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- Tierra santa madre Tierra -
(romance)

Se dice que cuando vino
por vez primera el hombre,
la Tierra, vieja y sabia,
tembld cual tul de cobre.

Unos cuentan que su miedo

a la duda sucumbia

que al hombre, pobre hombre,
sus adentros corroia.

- Tierra celeste y bronce,
déjanos palpar tu vientre,
que si no hoy, sera mafiana,
que logremos conocerte.

Del misterio no sabia
hasta entonces nadie nada.
Sin embargo, ya temia

que por dentro la miraran.

- Con el alba que clarea,
por montafias y cafiadas,
herraras hasta el cansancio
sin lograr asir mi alma.

Testarudo, casi ciego,

con sus ojos a lo lejos,
hombre terco ya con canas
columbré su esqueleto.

- Tierra santa madre Tierra,
;era este tu tesoro?,
cuantos afios han pasado,
vale mas la luz del oro.

Lo que él ya nunca supo,
hombre ciego, hombre tonto,
es que esa Tierra hermosa
no era algo, sino todo.

Victor Manuel Cruz Atienza.






"Es mejor encender una vela, que maldecir la oscuridad"

Refran, tomado de:
Carl Sagan, El mundo y sus demonios.
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Resumen

Este trabajo puede dividirse en dos grandes secciones. Una abarca del capitulo primero al
quinto, y la otra del sexto a las conclusiones. En la primera seccion se exponen las bases
tedricas empleadas en la investigacion que encierra la segunda. En esta Ultima, se relne
el tratamiento de los datos a partir de los cuales se desprendieron todos los resultados e
inferencias propuestas y discutidas al final.

En los capitulos tedéricos, que son precisamente los que comprende la primer seccion, se
expusieron, entre otros temas: la teoria de la elasticidad, la fisica de las ondas, los
sistemas lineales, la estructura global de nuestro planeta, las funciones de receptor, la
teoria de inversion, la solucion de sistemas de ecuaciones, y los métodos de optimaciéon
global utilizados en la investigacion (Algoritmos Genéticos y Cristalizacion Simulada). De
esta manera se conformd un extenso marco tedrico que soporta y justifica cada
herramienta utilizada, asi como cada supuesto hecho durante la investigacion.

A partir de los registros telesismicos compilados en tres estaciones del Servicio
Sismologico Nacional: Zacatecas (ZAIG), Ciudad Universitaria (CUIG), y Tuzandépetl
(TUIG), se construyeron series de tiempo denominadas “funciones de receptor”, cuya
caracteristica principal es la de poseer exclusivamente la informacion sismica proveniente
de la estructura geoldgica localizada abajo del receptor. Empleando dos esquemas de
optimacién global, Algoritmos Genéticos y Cristalizacion Simulada, se modelaron dichas
funciones resolviendo el problema inverso formulado con esa finalidad. Los resultados
fueron tres diferentes modelos estructurales de velocidades de propagacion, espesores
de capas, y relaciones de Poisson para la corteza y el manto superior, uno para cada sitio.
Al final, se compararon entre si dichos modelos, y con aquéllos propuestos anteriormente

por otros autores para las respectivas regiones de la Republica Mexicana.






Introduccién

Conocer el interior de la Tierra es uno de los principales propdsitos de un sismdlogo.
Existen muchas respuestas a la pregunta: ¢cémo es y como funciona nuestro planeta?.
La busqueda incesante de nuevos métodos que provean mayor certidumbre y veracidad a
esas respuestas, ha permitido desechar hipétesis que en otro momento se tomaron como
explicaciones verosimiles y por ello convincentes. El avance de la teoria y de las técnicas,
aun en un periodo de ciencia normal® como el que atraviesa actualmente la sismologia, ha
permitido a los sismdllogos deslindar y entender fenémenos con gran claridad
argumentando explicaciones mucho mas sélidas cada vez.

Hasta ahora el hombre ha sido incapaz de conocer, a través de observaciones directas, la
manera como estad conformado nuestro planeta a profundidades mayores de ~20 km.
Desde hace mucho tiempo se han buscado alternativas que permitan salvar esta
dificultad. Es bien sabido que la sismologia constituye una de las disciplinas mejor
dotadas de recursos para encontrar respuestas a la pregunta expuesta en el pérrafo
anterior. Esfuerzos encaminados a responderla, cuando menos en lo que respecta a la
estructura de la corteza y el manto superior, han permitido el disefio de metodologias que
facilitan el modelado de dichas regiones. Por bien fundamentadas que sean, ninguna se
libra de las dificultades que se presentan al modelar un fenomeno fisico. Esto se debe a
los supuestos y omisiones tedricas de los cuales necesariamente tuvieron que partir para
poder constituirse. En términos mateméticos, una de las consecuencias inmediatas de
éste y otros agentes inherentes al modelado de fendémenos fisicos, es el comportamiento
no lineal de los modelos tedricos que los predicen. De ahi que, para poderlos manipular y
aprovechar al maximo, se requiera de herramientas numéricas poderosas.

Gracias a las cualidades de los registros telesismicos es posible construir, a partir de
ellos, ciertas series temporales que contienen de manera enfatizada la informacién
sismica capturada por las ondas al propagarse a través de la estructura que se localiza
debajo del receptor. Esto quiere decir que, en estas series, se discrimina toda sefial
“contaminante” que provenga de la fuente sismica, del trayecto profundo, y del
instrumento de registro. Dichas series, denominadas “funciones de receptor”’, son
precisamente las observaciones que en este trabajo, al igual que en muchos otros (por
mencionar algunos: Langston, 1979; Owens et al., 1984; Shibutani et al., 1996), se usaron

para inferir la constitucién de la corteza y el manto superior.

! Se les conoce como periodos de ciencia normal, a los lapsos en la historia de la ciencia durante los cuales
los conocimientos aportados fueron desprendidos de un paradigma no cuestionado a lo largo de dichos
periodos (Chalmers, 1982).
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Lo que distingue a esta investigacion del resto son, principalmente, las herramientas
matematicas con las que fueron modeladas las funciones de receptor. Se trata de dos
esquemas numeéricos de optimacion global que en los ultimos afios han cobrado gran
importancia en la resolucion de problemas inversos, donde la minimizacién (o
maximizacion) de funciones es el objetivo. Dichos métodos se conocen como algoritmos
genéticos (“genetic algorithms”, GA), y cristalizacion simulada (“simulated annealing”, SA).
Sin lugar a dudas, el auge que a partir de la segunda mitad de este siglo fueron tomando
se debe a la capacidad que ambos tienen para resolver problemas altamente no lineales y
con multiples soluciones.

En México, uno de los campos que no ha sido agotado desde el punto de vista
sismoldgico, es la determinacion de la estructura cortical en diferentes puntos geograficos
de nuestro pais. Es verdad que existen trabajos donde se emplearon multiples técnicas
para establecer dicha estructura (entre otros: Gomberg et al., 1988; Campillo et al., 1989 y
1996; Valdés-Gonzélez y Mayer, 1996; Urrutia-Fucugauchi y Flores-Ruiz, 1996). Sin
embargo, la informacién generada sigue siendo insuficiente. Sobre todo si se sabe que de
un buen modelo cortical dependen muchas cosas, como la localizacién precisa de los
focos sismicos, la determinacién adecuada de los mecanismos de ruptura, o simplemente
una mejor fundamentacion de la evolucion tectonica y situacion actual de las placas que
interactian en México. Por todo esto, quedan plenamente justificadas las razones que
motivaron la realizacion de este trabajo, en el que se estudiaron telesismos registrados en
tres estaciones pertenecientes al Servicio Sismolégico Nacional: Zacatecas (ZAIG),
Ciudad Universitaria (CUIG), y Tuzandépetl (TUIG).

Antes de llegar al tratamiento de las observaciones en cada estacion, fue necesario hacer
una revision tedrica detenida de todas las implicaciones del fendmeno modelado, asi
como de las herramientas matematicas y numéricas empleadas. De esta manera,
conformado el marco tedrico como un preadmbulo a la investigacion, se llevaron a cabo los
modelados correspondientes a las tres estaciones, confrontando los resultados entre si, y

con aquéllos anteriormente propuestos por otros autores para cada sitio.
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Aspectos teoricos sobre
la fisica de las ondas y los
sistemas lineales.







Capitulo 1 1.1 Teoria de esfuerzos

1.1 Teoria de esfuerzos.

i) El medio continuo.
El concepto de “medio continuo” se deriva de la siguiente idea matematica: entre
cualesquiera dos numeros reales, existe otro nimero real. Esto implica que, por cercanos
que se encuentren dichos nimeros, siempre habra una infinidad de niameros intermedios.
Este axioma matematico se asocia facilmente con los conceptos de tiempo y espacio.
Recordemos que el transcurso del tiempo se representa a través de una recta real, o de
igual forma que cualquier dimension espacial. Asi, podemos imaginar un sistema de
referencia espacial tridimensional que esté afectado por el transcurso del tiempo, donde
cada eje de referencia, por ejemplo del sistema Cartesiano, conste del conjunto real. En
este caso hablariamos de un marco de referencia continuo cuatro-dimensional.
Para definir formalmente el concepto de “continuo” asociado a la materia, y por lo tanto
poder hablar de una distribuciéon continua de materia, se debe recurrir a las cantidades
fisicas de densidad de masa, de energia y de momentum.
Pensemos en una porcién de materia cuya masa esté bien definida y que ocupe un lugar
del espacio llamado E, Consideremos un punto P cualquiera dentro de E, y una

secuencia de subespacios convergentes hacia P denominados £ E, .. FE,, taly como se

muestra en la figura 1.1. Sean V, y M, el volumen y la masa correspondientes al n-ésimo
subespacio. Ahora, si se demuestra que en el punto P el valor del limite de la funcién
densidad de masa (ecuacion 1.1-1), cuando “n” tiende a infinito, existe? y es igual al valor
real de la densidad de masa en ese punto, entonces dicha funcion es continua en P. Es
importante darse cuenta que esta condicién es necesaria mas no suficiente para que
también sea derivable en ese lugar. Ahora bien, si suponemos que la funcién densidad de
masa es continua y derivable en todos los puntos contenidos en £, entonces se dice que

la porcion de materia acotada por £, posee una distribucion continua de masa.

M,
p(P) = lim v donde V. — 0 (1.1-1)

Una consideracién similar se puede llevar a cabo para el contenido de energia y de

momentum en dicha porcion E, Si se cumplen también las mismas condiciones para

? Deben considerarse todas las direcciones de aproximacion hacia P para verificar la existencia del limite.
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Capitulo 1 1.1 Teoria de esfuerzos

estas Ultimas dos cantidades fisicas, entonces E, representa un dominio de material

continuo, es decir, una porcién de medio continuo.

B B\ K

Fig. 1.1 Secuencia de dominios espaciales convergentes hacia P.

Cabe destacar que un medio continuo, para que asi lo sea, no depende del hecho de ser
homogéneo o heterogéneo. En el primer caso, se ve que la sucesién de cocientes
implicados en la expresion (1.1-1), conforme V, tiende a cero, son exactamente iguales
entre si e iguales al valor del limite. En el segundo caso, el de un material heterogéneo
como lo es la atmésfera, cuya densidad varia con la altura, es claro que no existiran
dichas igualdades. Este hecho, sin embargo, no implica la indefinicion del limite. En otras
palabras, en un medio continuo las propiedades intensivas®, como lo son la densidad, el
peso especifico, la temperatura, etc. deben cumplir necesariamente con las condiciones
de continuidad y derivabilidad anteriormente descritas (ya sea en el tiempo o en el

espacio, segun sea la propiedad en cuestion).

ii) Concepto de esfuerzo.

La parte de la mecanica del medio continuo correspondiente a la teoria de esfuerzos se
aboca al estudio de la interaccién que existe entre las partes que componen a un medio.
Esto es, pretende conocer la manera como se ve afectada una porcién determinada por
todo el resto del material. Es el concepto de “esfuerzo” la Unica via o herramienta que

posee la mecénica del medio continuo para describir dicha interaccion.

? Estas propiedades son puntuales, es decir, su valor no depende de la cantidad de substancia presente.
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Capitulo 1 1.1 Teoria de esfuerzos

Para definir este concepto, imaginemos nuevamente una porcién de materia E cualquiera
y una subporcién delimitada por S contenida en FE (figura 1.2). Nos interesa expresar la
interaccion que existe entre el material contenido dentro de S y el que se encuentra

afuera. Esta interaccién se puede dividir en dos tipos: la que es provocada por fuerzas

¥

X3
Fig. 1.2 Principio del esfuerzo.

de accion a distancia, como son la fuerza gravitacional y las fuerzas electromagnéticas
conocidas como fuerzas de cuerpo; y la que es debida a las fuerzas que actdan a través
de la superficie fronteriza S, llamadas fuerzas de superficie. Imaginemos una pequefia
fraccion de la superficie fronteriza llamada 4S. Naciendo de ahi, un vector unitario normal
a AS llamado n con sentido hacia el exterior de S. Ahora bien, el material que se
encuentra afuera de S (en contacto con la cara positiva de S) ejerce una fuerza AF sobre
el que se encuentra adentro (en contacto con la cara negativa de S) y viceversa. Queda
claro que la magnitud y direccion de estas fuerzas con sentido opuesto, dependen tanto
del tamafio y localizacién de la fraccién de superficie 4S, como de la orientacion de la

misma. Si resultara que al hacer que 4S tienda a cero, el cociente AF/AS tiende a un
limite definido dF/dS (ecuacion 1.1-2) y ademas que el momento de las fuerzas actuando

en AS desaparece en el limite, decimos que dicho limite es un vector de esfuerzos o de

n
tracciones y se representa como T . Sus unidades son de fuerza por unidad de area.

T=Ilim—=— (1.1-2)
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Capitulo 1 1.1 Teoria de esfuerzos

Segun lo anterior, el concepto de esfuerzo esta intimamente relacionado a una superficie.
Esta dependencia es tan grande que dejaria de tener sentido la idea de esfuerzo si es
gue se desconoce la superficie con respecto a la cual esta definido. Ya se mencioné
anteriormente la correspondencia univoca que existe entre la localizacion y orientacion de

A4S, con la forma resultante que adquiera el esfuerzo asociado.
iii) Tensor de esfuerzos.

Para definir el tensor de esfuerzos imaginemos tres superficies perpendiculares entre si
(dS;1, dS, y dSs3), que confinan una subporcion diferencial de medio continuo. Las
normales n;, N, y nsz a dichas superficies son paralelas a los tres ejes coordenados
cartesianos xi, X, Y X3 respectivamente (figura 1.3). De este modo, la interaccién del medio

suscitada en cada una de las tres superficies queda representada por el vector de

non, Ny
esfuerzos (o tracciones) asociado a cada una de ellas: T,, T, y T, (figura 1.3), donde la i va

desde 1 hasta 3, y representa a cada una de las tres componentes de los tres vectores,

ecuacion (1.1-3).

ds, - <A~
A T
e
TZ3

TIZ
ds, W

Ts — X,

é_ N\

ds,

X3
Fig. 1.3 Notacion de las componentes del esfuerzo.
Si agrupamos las nueve componentes que forman a estos vectores, mostradas en dicha

ecuacion, se crea una matriz cuadrada de tres por tres que, dadas las leyes de

transformacién con las que cumple, constituye un tensor de 2% orden. A éste se le conoce

13



Capitulo 1 1.1 Teoria de esfuerzos

con el nombre de tensor de esfuerzos y queda representado por 7. Formalmente, un
tensor de 2% orden es un sistema de cantidades que posee nueve componentes con

respecto a los ejes X, X,, X; y nueve componentes con respecto a los ejes X, X,,X; de tal

manera que dichas cantidades estan relacionadas entre si segun la siguiente ley

caracteristica de transformacion:
Tim = Tji ',Bkj P -

A partir de esta entidad matematica (el tensor de esfuerzos), es posible conocer las
tracciones en cualquier parte del medio, siempre y cuando se cumplan los siguientes
supuestos: que los esfuerzos estén definidos en todo el medio y que el campo de
esfuerzos sea continuo.

