresponden a rocas tales como granitos y neises. Para

explicar los bajos valores de la relación de Poisson encontrados en la

corteza media (0.22—0.23), es necesario considerar en esta zona un alto

contenido en cuarzo, ya que este mineral tiene una relación de Foisson
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muy baja (Birch, 1961). En general las rocas de la corteza media tendrán

una composición química ácida rica en SiO2.

La zona de baja velocidad, entre 5 y 10 1cm de profundidad, u’

encontradapara las ondas 1’ en el perfil La Coruña-La Cañiza presentauna

relación de Foisson muy baja (c ~ 0.20) que puede ser modelada por

cuarcitas, auque, como hemos visto en el apartado 9.3.2, la presión, la

temperatura y la presencia de fluidos pueden también contribuir a la
a

existencia de esta capa de baja velocidad para las ondas P.

a.

El mejor ajuste de los valores de velocidad de las ondas P

(6,50—7.10 km/s) y 5 (3.80—4.00 km/sIl encontrados en la corteza inferior

se consigue con granulitas de composición variada, como por ejemplo: a’

granulitas cuarzofeldespáticas (6.5 ¡<mIs) o granulitas intermedias

(6.6—7.0 ¡<mIs). Las variaciones laterales de la relación de Poisson de la —

corteza inferior pueden ser explicadas por cambios laterales en el

contenido en cuarzo.
a

El aumento de la relación de Foisson con la profundidad en la
a

corteza inferior indica que en la parte superior la corteza inferior es

más ácida y que la presencia de minerales básicos va aumentando con la

profundidad.

Los altos valores de la relación de Poisson encontrados en la base a’

de la corteza (0.28—0.29) no pueden ser explicados simplemente como el

resultado del aumento de la presión y la temperatura en la corteza

inferior. Un aumento en la presión de 1 kb a lo largo de 4 1cm de

profundidad produciría un aumento en la relación de Foisson de
a’

aproximadamente 0.005 (Simmons, 1964; Christensen, 1965, 1966). Un

aumento de la temperatura de 400C, lo que representa un aumento un

aumento en la profundidad de 4 1cm, produciría una disminución de la a’

relación de Foisson de aproximadamente 0.001 (Birch, 1969). For tanto, el

efecto resultante del aumento de la presión y la temperatura produciría a’

en las rocas de la corteza un aumento en la relación de Foisson de

aproximadamente 0.001 km1 (El—Isa et al., 1987). Fara la corteza

inferior de Galicia podríamos por tanto esperar un incremento en el valor

a
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de la relación de Foisson de 0.008 en el rango de profundidad entre 22 y

30 1cm, y. por tanto, el valor de a’ en la base de la corteza debería ser

del orden de 0.23—0.25, es decir, muy inferior al obtenido en nuestros

cálculos. Una posible explicación para estos valores altos de la relación

de Poisson es un alto contenido en feldespatos y un bajo contenido en

cuarzo en las rocas de la corteza inferior (Kern, 1982).

El fuerte aumento de la velocidad en la discontinuidad corteza—manto

parece indicar que esta zona constituye también una discontinuidad

química. Ringwood (1975) interpreta la discontinuidad corteza—manto como

una frontera química entre las rocas básicas de la corteza inferior y las

rocas ultrabásicas del manto superior.

Al comparar las velocidades V~ y Vs encontradas en el manto superior

en la zona de Galicia con las obtenidas en laboratorio, deducimos que uno

de los componentesdominantes en el manto superior puede ser la eclogita,

sobre todo si tenemos en cuenta el valor de la relación de Foisson para

este material (a-=0.27). Otros posibles componentes en cuanto al ajuste de

los valores de las velocidades F y 5 pueden ser el olivino y el piroxeno,

pero una proporción alta de éstos produciría una disminución en el valor

de la relación de Poisson (olivino: a-0.24) que entraría en contradicción

con el valor de a-=0.27 estimado a partir de la interpretación de las

ondas convertidas.

Con este modelo petrológico no se pretende, ni se puede por la

escasez de datos geofísicos de la zona, determinar inequívocamente la

composición de la corteza en Galicia, pero permite explicar alguna de sus

características petrológicas más significativas.

9.6 ESTRUCTURADE LA CORTEZAEN ZONAS ADYACENTESA GALICIA

Simultáneamente al experimento de refracción sísmica realizado en

Galicia en 1982, al que pertenecen los datos analizados e interpretados

en este trabajo, se realizó otro experimento en el norte de Portugal
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Figura 9.4 Localización de los puntos de tiro y de las estaciones de
e

registro de todos los perfiles registrados en el noroeste de la Península

Ibérica, correspondientes a los experimentos de Galicia y norte de

Portugal (1982) y al experimento ILIHA (1989). e

e

(Victor—Merides et al. , 1988).