La formula de Cauchy, como se vera en el siguiente apartado, nos va a permitir precisar

dicho estado en cualquier punto.

(08 ) e

-3
I

(‘E‘E‘E) = (Tnzl’TnZZ'TnZS) (1.1-3)

Hay que notar que en la ecuacién (1.1-3), las direcciones normales estan representadas
por los vectores n;, n, y nz a diferencia de como aparecen expresadas en las
componentes del esfuerzo de la figura 1.3, en donde tales direcciones se muestran con
los numeros 1, 2 6 3 en el primer digito de los subindices de las componentes, por

semejanza con los nombres de los ejes coordenados.

iv) Formula de Cauchy.

noon N3

La Formula de Cauchy nos dice que si se conocen los esfuerzos T,,T, yT. a través de

tres planos perpendiculares entre si de un cuerpo, esto es, si se conoce el tensor de

14



Capitulo 1 1.1 Teoria de esfuerzos

esfuerzos, se pueden caracterizar las tracciones en cualquier elemento de superficie del
medio cuya normal n; sea conocida.
Si se eligen los tres planos perpendiculares a los tres ejes coordenados, entonces el

tensor de esfuerzos queda definido por t; (donde los contadores i y j van desde 1 hasta

n
3). Ahora, en términos generales, las componentes del vector de tracciones T, a través

del plano cuya normal es n; estan dadas en funcion del tensor de esfuerzos de la siguiente

manera:

>

=N T (1.1-4)

Para demostrar esta relacion tan simple, la Formula de Cauchy, imaginemos los tres
planos perpendiculares antes mencionados y un cuarto plano oblicuo cualquiera con
normal n;, que en conjunto definen un tetraedro como se muestra en la figura 1.4.
Supongamos que las dimensiones de este volumen son infinitesimales por lo que el plano
oblicuo sera dSy los tres restantes dS,,

X,

Fig. 1.4 Tracciones superficiales en un tetraedro.

dS, y dS; dependiendo del eje coordenado al que sean normales (figura 1.4). Observando
la cara dS; se ve que ésta es la proyeccion, sobre el plano coordenado X»-x3, de la

superficie dS. Esto puede escribirse de la siguiente manera:

15



Capitulo 1 1.1 Teoria de esfuerzos

dS, =dS-cos(x,,n;) ..

ds, = ds -n, (1.1-5)
Por otro lado, el volumen del tetraedro es
1

dv = § h-dS (1.1-6)

donde h es la distancia en direccion normal del vértice P a la base dS. Las fuerzas, en la
direccion positiva del eje x; que actlan sobre las tres superficies coordenadas pueden ser

escritas como

Fldsl = (-7, +&)-dS,
F% = (-1, +¢&,)-dS, (1.1-7)

Flds3 = (—74 + &) - dS,

donde 111, T21 Y T31 SON los esfuerzos en esa direccidn que existen en el vértice P opuesto
a ds, y las “¢” estan incluidas porque las tracciones estan actuando en una posicion

infinitesimalmente distante de P y no en P. Por otro lado, la fuerza actuando en el

n
triangulo normal a n; tiene una componente (T,+ ¢)-dS en direccion positiva del eje x;, y

las fuerzas de cuerpo, una componente en la misma direccion igual a ( X, +¢)-dv. Estas
tltimas fuerzas estan también referidas al punto P por lo que se incluyeron nuevamente
las correcciones “g”.

La ecuacion de movimiento que rige el estado dinamico de nuestro elemento de materia

es la siguiente:

i'rll-d8+_[vx-dv:%fv\7-p-dv (1.1-8)

n
donde T representa a las fuerzas superficiales por unidad de area, X representa a las
fuerzas de cuerpo por unidad de volumen, V a la velocidad del elemento, y pa la masa

por unidad de volumen (densidad). De esta manera, si aplicamos la ecuacion (1.1-8) para
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todas las fuerzas actuando en el elemento, utilizando las ecuaciones (1.1-5), (1.1-6) y

(1.1-7) se tiene que

(—zy +&)N -dS + (-7, + &)N, -AS + (=75, + &), -AS +

n 1 o1 (1.1-9)
+(T1+g)-dS+(X1+g)§h-dS :pvlgh-dS.

Dividiendo toda la ecuacion entre dS, y tomando el limite cuando h — 0 vemos que todas

las “€” y algunos términos desaparecen, obteniendo el siguiente resultado

n

T, =7N + 7N, + 74N, (1.1-10)

que es la primer componente de la ecuacién (1.1-4). Siguiendo un mecanismo similar, se

n n
puede llegar al mismo resultado para las otras dos componentes T, yT, del vector de

tracciones para la superficie dS, quedando de esta manera deducida y demostrada la

Férmula de Cauchy.
v) Simetria del tensor de esfuerzos.

Si uno desea verificar que un elemento diferencial de materia se encuentra en equilibrio
estético, debe analizar dos situaciones: la sumatoria de fuerzas y la sumatoria de
momentos que actlen sobre el elemento. Si se cumple que ambas sumatorias son cero,
entonces se dice que dicha porcion de materia se encuentra en equilibrio estatico. Para

demostrar que el tensor de esfuerzos en simétrico, esto es que

I =1 (1.1-11)

supondremos que un cubo infinitesimal con lados dx;, dx, y dxs, como el que se muestra
en la figura 1.5, se encuentra en dicho equilibrio. Desarrollaremos la sumatoria de
momentos y la igualaremos con cero. De esta ecuacion de equilibrio podremos demostrar
la validez de la equidad (1.1-11). El andlisis se llevara a cabo so6lo con respecto al eje Xs.

Los resultados obtenidos podran deducirse de manera similar para los otros dos ejes. Los
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esfuerzos y las fuerzas de cuerpo existentes que producen un momento con respecto al

eje en estudio, se muestran en la figura 1.5. N6tese que la fuerza 7, - dx, - dx; actia en

X
2'[22 +&dxz or,
A d(z Ty + ;ﬂdxz
2
dX3 | [ 4 o
or. 1 12
Tyt 0‘3(32 dx, ! fe 128 .
3 j 4_1:_ = /
1
X2 31 I or
<+ - - ! T ST 7., +—dx
T : D I R
dx,

Fig. 1.5 Esfuerzos y fuerzas de cuerpo que
contribuyen al momento con respecto al eje Xs.

el lado izquierdo, mientras que la fuerza [Tn +(§rn/0’}(l)-dxl]dx2 -dx, actia en el lado

opuesto, de manera similar que para el resto. Estas expresiones parten de asumir la
continuidad de los esfuerzos en el medio. La fuerza de cuerpo estd dada por

X, -dx,-dx, -dx,. Ahora bien, teniendo el cuidado apropiado con las distancias

perpendiculares que separan a cada linea de accion de las fuerza, del eje xs, la ecuacién
de equilibrio nos queda:

dx,
—(Tn Zn dxl dxzdx3 2 2 4 7, dx,dx, —= >+

0 o
+| 7, + Tl dx1 dx,dx,dx, — (121 + %dxzj dx,dx,dx, +
2

dx,
dx dx3 L+ 7,,0x,0, 7 + (11-12)

Tt j
o dx
oy, + 132 jd xdx, 2 ) Xy 7 dxdx, 2 A
{2 )

—dedxdx +dedxdx d2 =0.

dx,
"1 gy, |dx dx2 2 4 r,dx,dx, == 5t
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Si dividimos toda la ecuacién entre dx,-dX,-dx, y calculamos los limites cuando

dx, —» 0, dx, — 0, dx, — 0 entonces obtenemos el siguiente resultado particular

Ty = Ty (1.1-13)

Como ya se dijo, si se lleva a cabo un analisis semejante con respecto a los otros dos
ejes cartesianos X; Yy X, entonces se llegaria al resultado general expresado en la

ecuacion (1.1-11).
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Capitulo 1 1.2 Teoria de deformaciones

1.2 Teoria de deformaciones.

i) Concepto de deformacion.
La deformacion es el fendmeno que sufre un material, cuando bajo la accion de fuerzas,
la posicion relativa de las particulas que lo componen cambia.
Si se somete una porcién de materia a cierta tension, nuestra experiencia nos dice que la
forma de dicha porcidon debe cambiar. De la misma manera, si vemos que un cuerpo se
deforma, sélo si intuimos la presencia de alguna fuerza podremos explicar aquel
fendmeno. Esto es, la condicidbn necesaria para la existencia de deformaciones en un
medio es la existencia de esfuerzos, y viceversa. De ahi que el movimiento de un cuerpo
rigido (indeformable) no induzca esfuerzos.
Existen varias formas de cuantificar la deformacion. Por ejemplo: si se estira una barra
cuya longitud inicial es Lo hasta alcanzar una longitud final L, la deformacion sufrida puede
medirse haciendo uso de cocientes adimensionales que eliminen la longitud total del
objeto de la medida de deformacion final. Algunos de estas razones se muestran en las

siguientes ecuaciones.

(1.2-1)

La deformacion puede describirse matematicamente de la siguiente forma. Sea un cuerpo
que ocupe un espacio S. En un marco de referencia Cartesiano, la posiciéon de cada
particula de ese cuerpo estd definida por sus coordenadas. Cuando el cuerpo es
deformado, cada particula tomara una nueva posicién y por consiguiente también nuevas
coordenadas. Por ejemplo. Imaginemos una particula que originalmente esté localizada
en el punto P con coordenadas (ai,az,as) y que, después de haber sido deformado el
cuerpo en el que se encuentra, se localice en el punto final Q con coordenadas (X1,X2,X3).
Se define como vector de desplazamiento u; a aquél que una dichos puntos (figura 1.6).

De esta manera, sus componentes en notacion indicial son:

U =X —&. (1.2-2)
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Capitulo 1 1.2 Teoria de deformaciones

Si el desplazamiento se conoce para todos los puntos en el cuerpo, entonces, se puede
reconstruir el cuerpo deformado a partir del original. De aqui se desprende que la
deformacién puede ser descrita a partir del campo de desplazamiento. Esta deformacion
va a conocerse si las coordenadas finales (xi,X2,X3) son funciones conocidas de las

coordenadas iniciales (a;,a,a3) 0 viceversa. Esto es que,

X =X (alvaZvas)

Q=g (XI’ X2vX3) (129

Tomando estas consideraciones e introduciéndolas a la ecuacién (1.2-2), podemos decir
que si el vector desplazamiento esta asociado con cada particula en el estado inicial,

entonces se puede escribir que
u(a;,a,,a;) =x(a,,a,,a,) —a,. (1.2-4)

Si el desplazamiento esta asociado con las particulas en el estado deformado, entonces

decimos que
U (Xp, X, X3) = X, — & (X;, X,, X3). (1.2-5)
ii) Tensores de la deformacion.
La descripciéon del cambio de la distancia entre dos puntos cualesquiera de un cuerpo, es
la clave en el andlisis de la deformacién. Consideremos un elemento infinitesimal que una
al punto P =(a;,a,,a,) con el punto vecino P'=(a, +da,;,a, +da,,a, + da;) en un medio

(figura 1.6). El cuadrado de la distancia ds, que separa a P de P’ en la configuracion

inicial, es decir antes de ser deformado, esta dado por

ds’ = da’ +da’ +da’. (1.2-6)
Cuando el cuerpo es deformado, las posiciones de P y P’ cambian y se sitian en los
puntos Q(X;,X,,X;) y Q'(X, +dx,, X, +dx,,X; +dx;) respectivamente (figura 1.6). El

cuadrado de la nueva distancia ds que separa a Q de Q’ es
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ds® = dx? +dx? +dx;. (1.2-7)

: a1!X1

a;, X,

Fig. 1.6 Deformacion de un cuerpo, mostrando los vectores desplazamiento
para dos particulas, a) cuerpo en estado original con coordenadas (a;,a,,as) y
b) cuerpo en estado deformado con coordenadas finales (X1,X2,X3).

De las relaciones univocas entre la posicion final e inicial de una particula, expresadas en

la ecuacion (1.2-3), tenemos que

X
d i =gjdaj
(1.2-8)
A
da, = —-dx
X

de tal manera que si introducimos la delta de Kronecker® y sustituimos adecuadamente
las igualdades de la ecuacién (1.2-8) en las ecuaciones (1.2-6) y (1.2-7), entonces el

cuadrado de las distancias infinitesimales (inicial y final) entre los puntos nos quedan:

%} o’h
dSé = djdaidaj = 5.1 K@(—dx dX
(1.2-9)

d o;dx.d §d(d(dd
§° = XX_”o’ada a,da,,
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la diferencia entre estas expresiones puede ser escrita de los dos siguiente modos,

después de haber realizado algunos cambios adecuados en la simbologia de los indices.

& X
2 2 a B
ds® —ds; :(@ﬁ 2, gj_éfjjdaidai
(1.2-9)
ds’ —ds? =| & -, éa“@d d
s —ds; =| g — " &, X;dx;
Ahora bien, si definimos a los tensores de deformacion de la siguiente manera:
9 g -te, X%,
o Ay Ay
(1.2-9)
b e ! o) R, By
) ' ij = 2 1j aff d(i @(j
entonces podemos escribir que
ds® —ds; = 2- E;da,da;
(1.2-10)

ds® —ds; = 2-e;dx,dx;.

El tensor E; definido en la expresion (1.2-9)-a, se conoce con el nombre de tensor de
deformaciones de Green o bien tensor de deformaciones en coordenadas Lagrangianas.
Al tensor e; expresado en (1.2-9)-b se le llama tensor de deformaciones de Almansi o bien
tensor de deformaciones en coordenadas Eulerianas.

La diferencia entre los tensores E; y e; arriba mostrados, es que los sistemas de
referencia con respecto a los cuales estan definidos son a; y X; respectivamente. Es

importante sefialar que al igual que el tensor de esfuerzos, los tensores de deformaciones

son simétricos, y seran iguales a cero si ds® — dsg = 0 segun las ecuaciones (1.2-10).

iii) Tensor de deformaciones en coordenadas cartesianas.

* El operador delta de Kronecker (Si5) es un simbolo cuyo valor sera igual a uno si i=j,oigualacerosii=# j.
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Volviendo a escribir la ecuacion (1.2-2) donde se definié al vector desplazamiento pero
con otro indice, tenemos

u, =X, -a, (1.2-11)

que obteniendo las derivadas parciales en ambos lados de la igualdad y despejando los
términos de “x” y de “a” nos da

*, _ A, +0
a, a 12! o’
& A (1.2-12)
[23 — é‘ _ a
X; e ¢
que sustituyendo en el tensor de Green, queda reducido a la siguiente expresion
1 a,
EI] = E 5aﬂ( éa 5‘”)[Z+ 5@} 5”
- ' (1.2-13)
E _1 d'IJ + dJi + d'Iot djaf
2 R, A, & A,

Haciendo una sustitucién similar pero para el tensor de Almansi, queda reducido a lo
siguiente

1
eij = E 5aﬂ

(1.2-14)

dléu
0'}(0'3(

?J

Si uno considera al tensor Euleriano ec. (1.2-14), en donde las componentes del vector
desplazamiento estan en funcién de las coordenadas posteriores a la deformacion “x" y
dichas componentes u; son tales que el valor de sus primeras derivadas es muy pequefio

y por lo tanto los productos de estas derivadas parciales son insignificantes, entonces,
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este tensor se reduce al llamado tensor de deformaciones infinitesimales de Cauchy que
gueda expresado en la siguiente ecuacion:

o LA ay
T2l &,

(1.2-15)
Es importante introducir una notacidn muy usada en el manejo de este tensor. Esta
notacién emplea las letras u, v, w para referirse a las tres componentes del vector

desplazamiento u;, U;, Uz respectivamente. De igual forma para las variables

independientes se usa X, y, z en lugar de X;, Xz, X3 respectivamente.
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1.3 Teoria de la elasticidad.
i) Ecuaciones constitutivas.

Una ecuacion constitutiva es aquella que describe alguna propiedad de un material. Se le
dio ese nombre porque el comportamiento que modela dicha ecuacién es el resultado de
la constitucion interna del material. Por ejemplo, una relacion entre el esfuerzo y la
deformacién describe las propiedades mecénicas del material, por lo tanto, esta relaciéon
€S una ecuacion constitutiva. Existen otras también constitutivas, como son aquellas que
modelan la transferencia de calor de un material o su resistencia eléctrica, entre otras,
pero que se alejan del tema central de este trabajo.

La ecuacién de este tipo que abordaremos en el siguiente apartado es la que describe el
comportamiento mecanico de un material idealmente elastico. Esta ecuacién se conoce
como Ley de Hooke y es de gran importancia desde el momento que integra por vez
primera las dos teorias que se han desarrollado hasta ahora: la de esfuerzos con la de

deformaciones.
ii) Ley de Hooke y mdodulos elasticos.

Como ya se dijo en el parrafo anterior, esta ley rige el comportamiento de materiales
idealmente elasticos. Esto quiere decir que las deformaciones sufridas por estos
materiales serdn siempre proporcionales a la magnitud de los esfuerzos que las
provoquen. En otras palabras, el tensor de esfuerzos es linealmente proporcional al tensor
de deformaciones, como se muestra en la siguiente ecuacién que expresa, de una forma

generalizada, dicha ley.

oy = Ci - &y (1.3-1)

Donde oj es el tensor de esfuerzos, ey es el tensor de deformaciones y Cjq €s un tensor
que contiene constantes de proporcionalidad. Estas constantes, también conocidas como
constantes elasticas, constituyen un tensor de cuarto orden Cj, donde los cuatro
subindices varian de 1 hasta 3, por consiguiente tiene 81 elementos. Dadas las simetrias

de los tensores de esfuerzos (ecuacion 1.1-11) y de deformaciones, tenemos que
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Cijkl = Cjikl 130
Clijkl = Clijlk . (132
Bajo estas condiciones, Cjj tiene un maximo de 36 constantes independientes. Esto se
pude ver mas claramente si expandimos el sistema de seis ecuaciones con seis
incégnitas diferentes por cada ecuacién, que condensa la expresion (1.3-1). Esto se debe
a la simetria de los dos tensores mencionados, el de esfuerzos y el de deformaciones,
gue por ende poseen soélo seis componentes diferentes.
Para la mayoria de los sdlidos elasticos, la cantidad de constantes elasticas
independientes necesarias para caracterizarlos es mucho menor que 36. Esta reduccion
tan importante puede llevarse a cabo si las propiedades del material presentan simetria,
esto es, si el material es isétropo. Una definicion rigurosa de esta propiedad fisica dice
que, un material es isétropo, si los valores de las constantes contenidas en Ciji son
exactamente los mismos independientemente de la orientacion del sistema de referencia.
Se puede demostrar para un material de esta naturaleza que solamente son necesarias
dos constantes elasticas independientes para caracterizarlo. A esta conclusién llegaron
Navier en 1821 y Cauchy en 1823. Ellos dedujeron la siguiente ecuacion que define al
tensor de constantes elsticas para sélidos isétropos en donde solo aparecen dos
constantes.
Cijkl = ﬂ’é‘ijé‘kl + ﬂ(é}kéjl + 5i|5jk) (1.3-3)

Si se desea expresar el tensor de esfuerzos en funcién del tensor de deformaciones,
entonces la Ley de Hooke particularizada para materiales isétropos suele escribirse en
términos de las dos constantes de Lamé, A y p (1.3-3), como se muestra en la siguiente
ecuacion.

Oy = A ekk5ij +2u- €ij (1.3-4)

La constante u recibe el nombre de modulo de rigidez o resistencia al esfuerzo cortante.
Como su nombre lo indica, éste representa la relacién que existe entre el esfuerzo de
cizalla y la deformacion correspondiente. Por ejemplo, en un caso particular se podria
tener que u=05(o,,/e,,). Por otro lado, la constante A no tiene una representacion
fisica definida, sin embargo, mas adelante veremos de que manera se relaciona con otros

modulos elasticos.
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La ecuaciéon constitutiva (1.3-4) puede transformarse de tal manera que sean las
deformaciones las que queden expresadas en funcién de los esfuerzos. En este caso, las
dos constantes elasticas independientes que se acostumbran usar son E y v tal y como se
ve en la ecuacién que sigue:

1
& = 3 (1+v)oy; — ;0 |- (1.3-5)

La constante E recibe el nombre de médulo de Young y establece la relacién que hay
entre un esfuerzo normal y la deformacién sufrida en esa direccion. Por ejemplo, en

direccion del eje x; tenemos que E =oy,/e,; . La constante v que también aparece en

(1.3-5) se conoce con el nombre de relacion de Poisson. Esta relaciébn compara las
deformaciones en dos direcciones principales® que necesariamente son perpendiculares

entre si. Por ejemplo, se puede calcular la relacién de Poisson haciendo v =¢e,, /e, .

Como ya se dijo, cualquier medio ideal que cumpla con los supuestos mencionados de
homogeneidad e isotropia, puede caracterizarse con solamente dos constante elasticas
independientes. Esto quiere decir que debe haber relaciones matematicas bien
establecidas entre médulos elasticos que permitan deducir los unos a partir de los otros.
En la ecuacion (1.3-6) se presentan algunas de estas relaciones que son de gran utilidad

en el manejo de las ecuaciones de la elasticidad.

A
YT+ )’
__E
a 21+v)’
134 +211) (136
S kA
A+ u

o VB
T (@+o)(1+20)

iii) Ecuacion de Navier.

La ecuaciéon de Navier no es mas que la ecuacién del movimiento particularizada para un

medio solido, infinito, perfectamente elastico, homogéneo e isétropo; en donde los

® Las direcciones principales son aquellas en las que deben estar los ejes coordenados para que los esfuerzos
de cizalla se anulen, esto es que c;=0 para toda | # ] .
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esfuerzos y las deformaciones son infinitesimales. La ecuacién general del movimiento
para un sélido se deriva de la segunda ley de la dinamica de Newton. Esta ley dice que,
en un sistema de referencia inercial, la suma de las fuerzas que actdan sobre un cuerpo

es igual a la variacion en el tiempo de su momento lineal. Esto es que:

DY F= g(m V). (1.3-7)

Donde m es la masa del cuerpo y v; es el vector velocidad del mismo®. Si consideramos
todas las fuerzas que actuan sobre el cuerpo, descritas en la seccion 1.1-(ii) y las
incluimos en la ecuacion anterior, ademas expresamos a la masa en términos de la

densidad y el volumen como m = p-dV , entonces la ecuacion (1.3-7) se transforma en la

ecuacion (1.1-8) que aparece en la seccion 1.1-(iv):
Et;'lrl-dS+LX-dV:£LVi-p-dV. (repetida 1.3-8)
s ot

Empleando la Férmula de Cauchy (ecuacién 1.1-4), introducimos el tensor de esfuerzos

en la integral de superficie. Si aplicamos el teorema de la divergencia de Gauss que dice

LF -dS = IV (V-F)dV ala misma integral nos queda, después de agrupar términos, que

ﬂrij o
L (é’xj + X, ]dv = L S (v, p)dV (1.3-9)

e igualando los integrandos, ya que ambas integrales estan definidas sobre el mismo
volumen, y escribiendo a la derivada de la velocidad como la segunda derivada del

desplazamiento con respecto al tiempo, tenemos finalmente que

or; o%u
] X —
X i =P

]

5 tzi . (1.3-10)

® No se pierda de vista que la aceleracion del cuerpo esta dada por a, =2V, /é’t , que es con la que se
acostumbra expresar dicha Ley.
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Ahora bien, siguiendo con la deduccion de la ecuacién de Navier, debemaos particularizar
esta ecuacion del movimiento (1.3-10) Unicamente para sélidos elasticos e isétropos. Esto
se logra si expresamos al tensor de esfuerzos t; en funcion de las deformaciones segun
la Ley de Hooke ya particularizada que aparece en la ecuacion (1.3-4). Sin embargo,
antes de hacer esta modificacion, debemos aclarar que sélo se van a considerar, por
simplicidad durante el desarrollo, los componentes del esfuerzo, la deformacién, y el
desplazamiento, en direccion paralela al eje x; (0 eje x). Al final se podra extrapolar el
resultado para las otras dos direcciones ya que las deducciones son semejantes. Se
utilizara la siguiente notacion: para el desplazamiento u, = (u,,U,,U;) = (u,v,w), y para
las variables independientes y ejes coordenados X, = (X;, X,,X;) = (X, Y,2).

Si expandimos la ecuacién (1.3-10) para i=1y j=1,2,3 y utilizamos la nueva nomenclatura
tenemos que

or, O, o, A%u
+ + +X=p—
ox Jy 01 ot

(1.3-11)

y si escribimos los componentes del tensor de esfuerzos, como ya se mencioné antes, tal
cual lo indica la Ley de Hooke (1.3-4), y simultaneamente sustituimos el tensor de
deformaciones infinitesimales (ecuacion 1.2-15) para expresar a las deformaciones en

términos de los desplazamientos, entonces tenemos

a (/1+2y)@+/1ﬂ+/10’>—w+ﬁ @+ﬂ +é /{erﬁwJ +X:,oél2J (1.3-12)
X ox oy Jdz| oyl ' \2dy ox)| Jz| \dz X ot

gue reacomodando adecuadamente sus términos nos queda la ecuacion final:

&2u+&2u+52u +(A+p) §2u+ aal + aal +X= au (1.3-13)
Hox oy o7 Mlox " axoy oxoz T |

Si desarrollaramos las otras dos ecuaciones restantes en las direcciones x; y X3 (que son
muy parecidas a ésta), y las escribimos todas ellas en notacion indicial empleando los
subindices i, |, k, entonces se podrian condensar las tres ecuaciones en una sola. Esta

ecuacioén general esta dada por:
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Zan Zal ou,
! + ﬂ/_i_ i S +X: ! 1.3-14
“oxax, " F T axon TP ar (349

pero se acostumbra escribirla empleando el operador nabla’ (V), siendo ésta la forma

mas conocida de la ecuacion de Navier:

o%u

VU +(A+ )V(V-u)+ X =P e

(1.3-15)

—

donde Vii=V(V-U)-Vx(Vx0). Si despreciamos las fuerzas de cuerpo X

anulandolas, entonces recibe el nombre de ecuacidon de Navier reducida.

" Este operador vectorial se define como: v = 7 , 4 , J
OX, OXy, OXy
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1.4 Propagacion de ondas.
i) Soluciones de la ecuacién de onda.
Diferentes formas de la ecuacion de onda pueden derivarse manipulando la ecuacién de

Navier (1.3-15). Sin embargo, su forma méas general es la siguiente:

127
V2 ot

=V¥, (1.4-1)

donde V es una constante. Cualquier funcion W = f(x—-Vt) cuyas primeras dos

derivadas sean continuas, es una solucién de la ecuacion (1.4-1). Esta solucion ¥ es

general para el caso unidimensional® y proporciona una cantidad infinita de soluciones
particulares. Algunas de ellas podrian ser las funciones €™ sen(x —Vt) 6 (x—Vt)®. La

onda modelada por cada una de las funciones anteriores se propaga sobre el eje x.

Fig. 1.7 Cambio de posicion por el paso del tiempo de una onda.

Es posible demostrar que la constante V, que aparece en todas ellas, es igual a la
velocidad con que viaja la onda. Para esto, véase en la figura 1.7 cémo el méximo de la
forma de onda a alcanzado el punto Py, del eje x en el tiempo t,. Si la abscisa

correspondiente a ese punto es Xq, entonces el valor de la funcién ahi es

P = (X, —Vi,).

Si en el tiempo t;+4t el maximo de la forma de onda alcanza el punto P,, correspondiente

en el eje x al valor xp+A4x, entonces tenemos que la funcién en P, vale

8 Recibe el nombre de solucién de D’ Alembert.
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W, = f{X + AX =V (t, + At)} .

Dado que la funcion adquiere el mismo valor (maximo) en las posiciones e instantes

recién mencionados, esto es que ‘¥, =¥, en t=t; y t= t;+4t, entonces se puede escribir
que
Xo —Vt, = X, + AX =V (t, + At)
y por lo tanto que
0= Ax—-VAt.

Esto quiere decir que la constante V es igual al cociente del incremento de la distancia
entre el incremento del tiempo Ax/A4t, que es precisamente la velocidad con que viaj6 la
forma de onda en el lapso estudiado. Ahora bien, una funcién g(t+Vt) también es solucién
de (1.4-1), y describe una onda que viaja en el sentido negativo del eje x. Por esto, una

solucién més general para el caso unidimensional de la ecuacion de onda es
Y=f(x-=Vt)+g(x+Vt). (1.4-2)

Si pensamos que las ondas descritas por esta ecuacion, que viajan en direccion del eje x,
se propagan en un sistema de referencia tridimensional, es claro que el valor de la funcién
Y no depende de la posicion en un plano perpendicular a este eje. Por ejemplo, para el
plano x=x,, ¥ = ctte. Esto quiere decir que la funcion ¥ es igual para cualquier valor de y
o0 de z. A las ondas que cumplan con esta cualidad se les conoce como ondas planas.
Implicitamente se esta suponiendo que la fuente que dio origen a la perturbacion se
encuentra infinitamente alejada. A cada uno de los planos, que son perpendiculares al
eje x en este caso particular, se le conoce como frente de onda. Si definimos como la fase
de una onda al argumento (x-Vt), entonces, formalmente podemos decir que, un frente de
onda es aquel plano® donde el valor de la fase de cierta onda es el mismo.

Hay que notar que la onda est& viajando en la direccion normal al frente de onda. Esto
sucedera siempre y cuando el material sea isétropo. A la linea imaginaria que sefiala esta

direccion se le llama trayectoria de la onda.