Con el objetivo de encontrar un modelo regional para toda la zona

noroeste de la Fenínsula Ibérica, se ha realizado una interpretación
a

conjunta de los datos de ambos experimentos (Téllez et al. , 1993). El

e
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objetivo básico era comparar la estructura cortical en la zona de

Galicia—Tras—os—Hontes, sobre la que fundamentalmente transcurren los

perfiles registrados en la zona española, con la zona Centro—Ibérica,

atravesada en su parte septentrional por los perfiles registrados en

territorio portugués (figura 2.4).

Las principales diferencias en las distribuciones

velocidad-profundidad de las ondas F calculadas para ambas zonas se

refieren a la corteza media e inferior, correspondiendo los valores más

bajos a la parte sur, en Portugal, fuera de la zona de

Galicia—Tras—os—Montes: 6.0—6.2 km/s para la corteza media entre 7 y 19

1cm de profundidad; aproximadamente 6.8 km/s la velocidad encontrada para

la corteza inferior. La estructuración de la corteza en ambas zonas es

similar en cuanto al número de capas y al espesor de la corteza (para más

detalles, ver Téllez et al., 1993).

For otra parte, con el fin de obtener una imágen acimutal de la

corteza hercinica en el noroeste de la Fenínsula Ibérica, se ha realizado

una interpretación conjunta de los dos perfiles del experimento ILIHA

(1989) que dan información de esta zona y de los perfiles de Galicia.

Los tiros E del experimento ILIHA fueron realizados en una posición

muy próxima a la del tiro A del perfil La Guardia-Ribadeodel experimento

de Galicia (figura 9.5). El perfil correspondiente al tiro Hl cruza la

zona de Galicia—Tras—os—Montes y la zona Centro—Ibérica. El perfil

correspondiente al tiro HZ transcurre completamente a través de la zona

Centro—Ibérica siguiendo una dirección noroeste—sudeste (figura 9.4).

En la figura 9.5 podemos ver la distribución velocidad—profundidad

de las ondas E del perfil La Guardia—Ribadeo junto con las obtenidas a

partir de la interpretación de los perfiles El y 82 del proyecto ILIHA

(Téllez et al. , 1993).

Como podemos ver, las principales diferencias en la estructura de la

corteza superior aparecen en el modelo correspondiente a la línea HZ, en

el que podemos observar una fuerte inversión de la velocidad entre 5 y 10
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Figura 9.5 Variación acimutal de la estructura cortical en le noroeste de

la Península Ibérica.
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km de profundidad. La base de la corteza media aparece bien definida, al

igual que en todos los perfiles de Galicia, a una profundidad de 22 km.

La corteza inferior se caracteriza también en estos perfiles por un

aumento de la velocidad con la profundidad, desde 6.70 ¡<mIs hasta 7.05

¡<m/s a una profundidad de 30 1cm, donde se encuentra la discontinuidad

corteza—manto.

Los tres perfiles representados en la figura 9.5 presentan

diferencias en cuanto a la velocidad de las ondas P en el manto superior.

La velocidad es 8.35 km/s en el perfil La Guardia—Ribadeo, 8.20 ¡<mIs en

el perfil Hl y 8.10 ¡<mIs en el perfil 82.

Esta dependecia acimutal de las velocidades de propagación de las

ondas F puede ser debida a variaciones laterales en la distribución

velocidad—profundidad o puede estar relacionada con la existencia de una

anisotropía en el manto superior.

Sólo un estudio más detallado y completo, incluyendo la

interpretación conjunta de las ondas F y 5, de todos los datos

disponibles en las zonas adyacentes a Galicia permitirá conocer la

litosfera hercínica de la Fenínsula Ibérica y analizarla realistamente en

términos litológicos y tectónicos.
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CAPITULO 10

CONCLUSIONES

La realización de este trabajo ha permitido obtener las siguientes

conclusiones:

Análisis espectral

1. Las frecuencias principales de las ondas 5 (fs) son ligeramente

inferiores a las de las ondas P (fi’). La relación fs/fP es del orden de

0.8.

2. Los espectrosde las ondas E presentan, en frecuencias más altas

que las del máximo principal, uno o dos picos de amplitud considerable.

3. Las ondas de cizalla muestran aproximadamente el mismo

comportamiento espectral para todos los perfiles analizados: un contenido

espectral significativo para frecuencias siempre menores de 15 Hz.