® En nuestro caso que se refiere exclusivamente a ondas planas, ya que también existen ondas esféricas o
cilindricas cuyos frentes de ondas corresponden a superficies esféricas o cilindricas respectivamente, que no
estudiaremos.
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Consideremos un caso mas general en el que la trayectoria x’ de la onda plana es una
linea cuyos cosenos directores son (I, m, n), y los angulos que forma con respecto a los
ejes coordenados son diferentes de cero. Se puede demostrar que la distancia entre el

4

A

| =cosé,
m = cos 6,
n = cosd,

Fig. 1.8 Direccién oblicua de una trayectoria cualquiera x'.
origen y el punto P (figura 1.8) es x’ = Ix + my + nz, donde X, Yy, z son las coordenadas del

punto. Por lo tanto, podemos escribir finalmente la ecuacién (1.4-2) de una forma mas

general que considere cualquier direccion de propagacion como:
Y= f(xI+ym+zn-Vt) + g(xlI + ym+ zn+Vt) (1.4-3)

Como ya se dijo, las funciones f y g de la ecuacién (1.4-3) pueden tomar diversas formas.
Sin embargo, la solucién mas conveniente es una funcion exponencial que contenga la

fase que ya establecimos, de la siguiente manera:

\P — A eim[(xl+ym+zn)N—t] (1'4_4)

donde los cosenos directores de la direccion de propagacion |, m, y n (figura 1.8),
necesariamente deben cumplir con la condicién I>+m?+n?=1 para satisfacer la ecuacién de
onda (1.4-1).

ii) Ondas de cuerpo y funciones potenciales del desplazamiento.
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La propagacién de ondas en un medio provoca cambios en su estado de esfuerzos y por
lo tanto, deformaciones en el material que lo compone. Este fenédmeno puede
caracterizarse estudiando el campo vectorial del desplazamiento U que sufren las
particulas del medio. Para esto es importante saber que, en el caso particular de un sélido
elastico infinito, solamente dos tipos de ondas se propagan en su interior (ondas de
cuerpo): las ondas compresionales u ondas tipo P, y las ondas de cizalla u ondas tipo S.
Para entender claramente qué caracteriza a cada una, imaginemos una porcién clbica
muy pequefia de medio, durante la propagacién de las ondas (figura 1.9). Para el caso en
gue sOlo se propaguen ondas tipo P, la deformacion sufrida por dicha pocion cubica es
provocada por la accion de esfuerzos normales (g; = oj dj). Dicha deformacion queda
ilustrada en la figura 1.9-a, donde el estado final deformado se indica con la linea
discontinua. Hay que apreciar como claramente el volumen del cubo disminuye durante su
deformacién, esta habiendo una contraccion de la materia por unidad de volumen, esta
cambiando su densidad. Sin embargo, ninguna de las particulas que lo comprenden rota
entorno a su propio eje. Por esta razén se dice que, el campo de desplazamiento
generado por la propagacién de una onda tipo P es “irrotacional”, esto es que V x U =0.

En el otro caso, cuando se propaga una onda tipo S, la deformacion sufrida por la misma

porcion cubica es provocada por la accion de esfuerzos tangenciales (aj, para i # j). El

cambio de forma inducido puede verse en la figura 1.9-b. En este caso, las particulas
rotan entorno a si mismas, por lo que no podemos decir que el campo de
desplazamientos asociado es irrotacional como en el caso anterior. Sin embargo, el
volumen de la porcion no cambia durante esta deformaciéon. Se dice que la tasa de
expansién o de contraccién por unidad de volumen es cero, lo cual implica, siguiendo la

definicién de la divergencia, que V -U = 0. Entonces, el campo vectorial generado por la

a) b)

X X

Fig. 1.9 a) deformacion de una porcién cubica de materia debida a la
propagacion de una onda tipo P, b) deformacion de la misma porcion
debida a la propagacion de una onda tipo S.
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propagacion de ondas tipo S es un campo solenoidal. La velocidad con que se transmiten
los esfuerzos normales, asociados a las ondas P, se denomina o y es mayor que la
velocidad con que se transmiten los esfuerzos tangenciales que dan origen a las ondas S,
llamada velocidad .

En sintesis, el movimiento de las particulas provocado por la propagacion de una onda
tipo P siempre es paralelo a la direccion de propagacion de la onda, es decir,
perpendicular al frente de onda (figura 1.10). Por el contrario, si es una onda S la que se
propaga, el movimiento de las particulas esta contenido en el plano que define dicho

frente de onda.

Frente de Onda _

X

Fig. 1.10 Direcciones del desplazamiento provocado por ondas Sy P.

Para facilitar el analisis de las ondas S, y poder entender otros fendGmenos mas complejos
relacionados con la incidencia critica'® y postcritica de ondas en interfases, se ha
convenido descomponer al desplazamiento debido a estas ondas (paralelo al frente de
onda) en dos componentes polarizados perpendicularmente entre si, como se muestra en
la figura 1.10. Ambos estan contenidos en el frente de onda, sin embargo, uno es
horizontal y se llama componente SH. El otro es perpendicular al anterior y se llama
componente SV.

El teorema de Helmholtz establece que un campo vectorial, como lo es el del

desplazamiento, puede construirse a partir de un potencial escalar ¢ y otro vectorial Y,

de la siguiente manera:

(X, t) = VA(X,1) + V x Y(X,t) (1.4-5)

10 Angulo con que incide una onda en una interfase a partir del cual comienzan a aparecer ondas evanecentes,
cuya amplitud decrece con la profundidad y viajan guiadas por la interfase.
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donde cada funcion de esta ecuacién depende de la posicion X en el espacio, y del
tiempo t.
El teorema también dice que esta construccidn sera posible solo si se conocen tanto la

divergencia como el rotacional del campo U, ya que ambos potenciales dependen de

dichos valores. Es importante decir que la condicién para que el potencial vectorial Y
quede univocamente definido es que su divergencia sea cero.

En el caso del campo de desplazamiento, si se propagan simultaneamente los dos tipos
de ondas, podemos deducir, con lo que se ha dicho hasta ahora, que se debe cumplir lo
siguiente: V-U # 0 (por la presencia de ondas P), y que V x U # 0 (por la presencia de
ondas S), lo cual genera un campo vectorial denominado complejo.

Dada la separaciéon de las ondas S en sus componentes SH y SV mencionada antes, el
potencial vectorial, que es el que corresponde a la propagacion de ondas tipo S, también
debe separarse en dos partes. Si consideramos la orientacién del sistema de referencia

mostrada en la figura 1.10 estas partes son:

Y(X,z,t) = y(X,z,t) + V x 7(X,2,1) (1.4-6)

Potencial SV Potencial SH

donde

y?(x,z,t):(o, w(X,z,t), 0)

y ry(x,z,t) = (O, 7(x,2,t), O)

estan en la misma direccién. El potencial escalar ¢ de la ecuacion (1.4-5) corresponde a
la propagacion de ondas compresionales u ondas P. Si sustituimos la ecuacion (1.4-6) en

la ecuacién (1.4-5) tenemos finalmente que el campo de desplazamiento queda definido

Ccomo.
U(x,z,t) = Vé(x,2,t) + Vx w(X,2,t) + Vx V x (X, Z,1). (1.4-7)
%f_/ %f—/
Potencial P Potencial SV Potencial SH

iii) Principio de Fermat y Ley de Snell.
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Hasta ahora hemos hablado de la propagaciéon de ondas en un medio infinito. Se han
definido formalmente los tipos de ondas que existen en esta condicidbn, ademas de
haberse establecido las ecuaciones que rigen su comportamiento. Ahora nos interesa
analizar qué es lo que sucede en un medio elastico semi-infinito.

Al incidir una onda en una interfase'’ que separa dos medios elasticos, parte de su
energia se queda en el medio del cual provino la onda incidente (ondas reflejadas), y
parte atraviesa al otro medio (ondas refractadas). La ley que describe el comportamiento y
la relacién que guardan las ondas que intervienen, se conoce como Ley de Snell (la
relacion de amplitudes se tratard mas adelante). Existen varios caminos para deducirla.
Se puede derivar a partir de un analisis geométrico muy simple, o sino de un principio
fundamental de la propagacion de ondas: el principio de Fermat.

El principio de Fermat dice: la trayectoria que tome un rayo'? entre dos puntos sera
aquella para la cual el tiempo de propagacién sea estacionario (minimo). Es decir, sera la
trayectoria entre dos puntos para la cual la derivada del tiempo de propagacion con
respecto a cualquier parametro que defina a dicha trayectoria, sea cero. Si T es el tiempo
de propagacion entre los puntos Ay C (figura 1.11), y p es cualquier pardmetro que define

a la trayectoria de la onda que viaja de A a C, entonces este principio establece que:

—= (1.4-8)

Ahora veamos cOmo esta ecuacion efectivamente define la trayectoria de tiempo minimo,
siguiendo el ejemplo que muestra la figura 1.11. Ahi se muestra una de las tantas
trayectorias que puede tomar un rayo para viaja de A a C. En este ejemplo tan sencillo, es
posible concluir a simple vista que la trayectoria de tiempo minimo no es la que esta
trazada. La trayectoria de tiempo minimo (que para este caso corresponderia a una de
menor longitud) seria una que estuviera contenida en el plano x-z. Seria parecida a la que

obtendriamos si se recorre el punto intermedio B paralelamente al eje y hasta dicho

1 Superficie que define la frontera entre dos medios con diferentes propiedades elésticas, por ejemplo, con
diferente velocidad de propagacion de las ondas.
12 inea imaginaria perpendicular al frente de onda que define la trayectoria del movimiento ondulatorio.
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B(x1’ x2",0)

C(x."",0 x5™")

Fig. 1.11 Trayectoria de un rayo que viajade Aa C
pasando por B, utilizada para mostrar el principio de Fermat.

plano, dada la ubicacion de los puntos inicial y final. Esto se puede concluir
matematicamente empleando la ecuacién (1.4-8) de la siguiente manera. Supongamos
que el plano x-y define el contacto entre el medio 1 con velocidad de propagacion Vi, y el

medio 2 con velocidad V,. Entonces el tiempo total desde A hasta C es

T AB BC \/x'f+x'§+x§ \/(x"l—x'l)z + X5 +X""

Vl V2 Vl V2
Si derivamos esta funcion que define al tiempo de la trayectoria, siguiendo la ecuacion
(1.4-8), con respecto al parametro x’; (que es el de interés en este ejemplo) y la igualamos

a cero, tenemos que

N | =

=0

aT XI 1 1 _1 X' LB 1 1 n -
. :—2(xf+x§+x§) 2 +—2((x LX)+ X +x §)
ox', 'V, V,

lo cual implica que la coordenada x’, del punto B debe ser cero para que se cumpla la
ecuacion, que es justo lo que esperdbamos.
Para deducir la Ley de Snell pensemos en la trayectoria que acabamos de encontrar

utilizando el principio de Fermat. Esta trayectoria esta contenida en el plano x-z (figura
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P N

A(0,0, x3) q

X

1
V, !
1

donde V; >V,

Fig. 1.12 Esquema que muestra el cambio en la direccién de la trayectoria
provocado por la presencia de la interfase representada por el eje x.
Este cambio de direccion esta regido por la Ley de Snell.

1.12). Para este caso, el tiempo que le toma a la onda para propagarse desde A hasta C

esta dado por

_AB N BC \/x'f+x§ N \/(x"l—x'l)z +x'"2
- Vl V2 - Vl V2 .

Si tomamos en esta ocasion al parametro x’; para aplicar la ecuacion (1.4-8), entonces

tenemos que

T Xy, XX o 2\"s
:—1(xf+x32) 2401 71 l((x X )7 + X §) 2 =0.

. (1.4-9)
ox', 'V, Vv,

Analizando trigonométricamente la geometria de la figura 1.12, se puede ver facilmente

que

T =sen i ; —=senr
(x'f+x§)2 [(x"l—x'l)2 + x"§]2

gue si sustituimos en la ecuacién (1.4-9), tenemos por ultimo la ecuacién que expresa a la

Ley de Snell:
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seni senr

1.4-10
v, v, ( )

La generalizacién de esta ley puede escribirse como sen )//V = p, donde y es el &ngulo

que forme cualquier onda con una interfase y p es una cantidad llamada parametro de
rayo que se conserva constante en todas las ondas que se estén propagando en un
medio, producto de una misma fuente.

De esta ley pueden derivarse conclusiones de suma importancia facilmente. Definamos al
angulo que forma una onda con una interfase, como el angulo que forman la normal a la
interfase y el rayo de la onda (figura 1.12). Entonces es facil darse cuenta, a partir de la
Ley de Snell, de que el angulo entre una onda de cierto tipo y la interfase en la que incide
es igual al &ngulo con que se refleja la onda del mismo tipo. O también saber que la onda
refractada (transmitida al otro medio) formara un angulo mayor que el que formaba la
onda incidente si la velocidad del medio en que se propaga es mayor que la del medio del
cual provino la onda incidente, entre otras conclusiones.

La Ley de Snell puede entenderse fisicamente si definimos otro concepto denominado
velocidad de fase. Supongamos una situacién en la que un frente de onda incide con una
superficie libre formando un angulo cualquiera. Para alguien que ve cédmo se propaga
dicha onda de cuerpo desde la superficie, la velocidad aparente que muestra la onda es
mayor que la velocidad con la que verdaderamente se propaga en el medio. Esto se

puede ver mejor si se analiza la figura 1.13.

Axa =V Atlseny

- X
nx¥ vy

Superficie libre. >

AX=VAt

v
z

Fig. 1.13 Esquema donde se aprecia como la velocidad de fase de ondas
de cuerpo es mayor que la velocidad con que se propaga la onda en el medio.

En esta figura se puede ver a un frente de onda en dos instantes diferentes separados por

un lapso 4t. Dado que el seno de un angulo mayor de cero grados y menor de noventa
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grados siempre es menor uno, entonces la distancia Ax,=(VAt / sen y) siempre sera
mayor que la distancia Ax=VAt. Por esta razon, y sabiendo que ambas distancias seran
recorridas por el frente de onda en el mismo tiempo 4t, entonces la velocidad aparente
observada en la superficie x,, llamada velocidad de fase y representada por la letra “c” y
escrita como

Vv

cC=——1), 1.4-11
seny ( )

es mayor que la velocidad V con que se propaga en ese medio la onda. Si se compara

esta cantidad con las cantidades de la ecuacion (1.4-10), podemos concluir que la

velocidad de fase es igual al inverso del parametro de rayo, esto es que: C = % Por lo

tanto, ¢ también es un pardmetro que se conserva constante en todas las ondas de

cuerpo que existan, provocadas por una misma fuente.
iv) Ondas SH en una interfase.

En este apartado analizaremos lo que sucede con las amplitudes de las ondas asociadas
a la incidencia de una onda SH en una interfase que separa a dos medios elasticos
diferentes. Nos referimos a las relaciones que guardan las amplitudes de las ondas SH
incidente, SH reflejada y SH refractada. Es posible demostrar que sélo son estas tres
ondas las que aparecen en el caso SH con interfase entre dos medios sélidos elasticos.
De esta demostracién se hablara al final de este apartado. Regresando a la deduccion de
las relaciones entre las amplitudes, emplearemos algunos antecedentes que hasta ahora
se han establecido. Se estudiard exclusivamente el caso mas elaborado, el de una
interfase entre dos medios sélidos elasticos. La incidencia de una onda SH en superficies
libres, rigidas o en contacto con fluidos, se omitiran por ser menos complicados y
generales.

Tratdndose de una onda plana SH, usar el potencial vectorial (ecuacion 1.4-6) para

deducir los coeficientes de reflexion y refraccion no es conveniente. Esto se debe a que
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SH refractada
_-interfase

Medio 2: %, ps, 1

Medio 1: S, pu, 1

> 7

SHincideme SHreflejada

v
X
Fig. 1.14 Onda SH incidente en una interfase entre dos medios

sdlidos elasticos con sus respectivas ondas reflejada y transmitida.

el componente horizontal del desplazamiento es por si solo una funcién escalar
satisfactoria con la cual se puede trabajar. De ahi se deriva que a este tipo de ondas se
les denomine ondas escalares en contraste con las ondas tipo P y tipo SV, conocidas
como ondas vectoriales. Si consideramos el sistema de referencia mostrado en la figura
1.14, el campo de desplazamiento generado por las tres ondas que intervienen posee

sélo una direccion:

G =(0,v,0) donde v=v(x,zt).
Las condiciones de frontera que deben cumplirse en la interfase son tales que, tanto el

campo de desplazamientos, como los esfuerzos generados por el medio 1, deben ser

iguales a los generados por el medio 2, esto es que:

v, =V, (1.4-12)
y que
o, =0 (1.4-13)

todo esto en x = 0.

Los subindices de (1.4-12) y los superindices de (1.4-13) se refieren a cada uno de los dos

medios.
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Proponiendo una expresion para el campo de desplazamiento del medio 1 que sea

solucion de la ecuacién de onda (1.4-1), tenemos que

hW=he b thAce S (1.4-14)

Onda SH incidente Onda SH reflejada

donde A; y A; son las amplitudes de la onda incidente y reflejada respectivamente. De

manera similar para el medio 2, se tiene que

(t_zSenyz—xCos;/zj
_ B
v, =B e

Onda SH refractada

(1.4-15)

donde B; es la amplitud de la onda refractada.
Sustituyendo las expresiones (1.4-14) y (1.4-15) en la condiciéon de frontera (1.4-12),

factorizando y reduciendo términos, nos queda la siguiente ecuacion:

(A+A)e A=

donde gracias a la Ley de Snell sabemos que /£,/Seny, =f3,/Seny, =c. Por esta razon,

los argumentos de las exponenciales son iguales, y entonces podemos eliminar las

exponenciales, quedandonos:
(A +A)=8 (1.4-16)

Por otro lado, en una superficie horizontal con respecto al sistema de referencia, como lo
estd nuestra interfase en este ejemplo (figura 1.14), los Unicos esfuerzos que pueden
existir en ella dado que se propagan so6lo ondas SH, son los esfuerzos o,. Es decir,
aquellos esfuerzos contenidos en un plano perpendicular al eje x y con direccion paralela
al eje y (que no aparece en la figura). Segun la ecuacién constitutiva que establece la Ley

de Hooke (ecuacion 1.3-4):
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O = A-840; +2u-8 (repetida 1.3-4)

tenemos que el esfuerzo de interes oy, queda definido al particularizar la ecuacion anterior

como

(1.4-17)

Si recordamos la definicién del tensor de deformaciones infinitesimales de Cauchy que

aparece en el segundo apartado de este capitulo (ecuacion 1.2-15):

& = E g + 5 (repetida 1.2-15)
L ]

entonces tenemos que la componente del tensor de deformaciones que nos interesa es

Xy

e—iﬂ 1.4-18
2 Ox (1.4-18)

gue si sustituimos en (1.4-17) nos queda la expresion que buscamos para el Unico

esfuerzo que existe en la interfase:

oV
Oy = y-a. (1.4-19)
Si particularizamos la ecuacion (1.4-19) para cada uno de los dos medios, llevamos a
cabo las derivadas parciales de (1.4-14) y (1.4-15) correspondientes como lo indica la
ecuacioén (14.19), sustituimos en la ecuacion (1.4-13) que postula la segunda condicién de
frontera y, finalmente factorizamos y reducimos los términos adecuados, tenemos la

ecuacion

(A - A,) 1 OHCOS7s I(z),ulCOS]/1 (‘ Szylj _B, ia)ﬂ2;037/2 eiw(t_zsjiznyz]
2

1.4-20
B ( )
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Por la Ley de Snell, al igual que se hizo para obtener la ecuacion (1.4-16), podemos
eliminar las exponenciales. Ademas, existen otros factores iguales en ambos lados de la

ecuacion que también podemos eliminar. Haciendo todo esto, al final nos queda:

,LJZ,BICOS}/Z)
- A =B|—~—F—""— - A =K-B,. A-
A1 A2 1( lﬂZCOS}/l entonces Al A2 ) (1 4 21)

[N
K

Si suponemos que se conoce la amplitud de la onda incidente A;, entonces el sistema de
ecuaciones formado por (1.4-16) y (1.4-21) se puede resolver para A, y B;, que son las
amplitudes de las ondas reflejada y refractada respectivamente, como ya se dijo.

Resolviendo el sistema mencionado tenemos que la amplitud de la onda refractada queda

expresada en funcién de la de la onda incidente de la siguiente manera:

_2A
T K+1’

B, (1.4-22)

por otro lado, la amplitud de la onda reflejada se puede expresar de la misma forma como:

A, = Al(::-(__i_KJ : (1.4-23)

Usualmente se manejan los conceptos de coeficientes de reflexidbn y de transmision.
Estos coeficientes no son mas que los factores por los que hay que multiplicar la amplitud
de la onda incidente para conocer la amplitud de las demas ondas. De esta forma,

podemos presentar nuestros resultados obtenidos como:

Coeficiente de transmision T = 2
K+1

Coeficiente de reflexion R = 1-K
K+1

y asi hemos terminado nuestro ejercicio en donde quedan explicitamente relacionadas las
amplitudes de las ondas.
Retomando el porqué de la existencia exclusiva de estas tres ondas en el ejemplo

anterior, debemos decir que la demostracion con la cual se evidencia este hecho se sale
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del alcance de este trabajo. Sin embargo, el procedimiento es similar al del caso SH con
interfase libre, en donde sé6lo aparecen la onda SH incidente y la onda SH reflejada.
Analicemos este caso y veamos como es condicion necesaria la existencia de la onda SH
reflejada para que se cumplan las ecuaciones que rigen este problema:

La condicién de frontera que debe cumplirse en la interfase libre es que los esfuerzos
inducidos por el medio sean cero. Imaginemos un sistema de referencia igual al de la
figura 1.14. Encontrando el valor de dicho esfuerzo de manera igual a como se hizo en el
ejercicio anterior, podemos escribir esta condicién de frontera considerando Unicamente a

la onda incidente, que es la Unica que con certeza sabemos que existe, como

_ 2Seny; —xCos;/iJ

ooy,

O-xy :A IB

=0 para x=0. (1.4-24)

Para que esta ecuacién se cumpla debemos restarle, a su miembro izquierdo, la misma
cantidad algebraica que lo compone. Esto es, debemos suponer forzosamente la
presencia de una segunda onda. Hay dos posibles soluciones, debido a que x=0 en la
ecuacion (1.4-24): una que siga en la misma direccién de la onda incidente, y otra que se
refleja hacia abajo. La Unica solucién posible fisicamente es la segunda. Forzando a que

la ecuacién (1.4-24) se cumpla, tenemos que

zSenyij

m eiw(t ) Arm ei{u(t—zse%j
P B

Correspondiente a la onda reflejada

GX)/:A

0 (1.4-25)

gue implicitamente establece una funcién del desplazamiento asociada a la onda reflejada
igual a:

iw( _zSen;/r+xC05y,)

Si observamos la ecuacion (1.4-25), podemos también concluir que tanto el angulo
como la amplitud A; de la onda incidente deben ser iguales a los que pertenecen a la onda
reflejada » y A, .

v) Ondas Py SV en una interfase.
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Este apartado es de gran importancia para la justificacidon teérica del presente trabajo. Los
supuestos de los cuales partimos para llevar a cabo la construcciéon de una funciéon de
receptor, contemplan primordialmente la incidencia de ondas tipo P en la base de la
corteza terrestre y sus subsecuentes conversiones al refractarse y reflejarse durante su
ascenso hacia la superficie.

En el caso que se va a desarrollar, la onda que incide en la interfase es una onda tipo P.
Las ondas que surgen a partir de dicha incidencia son cuatro: dos reflejadas (una P y otra
SV) y dos refractadas (también una P y otra SV). Si fuera SV la onda incidente,
aparecerian cuatro ondas similares de los mismos tipos en la interfase.

El objetivo del siguiente desarrollo es mostrar la manera en que debe abordarse el manejo
de los dos tipos restantes de ondas de cuerpo. Esto con el fin de obtener las relaciones
que existen entre las amplitudes de dichas ondas. Las ondas P y SV poseen
caracteristicas diferentes que las ondas tipo SH. Los campos de desplazamiento que
generan, que son perpendiculares entre si (apartado 1.4-ii) tienen, cada uno, dos
componentes que estan intimamente ligados entre los dos tipos de ondas. Por esta razén,
las funciones que describen dichos desplazamientos son vectoriales a diferencia de la
que define a las ondas SH, que es escalar. De todo esto se desprende la necesidad de
definir primero los potenciales que aparecen en la ecuacién (1.4-7) para deducir, a partir
de ellos, los campos del desplazamiento correspondientes a cada medio. Una vez hecho
esto, el resto del desarrollo necesario para encontrar los coeficientes de transmision y
reflexibn en la interfase es exactamente el mismo que para el caso SH. La Unica
diferencia se encuentra en la condicién de frontera en la que los esfuerzos deben
igualarse (ecuacion 1.4-27), ya que en este caso son dos componentes del tensor de

esfuerzos los que aparecen en la interaccién de los medios.
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SVrefractada

P refractada
_-interfase

Medio 2: %, ps, 1

Medio 1: S, o1, 1

£ > z

Preflejada

Pincideme

SV refiejaca

v
X

Fig. 1.15 Onda P incidente en una interfase entre dos medios solidos
elasticos con sus respectivas ondas P y SV reflejadas y transmitidas.

En la figura 1.15 aparecen todas las ondas que deben contemplarse en el problema, y el
sistema de referencia que usaremos. El campo de desplazamiento que existe en ambos

medios tiene solamente las componentes:

G =(u,0,w) donde u=u(x,zt) y w=w(x,zt).

Si definimos al campo de desplazamiento del medio 1 como U, y al del medio 2 como U,,

entonces tenemos que en la interfase x=0 se deben cumplir las siguientes condiciones de

frontera:
u, =4, (1.4-26)
1 2
XX = o-XX
L (1.4-27)
xz T Yxz

Para encontrar los campos de desplazamiento, tomamos la expresion (1.4-7) que

depende de los potenciales. Para el medio 1

U, (x,z,t) = Ve (x,z,t) + V x w,(X,2,1), (1.4-28)
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donde los potenciales toman la siguiente forma exponencial (propuestas anteriormente

para el desplazamiento en el caso SH):

. zSeny,,—xCosy
w(t_ b p]

b=Ae . ine

Onda P incidente Onda P reflejada

i xCosy ,+2Seny
i)
[

xCosy+zSen
i(l)(t— Vst 75}

w,=Ae A donde ,(x,z,t) = (0,1, (x,2,t),0).

Onda SV reflejada

El gradiente y el rotacional correspondientes a estas dos funciones potenciales esta dado

por las expresiones

W s Ay

v¢1:0”x|+0”y1 01
Es cero

G W Wiy

Vxy, =-— s I+ x K

gue una vez desarrolladas algebraicamente y sustituidas en la ecuacion (1.4-28), arrojan

el campo de desplazamiento para el medio 1:

i . zSeny ,—xCosy : ) 2Seny , +xCosy . _ 2Seny,+¥Cosy,
=
1 o B
- S —XxCi - S C .
AliwSeny, iw(t—zen“a&] AjiwSeny, iw[t-ze”"";ﬂ] AjiwCosy, iw(t_m‘ys;&) A
N © L I e el K.
o o A

Si consideramos ahora los potenciales correspondientes a las ondas que se propagan en

el medio 2:

. [ zSennp—xCosnp]
iojt-———m—m—
a

4 =B,e

Onda P refractada
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(t_zSenns—xCOSUSj
— B
y,=Be

Onda SV refractada

donde 1/72(x,z,t):(O,Wz(x,z,t),o)

entonces se puede obtener, de la misma manera que para los potenciales del medio 1, la

siguiente expresion para el campo de desplazamiento del medio 2:

. . zSen 5, —xCos 7 . . zSen77,—xCos 1y,
_ B,iwSen W(t—ij B,iwCos 'w[t—ij R
1 7s e B + 2 My e a i+

5 a,

) =

. ., zSenp—xCos . ) 7259nl7p—XCOS)7p]

N B,iwCos, e'w(t 5 ] _ BjiaSeny, e-w(t T w
b a,

A

K.

Tal y como se menciond arriba, lo que resta en este desarrollo para terminar de deducir
los coeficientes de reflexion y transmisién, es restringir el problema aplicando las
condiciones de frontera mostradas en las ecuaciones (1.4-26) y (1.4-27). Los
componentes del tensor de esfuerzos deben obtenerse de la misma manera como fueron
obtenidos para el caso SH, empleando la Ley de Hooke y el tensor de deformaciones
infinitesimales. Dado que el principal objetivo de este desarrollo es mostrar el manejo que
debe hacerse de los potenciales para conocer los campos del desplazamiento, entonces
se remite al lector que desee conocer los valores explicitos de los coeficientes
mencionados al libro: Quantitative Seismology Theory and Methods, de Keiiti Aki y Paul G.
Richards, paginas 148-151.

51



Capitulo 1 1.5 Sistemas Lineales

1.5 Sistemas lineales.
i) Transformada de Fourier.

La transformacion de entidades matematicas es un recurso muy utilizado en diversos
campos de la ciencia con el fin de facilitar la resoluciéon de problemas. En particular, la
transformacion de Fourier es de gran importancia por la gama tan amplia de aplicaciones
gue tiene. Para entender las implicaciones que posee esta herramienta matematica,
empecemos por definir ciertos conceptos sobre los que esté soportada.

Existen diversas series matematicas que sirven para aproximar funciones. La serie de

Fourier permite representar cualquier sefial periédica X(t), como una combinacién lineal

de funciones senoidales y cosenoidales de diferentes periodos. La forma trigonométrica

general de esta serie es la siguiente:
X(t) = % + Z[an cos(na,t) +b, sen(na)ot)] (1.5-1)
n=1
donde

2 (T2

8 == |, xadt
2 (T2 q

a,= ?J._mx(t) cos(nam,t)dt
2 (T2

b, = ?J_m X(t) sen(na,t)dt

T es el periodo de X(t) y @, =27/T =2xf, que es la frecuencia angular de X(t).

Utilizando las identidades trigonométricas convenientes se puede llegar, a partir de la

ecuacion (1.5-1), a la siguiente forma alternativa de la serie:

X(t) = ¢, + Y ¢, cos(nwyt — 6,)

n=1

donde
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La forma trigonométrica de la serie de Fourier permite visualizar facilmente a la sefial
periddica que representa como una sumatoria de funciones senoidales y cosenoidales
afectada por coeficientes reales. Sin embargo, la manipulacion matemética de la serie es
mas versatil y conveniente si se encuentra en su forma exponencial compleja. Dicha

forma aparece a continuacion.

x(t) = i ¢, e'?™ (1.5-2)

n=1
donde
1
?

C, = Ix(t)e“z’me‘dt. (1.5-3)
T

La notaciéon empleada en la integral significa que ésta debe evaluarse sobre un periodo

de la funcién x(t).