4. Un filtro paso—banda (1—15) Hz permite eliminar la contribución

en altas frecuencias de las ondas E; mejora la calidad de los ensamblajes

de las ondas de cizalla; permite, respecto de los ensamblajes sin tratar,

una mejor separación e identificación de los grupos de onda, y hace

posible establecer una correlación más segura de las llegadas.

5. La observación de llegadas (Fn?) de baja frecuencia, precedidas

en el mismo sismograma por precursores de alta frecuencia, indica la

existencia de una corteza inferior laminada.
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Análisis y filtros de polarización

1. Para una corteza promedio de tipo Hercínico, isótropa, laminada,

de capas planas homogéneas: —,

- Todas las ondas P están polarizadas linealmente.

Las llegadas de ondas S, en general, inciden en la superficie con

ángulos mayores que el crítico, presentando por tanto una

polarización elíptica, excepto las fases reflejadas en profundidad y
a

registradas a distancias cortas, las cuales presentan una

polarización lineal perpendicular a la de las ondas P.

— Todas las ondas convertidas PS presentan una polarización lineal a’.

perpendicular a la de las ondas F.

- El ángulo de incidencia crítico en superficie para una onda 5 u,

disminuye cuando la relación de Poisson en la capa superior de la

corteza aumenta.

e

2. Una transformación de los sismogramas, desde el sistema de

coordetvadas ptopio de la estación de registro al sistema de coordenadas

intrínseco de los diferentes grupos de ondas, permite separar e

identificar las ondas con diferentes parámetros de polarización y, por a’

tanto, separar las llegadas E, 5 y convertidas.

a’

3. El producto de las componentes vertical y radial de los

sismogramas es un potente filtro de polarización que permite detectar el —

carácter E o 5 de una llegada: el producto será siempre positivo para

ondas F y negativo para ondas 5 subcríticas.

e

4. El producto de componentes resalta las señales que son coherentes
a’

en los dos ejes, facilitando enormemente la identificación ycorrelación

de las llegadas.

a

Análisis e interpretación de amplitudes —

1. Las principales fuentes de error en la determinación de las e

amplitudes de las ondas: dependencia angular de la radiación, efectos de

a.
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la superficie libre, etc. , pueden reducirse si se utilizan en la

interpretación las tres componentes de los sismogramas.

2. La distribución por componentes de las amplitudes de las ondas 5

depende del ángulo con que dichas ondas incidan en superficie.

3. Cuando la relación de Foisson es constante con la profundidad y

la corteza lateralmente homogénea, el ángulo de incidencia de una fase P

determinada es el mismo que el de la correspondiente fase 5 a esa misma

distancia, siendo además el ángulo de incidencia independiente del valor

de la relación de Foisson.

Estructura de la corteza en el noroeste de la Península Ibérica

1. La corteza se divide en tres zonas bien diferenciadas: superior,

media e inferior.

2. La corteza superior presenta una gran complejidad tridimensional.

3. En la zona del Manto de Mondoñedo existe una lámina de alta

velocidad situada a 4 kilómetros de profundidad.

4. No hay evidencia de una zona de baja velocidad para las ondas de

cizalla, en la corteza superior, en las zonas donde existe una fuerte

inversión en la velocidad de las ondas F.

5. La laminación de la corteza inferior para las ondas F no es

observable en las ondas 5.

6. El espesor promedio de la corteza es de 30 kilómetros.

7. La frontera corteza—manto es una discontinuidad de primer orden o

una zona de transición de menos de 400 m de espesor.
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8. Existe una variación acimutal de las ondas P en el manto superior

indicativa de anisotropía.

9. La relación de Poisson es baja en la corteza media («<0.25) y u”

alta («>0.25) en la corteza inferior.

SN

10. La corteza superior y la corteza media están compuestas

fundamentalmente por granitos y neises.

11. La corteza superior contiene, localmente, fluidos a bajas
si

presiones intersticiales.

12. La corteza media presenta un alto contenido en cuarzo, a

13. La corteza inferior presenta una composición granulítica con

variaciones laterales en el contenido en cuarzo.

a

Este trabajo pone de manifiesto que, para obtener, en un estudio de
a

refracción sísmica, un modelo preciso y realista de la corteza terrestre,

es necesario considerar toda la información contenida en los datos:
Mt

contenido espectral, naturaleza y parámetros de la polarización y

amplitud de las señales y demuestra también que, una interpretación

conjunta de las ondas compresionales, de cizalla y convertidas es U~

necesaria para conocer la estructura, litología y propiedades físicas de

la corteza.

a

a

a

a’

a’
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