De la misma manera como la serie de Fourier descompone en una sumatoria de
funciones cosenoidales a una funcion periédica, la transformada de Fourier opera sobre
las funciones que transforma. La diferencia fundamental radica en que las funciones que
descompone la transformacién no son necesariamente periédicas. Descomponer una
funcién periddica con una serie de Fourier es equivalente a descomponerla efectuando su
transformacion. De hecho, para el caso de funciones periddicas, la serie de Fourier se
puede considerar como un caso especial de la transformada de Fourier. Puede
demostrarse de manera muy simple, empleando el teorema de la convolucién, como la
transformada de Fourier de una funcion periédica es un conjunto infinito de funciones
senoidales con una amplitud igual a la que determinan los coeficientes «, propios de la
serie de Fourier. La cantidad de armonicos (funciones senoidales que constituyen la serie)
necesarios para representar dichas funciones por completo es infinita. Sin embargo, como
ya se dijo, la transformacion de Fourier® también puede descomponer funciones no
periédicas, que en el dominio de la frecuencia son funciones continuas definidas para
toda f.

Matematicamente, la transformacion de Fourier se puede deducir a partir de la forma
exponencial compleja de la serie de Fourier (ecuacién 1.5-2). Si se sustituye (1.5-3) en

(1.5-2) y se hace tender el periodo T de la funcién X(t) a infinito se esta obligando a que

3 Conocida como el espectro de la funcién, que se encuentra en el dominio de la frecuencia.
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dicha funcién deje de ser periédica, entonces la frecuencia @, = 2af, — 0. Esto provoca
que el producto nw, de la exponencial, tienda a ser la variable continua @. De esta

manera la sumatoria se vuelve una integral y entonces se define a la transformada de

Fourier de la siguiente manera:
Fo)=| f(te dt (15-3)

donde f(t) es precisamente la funcién que deseamos transformar, e i =+/—1.

Habitualmente, la notacion que se emplea para sefialar la transformacion de una funcion

X(t) cualquiera, es la siguiente:

Hx®)] = X (o)

donde X(w) es la transformada de Fourier de X(t) .

En realidad, la definicién (1.5-3) de la transformada no tiene una aplicacion inmediata en
el procesamiento de informacion geofisica ya que en la mayoria de los casos los datos
obtenidos son discretos. Es decir, las observaciones estan digitalizadas en series
temporales o espaciales. Por esta razén se ha desarrollado toda una teoria que permite
obtener la transformada de Fourier de dichas series discretas. El algoritmo que efectia
esta operacion recibe el nombre de FFT (Fast Fourier Transform).

Para llevar a cabo la transformacion de sefiales discretas se debe tener una serie de
cuidados para garantizar que durante el procesamiento de los datos, no se cree o se

destruya informacion. El teorema del muestreo dice: si la transformacion de Fourier F(w)

de una funcién f(t) es cero para todas las frecuencias que no pertenezcan al intervalo

[— f.. fc] definido por una frecuencia dada f_, entonces la funcién continua f(t) puede
ser completamente recuperada a partir de los valores de las muestras del espectro F(w) .

Para que esto sea cierto, deben cumplirse dos restricciones. La primera ya fue descrita en
el postulado del teorema: la banda de frecuencias donde el espectro de la funcién sea

diferente de cero esté definida por una frecuencia dada simétrica con respecto al origen,
esto es, en |f| > f.. La segunda restriccion es que el periodo de muestreo T cumpla con

que ]/T >2f_, es decir, que el lapso que separa a una muestra de la siguiente tome

c?
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como méaximo valor f./2, ya que de lo contrario, a la hora de obtener la transformada de

la funcién habria un traslape y por ende pérdida de informacién conocido como aliasing. A
la frecuencia limite correspondiente a ese periodo de muestreo, a partir de la cual
comienza a perderse informacién de la sefal original, se le conoce con el nhombre de

frecuencia de Nyquist, y se denota como f, =1/2T.

ii) Convolucion.

La convolucion de dos funciones es una operacién muy recurrida en diversos campos de
la geofisica. Como en muchas otras relaciones matematicas, visualizar las implicaciones
que encierra la operaciéon que la define no es facil. Para ser mas claros, la convolucion de

dos funciones esta dada por la expresion

o0

y(t) = [ x(2) h(t - 7) dz = x(t) * h(t) (1.5-4)

—00

donde la funcién y(t) es la convolucion de las funciones x(t) y h(t). Notese la dificultad
gue presenta la visualizacion geométrica de la operacion matematica que denota la
integral de (1.5-4).

El proceso de convolucién puede describirse graficamente en cuatro pasos:

1.- Plegamiento. Tomar la imagen especular de h(z) con respecto del eje ordenado.
2.- Desplazamiento. Correr h(—7) tanto como valga la cantidad t.
3.- Multiplicacion. Multiplicar la funcién corrida h(t — 7) por Xx(7).

4.- Integracion. Calcular el area por debajo del producto de dichas funciones que es el
valor de la convolucién en el tiempo t.

De la misma manera como existe un algoritmo que obtiene la transformada de Fourier
para funciones discretas, también existe una expresion equivalente a (1.5-4) para
convolucionar series discretas en el dominio del tiempo. Se conoce con el nombre de

suma-convolucion y su representacion matematica es la siguiente:

N-1

y(KT) = D x(iT) h[(k —i)T] (1.5-5)

i=0
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donde las funciones X(kT) y h(kT) son funciones periédicas con periodo N.

Posiblemente, la mas importante y poderosa herramienta en el analisis cientifico moderno
es la relacién que existe entre la convolucién de dos funciones (ecuacién 1.5-4) y la
transformada de Fourier (ecuacion 1.5-3). Esta relacién queda establecida por el teorema

de convolucién que dice: Si h(t)y X(t) tienen las transformadas de Fourier H(w) y
X(w) respectivamente, entonces la convolucion h(t) * x(t) = y(t) tiene la transformada

de Fourier H(w) - X (@) =Y (w) . Este teorema se escribe como
h(t) * x(t) © H(w) - X (). (1.5-6)

La deduccién de este postulado se obtiene si se transforman ambos lados de la ecuacion

(1.5-4), como se muestra a continuacion,

T y(t)e dt = T ﬁ x(2)h(t - 7) dr} et

—00 —00

que es equivalente a cambiar el orden de integracion como
Y(w) = _]ix(r) Dih(t — 7)e "“'dt } dr. (1.5-7)
Haciendo el cambio de variable o =1 — 7, el término entre corchetes queda como
Ioh(a)e‘"”("”)da = e " H(w)

que sustituyendo en la ecuacién (1.5-7) queda finalmente:

0

Y(@) = [ x()e " H(w)dz

—0

Y(w) = H(w) - X (w).

(1.5-8)
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La demostracion en direccion contraria se hace de manera similar.
iii) Sistemas lineales.

En el apartado 1.5-(i) se dijo que la mayoria las observaciones geofisicas, y en particular
las sismicas, estan representadas por series temporales. Se trata de sefiales que toman
un determinado valor a cada intervalo constante de tiempo. Entonces, se define como
sistema, a la entidad matematica que acepte una o mas sefiales de entrada, opere sobre
ellas, y produzca una o mas sefiales de salida. La notacion mas comin que se emplea

para describir dicha relacién entre el sistema y las sefiales de entrada y salida es:

y = H[x].

Esto quiere decir que el sistema H opera sobre la sefial de entrada x para producir la
respuesta 0 seflal de salida y. Esta operacion matematica puede representarse

graficamente a través de un diagrama de flujo como se muestra en la figura 1.16.

Sefal de entrada Sistema Sefal de salida

X e H[ x ] s )/

Fig. 1.16 Representacion gréafica de la operacion de un sistema.

Si un sistema H es homogéneo, entonces, multiplicar la sefial de entrada por una
constante es equivalente a multiplicar la sefal de salida por la misma constante.

Matematicamente un sistema es homogéneo si:

H[ax] = aH[X] (1.5-9)

donde a es una constante.
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Si un sistema H posee la propiedad de adicidn, entonces, la salida producida por la suma
de dos sefales de entrada es igual a la suma de las dos salidas producidas por cada una

de las dos sefales de entrada. La propiedad de adiciéon de un sistema dice que:
H[x1 + xz] = H[xl] + H[xz]. (1.5-10)

Un sistema que cumpla con estas dos propiedades, es decir, que sea homogéneo y que
tenga la propiedad de adicién, se dice que satisface el principio de superposicion.
Entonces, se define como sistema lineal a todo sistema que satisfaga el principio de
superposicion.

Supongamos que, tanto las sefiales de entrada y salida como el sistema, son funciones
continuas en el tiempo. Entonces, se conoce como la respuesta al impulso unitario de un
sistema, a la sefial de salida (respuesta) que se tiene si se emplea una funcion delta de
Dirac o(t) como sefial de entrada al sistema. Esta es una caracterizacién muy importante
y conveniente de un sistema lineal, ya que la respuesta Yy(t) de un sistema para
cualquier sefial continua de entrada x(t) estd dada por la ecuaciéon (1.5-4), que
precisamente define a la convolucién de dos funciones, en donde la funcién h(t—7)
denota la respuesta del sistema al impulso unitario en el tiempo .

Si partimos de lo antes dicho y empleamos el teorema de la convolucion (relacién 1.5-6), y
ademas seguimos la notacién que hasta ahora hemos utilizado para las funciones de

entrada, salida y sistema, entonces, se puede decir que la sefial de salida, o respuesta

del sistema H, esta dada en el dominio de la frecuencia, por:

Y(®) = X(w)-H(w). (1.5-11)

Partiendo de la ecuacion anterior se puede definir como funcién de transferencia H(w) de
un sistema lineal, al cociente de la transformada de Fourier de la sefial de salida, entre la
transformada de Fourier de la sefial de entrada. Esto se obtiene despejando de la

ecuacion (1.5-11):

H(@) =Sy (1.5-12)
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Por otra parte, pero igualmente importante, puede demostrarse que la funcion de
transferencia H(w) es igual a la transformada de Fourier de la respuesta al impulso
unitario del sistema. Entonces, el cociente mostrado en la ecuacion anterior es de suma
importancia ya que en él se emplean exclusivamente los espectros de las sefales de

entrada y salida para conocer al sistema.
iv) Deconvolucién.

En la ecuacion 1.5-12 queda definido el concepto de funcion de transferencia, esta
implicada la operacién inversa a la convolucion. Esta operacién es aquélla que, a partir de
la respuesta del sistema y del sistema mismo que le dio origen, puede obtener la sefial de
entrada. Veamos el siguiente ejemplo: nosotros podemos remover la funcién de
transferencia de un sismémetro h(t) que ha actuado como filtro en la sefal de entrada x(t),
de la sefial de salida y(t), que representa al sismograma. Se puede escribir dicho

sismograma como la convolucién
y(t) = x(t) *h(t). (1.5-13)
Para lograr la remocion del efecto provocado por el sismodetector, requerimos de un filtro

inverso h™(t) que, convolucionado con la respuesta al impulso unitario del aparato, arroje

una funcioén delta de Dirac:

h™(t) *h(t) = 5(t). (1.5-14)

Si se aplica dicho filtro inverso al sismograma, es decir, a la ecuacién (1.5-13), entonces
se eliminara la parte no deseada, dejando solamente el movimiento real descrito por el

terreno, tal y como se muestra en la siguiente ecuacion:

h™(t) * y(t) = h ™ (t) *h(t) * x(t) = 5(t) * x(t) = x(t). (1.5-15)

Esto serd posible en la medida que podamos crear el filtro inverso. Utilizando la

transformada de Fourier en la ecuacion (1.5-14), tenemos que dicho filtro esta dado por
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H'(w) H@) =1 = H"l(w):ﬁ. (1.5-16)

Dado que el espectro del filtro inverso es igual al cociente de la unidad dividida entre el
espectro de la respuesta al impulso unitario del sismémetro, entonces, en el dominio de la
frecuencia podemos efectuar la deconvolucion deseada y asi eliminar el efecto provocado

por el detector de la siguiente manera:

% = X (o) (1.5-17)

donde esta ecuacion resulta ser igual a la ecuacion (1.5-12).

En otras palabras, el simple despeje efectuado en la ecuaciéon (1.5-11) para llegar a la
ecuacion (1.5-12) implica un proceso de deconvolucién, de remocién de efectos, ya que
en el cociente se estd empleando la expresion del espectro de un filtro inverso.

Es importante mencionar que para la construccién de un filtro de esta naturaleza, debe
tomarse en cuenta la posibilidad de que sufra inestabilidades. Existen varios criterios para
garantizar que esto no suceda. En general, estos criterios analizan la ubicacién de los
polos dentro del plano complejo. Es decir, estudian los valores para los cuales el cociente
que expresa al filtro inverso se indefine, para los cuales el denominador se anula. En este
trabajo, el rigor matematico con el que se debe abordar este tema sobrepasa los alcances
del mismo, razoén por la cual no se entrara en detalles. Sin embargo, tal y como se vera en
el capitulo sexto, la deconvolucion llevada a cabo en el procesamiento de los datos
empleados contempla un artificio numérico que procura su estabilidad, conocido como
nivel de agua o “water level”. De lo Unico que se asegura este procedimiento es de evitar
que valores muy pequefios, casi nulos, del denominador en el cociente espectral
provoquen inestabilidades importantes durante la deconvolucion.

Finalmente debe sefialarse que los conceptos manejados y descritos en esta seccion
dedicada a los sistemas lineales, son exclusivamente aquéllos que seran utilizados de
manera recurrente a lo largo del presente trabajo. No se pretendié hacer una revision

exhaustiva del tema.
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Capitulo 2 2.1 Fases sismicas

2.1 Fases sismicas.

Hasta ahora, gran parte del contenido de este trabajo han sido las base tedricas que
soportan el fendbmeno de la propagacion de ondas elasticas en medios continuos,
homogéneos, e isétropos. Sin embargo, la sismologia normalmente trabaja con registros
reales, es decir, con datos provenientes del interior de la Tierra donde estrictamente
ninguno de estos supuestos tedricos se cumple. A pesar de ser asi, los sismélogos
utilizan toda esta teoria, junto con su experiencia, para llevar a cabo interpretaciones
confiables y admisibles de los registros sismicos. Con estas interpretaciones se pretende
obtener informacion sobre la estructura interna del planeta. Los resultados propuestos en
los capitulos finales de este trabajo estdn encaminados a esclarecer la composicion de la
corteza terrestre bajo la Republica Mexicana. Estos resultados fueron inferidos a partir del
procesamiento y modelado de una gran cantidad de registros sismicos, llamados también
sismogramas.
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Fig. 2.1 Seis mil tiempos de arribo de fases registradas para diferentes distancias
epicentrales de terremotos someros. Las fases fueron nombradas usando
un trazado convencional de trayectorias a través de la Tierra.
(De Kennett y Engdahl, 1991).

En los sismogramas esté registrada la vibracién provocada por el arribo de un terremoto a
la superficie de la Tierra. La informacion contenida en ellos es una mezcla muy compleja
de los efectos acumulados desde el origen del terremoto, en la fuente sismica, hasta su

llegada al sismografo donde es registrado. Mientras mas podamos distinguir y cuantificar
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Capitulo 2 2.1 Fases sismicas

estos efectos contenidos en dicha vibracién, mas podremos entender y conocer la
estructura de la Tierra y sus procesos dinamicos. Los procedimientos empleados
normalmente para identificar la procedencia de las fases u ondas en un sismograma son:
determinar su comportamiento en funcion de la distancia que separa a la fuente del
sismoégrafo, medir el tipo de movimiento que inducen en la superficie y establecer su
consistencia entre diferentes eventos.

Catalogar sistematicamente los tiempos de viaje de todas las fases identificadas en
muchos sismogramas, provee informacion muy Util para determinar la estructura del
interior del planeta. Cerca de 3000 estaciones sismicas distribuidas en todo el mundo han
reportado ininterrumpidamente los tiempos de arribo de las fases mas importantes al
International Seismological Center (ISC) desde 1964. La base de datos de este centro
posee mas de 7 millones de tiempos registrados que han sido atribuidos a mas de 25
tipos de fases diferentes, cada una de ellas asociada a un rasgo estructural especifico del
interior de la Tierra.

En la figura 2.1 se muestra una gran cantidad de estos tiempos como una funcion de la
distancia epicentral. Se aprecian claramente alineamientos que definen ramas, cada una
para una diferente fase, como las correspondientes a las ondas P y S directas, u otras
que tienen trayectorias mas complicadas. El hecho de que dichas ramas sean coherentes
y prominentes demuestra que, en términos generales, la Tierra posee una simetria radial
en su estructura de velocidades de propagacion de las ondas. Por otro lado, algunos de
los arribos indefinidos como los que se encuentran dispersos en la gréfica (figura 2.1), son
manifestaciones de heterogeneidades tridimensionales de la velocidad. Asumiendo que
existe la simetria radial recién mencionada, se pueden predecir los tiempos de arribo de
muchas fases sismicas con un alto grado de precision. Esto provee las bases para

muchos de los procedimientos utilizados en la localizacion de epicentros.

2.2 Modelos globales terrestres.

La determinaciéon de un modelo estructural de velocidades para nuestro planeta, es de
gran importancia en muchos ambitos de las ciencias abocadas a la Tierra. La
conformacion de un modelo global de esta naturaleza se lleva a cabo a partir de las
curvas o ramas presentadas en la figura 2.1. Para esto, una vez que se han definido bien
cada una de ellas, se realiza el modelado de la estructura de velocidades de ondas Py S

en funcion de la profundidad, empleando métodos de inversion, tal y como se explica
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Capitulo 2 2.2 Modelos globales terrestres

ampliamente en el capitulo dedicado a la Teoria de Inversion en Geofisica (capitulo 4). En
este proceso de modelado no sélo se consideran las ondas de cuerpo, sino también las
ondas superficiales de periodo largo y las oscilaciones libres del planeta. Estas
observaciones han llevado a los sism6logos dedicados a esta labor, a determinar modelos
unidimensionales de velocidades elasticas con sus respectivas densidades para todo el
planeta. Uno de los modelos mas aceptados y usados se muestra en la figura 2.2
(Dziewonski y Anderson, 1981). Este modelo, que difiere de aquéllos desarrollados en los
anos treinta, muestra las discontinuidades mas relevantes del interior de la Tierra: el
nacleo interno sélido, el nucleo externo fluido, el manto inferior y el manto superior;
proporcionando informacion de cada zona, como lo es la velocidad de propagacion de las
ondas P y S, y la densidad. La corteza es la capa mas superficial y delgada. Por estas
razones no se alcanza a ver con claridad a la escala en que estd hecha la figura. Una
deficiencia que presentan los modelos generales es que no expresan la complejidad que

sabemos que tiene un sistema dindmico y evolutivo como lo

d. (g/em3)

| Manto
superior

{ (km/sec),d
[+

| Nicleo ]
N | externo it
4 I
= I
2 l Nucleo
|- I interno
| 4
A W | | | 1 |
0 2000 4000 6000

Profundidad (km)

Fig. 2.2 Modelo terrestre global para velocidad P, velocidad S
y densidad p, como funciones de la profundidad de la Tierra.
(Tomada de Dziewonski y Anderson, 1981).

es nuestro planeta. Por esta razén, los sismélogos estan preocupados por construir
modelos tridimensionales que permitan conocer la estructura interna con mas detalle y a
otras escalas. Cabe sefalar que el objetivo central de este trabajo es determinar la
estructura de esa delgada capa superficial, casi cascara, llamada corteza terrestre, en
algunos sitios de interés de nuestro territorio.

2.3 Nomenclatura de las ondas de cuerpo.
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El contenido de informacion y las caracteristicas basicas de un sismograma dependen de
manera muy importante de la distancia epicentral. Esto es, de la distancia que separa al
epicentro del receptor. A una distancia pequefia, el caracter del sismograma esta
influenciado principalmente por los detalles de la estructura altamente compleja de la
corteza. A distancias epicentrales grandes, el sismograma esta dominado por las
estructuras relativamente simples del manto y del ndcleo, asi como por efectos mas
locales derivados de la estructura cortical que se encuentra por debajo del receptor.
Existe una clasificacion general de los sismogramas basada en la distancia epicentral a la
que fueron registrados: 1) sismogramas de distancias locales, con trayectorias menores a

100 km., 2) sismogramas de distancias regionales, con trayectorias que van de
100< X <1400 km (1" £ A<13"), donde A es la distancia en grados; 3) sismogramas de
distancias del manto superior, con trayectorias que van de 13 <A<30°; y 4)

sismogramas de distancias telesismicas, con trayectorias de A >30°. Conforme esta
distancia es mayor, la profundidad que alcanzan las ondas al propagarse es también
mayor. Por lo tanto, la informacion del interior de la tierra que tiene un sismo al arribar a la
superficie depende directamente de ese factor. Es por eso que la nomenclatura de las
fases presentes en un sismograma depende también de la distancia epicentral.

La energia sismica (dada una distancia epicentral fija) puede viajar siguiendo diversas
trayectorias, desde la fuente que le dio origen, hasta el receptor donde es registrada. Esta
energia logra alcanzar la superficie a pesar de dirigirse inicialmente hacia el interior
debido, por un lado, a la curvatura de la Tierra, y por el otro, a que la velocidad de
propagacion de las ondas aumenta con la profundidad. Si recordamos el significado y las
implicaciones de la ley de Snell (ecuacion 1.4-10) queda claro que por ésta las ondas se
ven obligadas a arquear su trayectoria retornando a la superficie (figura 2.5). Las ondas
de cuerpo estudiadas con mas frecuencia son las ondas P y S directas, cuyas trayectorias
son las mas simples que puede haber. Ellas describen el recorrido de tiempo minimo
entre la fuente y el sismégrafo. Si el rayo correspondiente a una onda tipo P directa sale
de la fuente con un angulo respecto a la vertical menor de 90 (figura 2.3-a), esto es, por
abajo de un plano horizontal imaginario, entonces dicha fase se etiqueta con la letra
mayuscula P, o con la letra S si la onda fuera tipo S. En cambio, si las mismas ondas
hubieran salido de la fuente con un angulo mayor de 90" (figura 2.3-a) entonces, los
nombres que recibirian dichas fases serian las letras minlsculas p y s. Los rayos de este

segundo tipo que viajan a la superficie, se reflejan ahi, y suben finalmente al receptor,
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Capitulo 2 2.3 Nomenclatura de las ondas de cuerpo

corresponden a ondas conocidas con el nombre de ondas o fases de profundidad. A cada
seccion de la trayectoria de un rayo se le etiqueta con una letra. Por ejemplo, en el caso
de estas ondas, a la seccion que va desde la fuente hasta la superficie donde son
reflejadas, se le asigna una letra como ya vimos (p 0 s), y a la seccion siguiente que va de
la superficie al receptor, otra letra diferente (figura 2.3-b). De esta manera, los nombres de
las trayectorias de ondas no directas constan de una sucesion de letras correspondientes

a cada una de las secciones que las conformen.

a) b)

Superficie libre

Fuente
Fuente sP

Fig. 2.3 a) Nomenclatura de rayos que depende del angulo con que salgan de la fuente,
b) geometria de las ondas profundas con sus respectivas nomenclaturas.

Para las ondas de profundidad que posean exclusivamente una seccion de su trayectoria,
entre la reflexién en la superficie y el receptor, existen sélo cuatro posibles casos: pP, sS,

pS, vy sP.

En los sismos locales y regionales, esto es para A <13°, se emplea una nomenclatura
especial para describir los recorridos. En la figura 2.4 se muestra un esquema basico de
la estructura de la corteza con diferentes trayectorias. Los arribos de ondas directas son
nombrados como Py y S,. Las fases que viajan por debajo del Moho o a lo largo de él,
son llamadas P, y S,. Las reflexiones en el Moho estan etiquetadas como PmP, PmS,
SmP o SmS. Hay que notar que cada una de las secciones de los trayectos esta
nombrada y que la m denota la reflexion en el Moho. La discontinuidad que se encuentra
entre la superficie libre y el Moho se conoce con el nombre de discontinuidad de Conrad
(figura 2.4) y aparece en la figura por ser un rasgo estructural que en muchos lugares de
la corteza terrestre se observa. Muchos autores asocian dicha discontinuidad con la
transformacion de las rocas debida al metamorfismo regional de las mismas. Los arribos

asociados a esta interfase se denotan como P'y S’

1 Discontinuidad elastica descubierta por Mohorovicic en 1909 que define el contacto entre la corteza y el
manto.
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Capitulo 2 2.3 Nomenclatura de las ondas de cuerpo

A distancias epicentrales de A >13° las ondas se internan mas en las profundidades de
la Tierra alcanzando asi, otras interfases donde se ven reflejadas. El nombre de estas
ondas incluye letras que hacen referencia a dichas interfases. Por ejemplo, una onda tipo

P que viaja hacia el interior, se refleja en el nlcleo y sube a la superficie, se

Receptor

A 4

Conrad

le PmP
Moho

Fig. 2.4 Seccion simplificada de la corteza donde se muestran algunas trayectorias
de fases comunmente observadas, con sus respectivos nombres.
Nomenclatura exclusiva para sismos locales y regionales.

nombra: PcP, donde la c (core) hace mencion al nucleo reflector (ver figura 2.6). Las
reflexiones en la superficie libre no se denotan con ninguna letra. Es preferible denotar
Unicamente las secciones previa y posterior a la reflexiéon en la superficie libre de la
trayectoria, con una P o una S. Este tipo de fases son conocidas como reflexiones de
superficie. Algunas trayectorias comunes que presentan estas fases son:. PP, PS, y PPP,
donde los primeros dos casos sufrieron so6lo una reflexion, y el tercero dos en la superficie
libre (figura 2.5). Algunas combinaciones que existen de reflexiones en el ndcleo y en la
superficie libre pueden ser las siguientes: PCPPcP, ScSScS (ScS;), 0 ScSScSScS (ScSs).
Si son generadas por fases de profundidad entonces se pueden presentar los casos:
pPcP y sPP, por ejemplo (ver figuras 2.5y 2.6).

El hecho de que diversas trayectorias puedan existir geométricamente no significa que
todos sus arribos sean detectables. Por ejemplo, el coeficiente de reflexién de una onda P
para una incidencia vertical en el nicleo es casi cero ya que el contraste acustico es

pequefio. Por el contrario, un angulo de incidencia grande proporciona un coeficiente de

reflexion grande. Otro ejemplo se da en el rango de distancia 103" < A <140° conocido
como la zona de sombra del nicleo, que es ocasionada por una draméatica caida de la

velocidad que aparece yendo de la base del manto hacia el interior del nicleo. Las ondas
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de cuerpo que atraviesan el nicleo tienen su propia homenclatura. Las fases tipo P que
atraviesan el nacleo externo (que es fluido), se denotan con una K (de Kernwellen, que
significa nucleo en aleman). De esta manera, una onda P que llegue hasta el nucleo
externo, lo atraviese, y salga nuevamente como P, se denota por PKP (o abreviado P’ ver
figura 2.6). De forma similar es posible tener fases PKS, SKS, y SKP. Las fases
generadas por ondas tipo P que atraviesan el ndcleo interno sélido se denotan con la letra
mayuscula |, por ejemplo, la trayectoria PKIKP (ver figura 2.6); si es una onda S la que
atraviesa el nucleo interno entonces se usa la letra mayuscula J, por ejemplo PKJKP. Una
reflexiébn exterior en el ndcleo interno se refiere con la letra mindscula i, por ejemplo la

trayectoria PKiKP.

Fig. 2.5 Trayectorias de varias reflexiones superficiales observadas
en la Tierra (modificada de Bullen y Bolt, 1985).

La frontera entre el nacleo y el manto es un fuerte reflector tanto por la parte exterior de la
interfase como por la parte interior. Se habia visto que una reflexién exterior se denota
como PcP. Pero una reflexion interna en esa frontera sufrida por una ondas P se nombra
con la repeticién de la letra mayuscula K de la siguiente manera: PKKP, SKKS, SKKP o
PKKS (ver figura 2.6). Si existen reflexiones multiples en el interior, la nomenclatura se

puede abreviar como PmKP o SmKP donde la m es el nimero de secciones de la
trayectoria, y m-1 es la cantidad de reflexiones. En obsevaciones realizadas, se han
hecho arreglos sismicos que proveen observaciones detalladas donde se han detectado
hasta trayectorias tan complejas como la P7KP.

En este capitulo se ha descrito la nomenclatura empleada en la sismologia para referirse

a una amplia gama de fases sismicas que se propagan en el interior de la Tierra durante

69



Capitulo 2 2.3 Nomenclatura de las ondas de cuerpo

un terremoto. De esta manera se ilustré la complejidad que encierra un sismograma como

los que se emplearon en este trabajo con el fin de conocer la estructura de la corteza en
México.

PKKP

Fig. 2.6 Trayectorias de varias fases que atraviesan el nicleo

externo e interno. La interfase manto-nucleo esta a 2886 km.,

la interfases entre el ndcleo interno y externo esta a 5150 km.
(modificada de Bullen y Bolt, 1985).
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Capitulo 3 3.1 Funciones de receptor

3.1 Funciones de receptor.
i) Introduccién, modelos heterogéneos.

En el capitulo anterior se estudié la manera en que los sismélogos han podido determinar
modelos globales para la estructura del interior de la Tierra. Se analizaron y clasificaron
las trayectorias de diferentes fases con el fin de entender el significado y la utilidad que
tiene el manejo de sus tiempos de arribo. Sin embargo, ha sido ampliamente reconocido
gue los modelos de capas simples y tan generales son una aproximacion muy pobre de la
estructura que presenta normalmente la corteza terrestre. Las diferencias tan obvias
entre la corteza continental y la corteza oceéanica, o la geologia a veces indescifrable
expuesta en superficie, son pruebas fehacientes de la complejidad que caracteriza su
estructura. Los procesos geoldgicos que provocan la formacion de capas planas, como la
sedimentacion, los flujos de lava, y la precipitacibn quimica, son eventos que afectan
regiones y volimenes espaciales limitados, que, aunados a los movimientos tecténicos
de la corteza, deforman las estructuras subyacentes. Se han hecho grandes esfuerzos
por conocer la corteza en muchas regiones del planeta. Por un lado, a través de
innumerables campafas de exploracion geofisica en busqueda de recursos naturales, y
por el otro, con la investigacion que las ciencias abocadas al estudio de la Tierra han
hecho por comprender su evolucién y constitucion. De todo esto se ha desprendido una
gran cantidad de modelos regionales en dos y tres dimensiones que intentan justificar con
mayor exactitud las observaciones.

Las ondas telesismicas P han sido modeladas, desde mediados de los afios 60’s, para
estimar la estructura de la Tierra abajo de sitios de registro aislados (Phinney, 1964;
Burdick y Langston, 1977; Langston, 1979). La mayor parte de estos estudios emplearon
datos de periodo largo para determinar caracteristicas estructurales muy generales. Estos
datos se han modelado tanto en el dominio de la frecuencia (Phinney, 1964; Kurita, 1973)
como en el dominio del tiempo (Jordan y Frazer, 1975; Langston, 1981). Sin embargo, es
l6gico pensar que, al haber usado sismografos estandares de periodo largo y haber
digitalizado manualmente los sismogramas, no se alcanzé la resolucion que demanda la
complejidad de la corteza. Por esta razén, se introdujeron sismoégrafos de banda ancha
en el andlisis de registros telesismicos (Owens et al., 1984: Owens, 1987), detectando
frecuencias mucho mas altas que permiten modelar estructuras con mucha mejor
resolucion. Aunado a esto, se desarrollaron nuevas técnicas para procesar formas de

ondas telesismicas contribuyendo también a la calidad de los modelos.

ii) Antecedentes del fenbmeno modelado.
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En este trabajo se emplea una técnica especifica que permite modelar la estructura
debajo del receptor utilizando las primeras ondas telesismicas tipo P, y sus conversiones
en la corteza. Para esto, las respuestas de la corteza y del manto superior, contenidas en
las componentes del sismograma, deben aislarse de los efectos proporcionados por la
fuente y el trayecto, que también influyen en la forma del mismo. La eliminacion de dichos
efectos indeseados se lleva a cabo con una deconvolucion de las componentes del
registro. Antes de explicar ampliamente este procedimiento con el que se ecualizan
varios registros para compensar las diferencias provocadas por las funciones de fuente y
trayecto, se debe entender la naturaleza del fenbmeno que va a modelarse.

Al tratarse de telesismos, las distancias epicentrales son considerablemente grandes
A>30° (ver seccion 2.1-iii). Por esta razén, el tiempo de viaje y las distancias que
recorren son lo suficientemente grandes para que un tren de ondas P de varios minutos
arribe a la base de la corteza antes que la primer onda tipo S. Ademas, la energia
liberada en el foco alcanza una profundidad importante en el manto, lo que obliga que el
angulo de incidencia del frente de onda al llegar a la corteza sea pequefo. Durante su
ascenso a la superficie desde el Moho, existe una reduccién paulatina de los angulos que
se forman entre dicho frente y las diversas interfaces que va atravesando (ver figura 3.1-
a). Asi, el desplazamiento en la superficie libre provocado por la incidencia de ondas P,
guedara grabado predominantemente en la componente vertical del sismograma; de igual
forma, el desplazamiento provocado por la incidencia de ondas S (convertidas), quedara
predominantemente en las componentes horizontales del registro.

Antes de proceder con el método, es importante mencionar un procedimiento previo que
debe hacerse con los registros sismicos. Analizando en planta a un telesismo durante su
recorrido a través de la corteza dentro de un marco de referencia cardinal, vemos que, en
general, la proyeccion horizontal de su trayectoria (suponiendo paralelismo vy
horizontalidad de las capas) forma cierto angulo, medido desde el norte en direccién de
las manecillas del reloj, con la linea norte-sur del marco de referencia. A este angulo se le
conoce con el nombre de back-azimuth (figura 3.1-b). Los tres componentes de un
registro corresponden a las direcciones n-s, e-w, y vertical del movimiento. Sin embargo,
el método estudiado requiere de las proyecciones radial y transversal del desplazamiento.
Por esta raz6n es necesario rotar los componentes horizontales n-s y e-w, a las
direcciones recién mencionadas, ver figura 3.1-b. De esta manera, en un caso ideal
donde incidan ondas P en la base de una estructura de capas planas y horizontales,

Unicamente aparecerian arribos de fases en los componentes radial y vertical del
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Capitulo 3 3.1 Funciones de receptor

desplazamiento, en contraste con el componente transversal donde no habria registro
alguno. De hecho, la amplitud del componente transversal, antes del arribo de las ondas
superficiales y de cuerpo polarizadas horizontalmente, puede tomarse como un indicador
de la estructura tridimensional.

a b N
) Receptor )
v Radial Transversal
Superficie libre /
W E
Yy 7
Moho

o S | .

Fuente sismica

Fig. 3.1 a) Frente de onda telesismico incidiendo con un angulo pequefio en la base
de la corteza, b) Sistema de referencia cardinal en cuyo origen se encuentra una
estacion sismica, € es el back-azimuth (siempre medido de esa forma) del
sismo que debe considerarse para rotar los componentes del registro.

iii) Ecualizacién de registros telesismicos.

Con base en lo anterior, se puede estudiar el método utilizado en este trabajo, el cual
consiste en lo siguiente. Langston en 1979 (Langston, 1979) propuso un procedimiento
para ecualizar la informacién de diferentes telesismos, eliminando los efectos de fuente y
trayecto que se encuentran en los registros telesismicos y asi construir funciones de
receptor, o series de tiempo que respondan exclusivamente a las fases S convertidas en
la estructura que se encuentra por debajo de la estacion.

Tedricamente, los componentes del desplazamiento en el dominio del tiempo generados
por un frente de ondas plano P que incide casi verticalmente en la base de un paquete

estratificado, se pueden expresar de la siguiente manera (Langston, 1979):

Dy = 1(t)*S(t)*EL(t) (3.1-1)

donde S(t) es la funcién de fuente en el dominio del tiempo, I(t) es la respuesta al impulso

unitario del instrumento y Ey(t), Er(t) y E+(t), son respectivamente las respuestas vertical,
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Capitulo 3 3.1 Funciones de receptor

radial y transversal de la estructura al impulso unitario, es decir, son las funciones de
transferencia de la estructura en cada direccion.

Si se estudian dichas componentes en sismogramas telesismicos tanto reales como
sintéticos, es notable que la componente vertical de los registros se comporta
principalmente como una funcion impulsiva, correspondiente a la onda P directa,
convolucionada con las respuestas del instrumento y de la fuente, ademas de una
sucesion de fases con amplitudes mucho menores correspondientes, la mayoria, a
reverberancias y fases convertidas en interfases profundas (Burdick y Helmberger, 1974).
Por lo tanto, el esquema de ecualizaciébn propuesto por Langston supone que la

respuesta vertical de la corteza es aproximadamente igual a
E, (t) = o(t) (3.1-2)

donde &t) es la funcion delta de Dirac. Obviamente existen errores en esta aproximacion,
sin embargo, éstos son tolerables si se compara con las ventajas que proporciona
(Owens et al., 1983). Si se introduce la suposicion (3.1-2) en la componente vertical de

las ecuaciones (3.1-1), tenemos que

D, (t) = 1(t)=S(t). (3.1-3)

Esta aproximacion sera mas exacta en la medida que no existan contrastes de velocidad
importantes en interfases intermedias del modelo, aproximadamente mayores a 2 Km/s
(Langston, 1979). De existir éstas, generarian fases convertidas y multiples de
considerable amplitud que harian mas complejo al componente vertical del
desplazamiento.

En la ecuacién (3.1-1) se supuso que los tres componentes del desplazamiento poseen el
mismo efecto de fuente y de instrumento. Entonces, utilizando la ecuacion (3.1-3) se
pueden deconvolucionar estos efectos de los componentes radial y transversal, aislando
las funciones de transferencia, o sistemas, correspondientes a la estructura en las
direcciones horizontales (ver secciones 1.5-iii y 1.5-iv ecuaciones 1.5-12 y 1.5-17). El
cociente espectral que efectia de manera aproximada esta operacion, para las funciones

de transferencia de la estructura en direcciones radial y transversal, es:
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_ DR(C‘)) ~ DR(a))
Exl@) =100 S(a) D, (@) (3.1-4)
E (0))— DT(CO> - DT(w) |
"= 1(0) ()~ Dy (@)

Con el fin de controlar el contenido de frecuencias en las funciones de receptor, se
emplea una campana Gaussiana que juega el doble papel de filtro pasa bajas, y sefial de
entrada para el sistema del que se trate, ya sea Er(w) 0 Et(w). Para el caso de la funcion

de receptor radial se tiene que

Dy (@)
D, (o)

E':(0)= -G(w) (3.1-5)

donde E'r(w) es la funcion de receptor radial de la Tierra, y la G(w) es el espectro de la

campana Gaussiana cuya expresion en el dominio del tiempo es

2
G(t) = Cexp— ﬁ[tt_—tsj (3.1-6)

donde ts y t, son el desfasamiento temporal y el periodo caracteristico de la campana
respectivamente, y la £ es una constante de normalizacion que depende de t,.

El cociente mostrado en la ecuacion (3.1-5) es numéricamente inestable. Esto se debe a
la divisibn que supone el procedimiento de deconvolucién, en la que puede haber
nameros muy pequefios como denominador, esto es, en el espectro del componente
vertical. Para evitar dicha inestabilidad, se aplica un artefacto numérico conocido como
nivel de agua (water-level) cuya unica funcién es fijar un valor minimo que pueda tomar

dicho espectro. La expresion que establece este nivel se muestra a continuacion

Di(®) - D, (@)
D (o)

E'. (o) = .G(o) (3.1-7)

donde

g, (@) = max| D, (@) D, (@), ¢-max([D, (@) D, (@)}
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La constante c determina el nivel de agua yﬁv(a)) representa el complejo conjugado
de D, (w). Normalmente, el parametro c toma el valor de 0.01 (Langston, 1979).

Originalmente, la técnica presentada para estimar la deconvolucion (ecuacién 3.1-7), fue
sugerida por Helmberger y Wiggins (1971) y por Dey-Sarkar y Wiggins (1976).

Las curvas resultantes de esta manipulacion matematica, ya sea la funcién de receptor
radial o la funcion de receptor transversal, no son mas que una version escalada de su
correspondiente componente del desplazamiento, con los multiples que arribaron al

receptor como P eliminados (Ammon, 1991).
iv) Andlisis del contenido de una funcién de receptor.

En el trabajo anteriormente citado de Charles Ammon (1991), se analizan los
componentes del desplazamiento radial y vertical para la incidencia de una onda P desde
el punto de vista del trazado de rayos. El dice que dichos componentes en el dominio del

tiempo estan definidos por
Z(t) = 2 zs(t-t,)
k=0

RO = DRt -t,)

donde Z(t) y R(t) representan los componentes vertical y radial del movimiento
respectivamente, s(t) es la funcién de fuente, tx es el tiempo con que arriba el k-ésimo
rayo (k=0 es la onda P directa), y la suma hasta n, representa la suma de n rayos que
alcanzan el receptor. La magnitud del k-ésimo rayo en cada componente esta dada por z
y r.. Estos dos componentes, para un modelo simple de una capa horizontal sobre un
semiespacio en el dominio de la frecuencia, y considerando Unicamente tres arribos: el de

la onda P directa, el de la conversion Ps, y el del primer multiple P, se expresan como
R(@) = 1|1+ e ™" + et | (3.1-8)

o o —

Z(w) = zo[1+ 267" + e iwts] (3.1-9)

S
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en donde fp:rp/r0 y f=r,/r, de manera analoga que para las amplitudes

normalizadas del componente vertical. Dado un dngulo de incidencia muy pequefio, como
el que describen los telesismos en la base de la corteza, se puede asumir que la amplitud

de la onda convertida Z, registrada en el componentes vertical es muy pequefia. Ademas,

se sabe que las amplitudes normalizadas para la P directa son iguales, esto es que

A

r :2p. Por lo tanto, introduciendo estas consideraciones en las dos ecuaciones

anteriores (3.1-8) y (3.1-9), sustituyéndolas en el cociente espectral definido en la

ecuacion (3.1-5), que se puede reescribir siguiendo la nueva nomenclatura como

H(w)=%,

y tomando exclusivamente los términos de grado menor que dos de la expansion (1+x)™* =
1-x+x%-x%+... utilizada para el denominador; se tiene que la funcién de transferencia en

direccion radial del modelo estudiado H(w), es
r0 A ot
H(w) = Z—[1+ fe k], (3.1-10)
0

cuya expresion en el dominio del tiempo (ecuacion 3.1-11) nos muestra lo que se habia
dicho anteriormente del contenido de una funcion de receptor: es una version escalada
del componente horizontal correspondiente, con los mdltiples P removidos; comparar

ecuacion (3.1-10) con ecuacion (3.1-8).
r .
h(t) = Z—[5(t) +ES(t-,)]. (3.1-11)
0

Esta demostracion matematica puede ilustrarse comparando los componentes radial y
vertical de un sismograma sintético, con la funcién de receptor obtenida a partir de ellos.
Para un modelo simple, como el que se habia supuesto anteriormente de una capa sobre
un semiespacio, donde el espesor de la capa es de 40 km, se tiene que la funcién de

receptor y los componentes correspondientes son:
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Componente vertical
@ \/ e NP N

Componente radial

2r Fase removida

A \/A\ Funcién de receptor
0 N A
N

N

5 10 15 20 25 30 35 40
Tiempo (seg)

Fig. 3.2 Componentes radial y vertical del desplazamiento para un modelo simple
(ver texto), comparados con la funcién de receptor obtenida a partir de ellos.
Nétese la remocion de las fases que arribaron como P a la superficie.

Para nombrar con propiedad y sin confusibn a cada una de las fases relevantes que
aparecen en una funcién de receptor se va a seguir, a lo largo del trabajo, la
nomenclatura que aparece en la figura 3.3. En esta figura también se muestran las
trayectorias que describen los rayos asociados a dichas fases. La interfase denominada

“h” podria representar al Moho, interfase que en este trabajo es un objeto de estudio

relevante.
v Receptor
Superficie libre
— Ondas P
— Ondas S
Interfase h

PpPhs PsPhs PsShs Pp Ps
PpShs

Fig. 3.3 Trayectorias correspondientes a las fases directas y primeros
multiples en una capa sobre un semiespacio. Se muestra también la
convencién usada para la nomenclatura de cada fase.
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Si se analiza con cuidado la nomenclatura que aparece en la figura 3.3, las letras
mayusculas, a excepcion de la primera, representan el tipo de onda reflejado en la
superficie libre; las letras mindsculas que suceden a la primera letra, representan al tipo
de onda refractado en la superficie “h”; las letras mindsculas que suceden a la letra “h”,
representan el tipo de onda reflejado en la superficie del mismo nombre; y la primer letra,

que siempre es “P”, representa a la onda incidente del semiespacio.

3.2 Estructuras inclinadas.

Recientemente, el andlisis de funciones de receptor obtenidas a partir de registros de
banda ancha ha sido aplicado en sitios donde la suposicion de homogeneidad y
horizontalidad de la estructura no se apega al marco tectonico y geoldgico existente
(Ammon, 1985; Owens et al., 1988; Lapp et al., 1990; Zhang y Langston, 1995; Bump y
Sheehan, 1998). Por esta razén se han estudiado los efectos que provoca, en las
funciones de receptor radiales y transversales, la existencia de interfases inclinadas con
respecto a la superficie libre (Langston,1977; Owens y Crosson, 1988). En 1992, J. F.
Cassidy realizé una serie de experimentos numéricos (Cassidy, 1992) que lograron
identificar y cuantificar dichos efectos, estableciendo las relaciones de dependencia que
hay entre una funcién de receptor obtenida sobre una estructura inclinada, y la posicion

relativa entre el epicentro telesismico y la estacion sismica (back-azimuth y distancia

epicentral).
Superficie libre Receptor
W P Y 4 > E
V,=5.0 km/s
20 km. V.=2.89 km/s
p=2.53 g/cm®

V,=6.5 km/s

V=3.76 km/s
s 3 20 km.
p=2.8 g/cm Inclinacion 15°
V,=8.0 km/s
Onda P V=4.63 kmsls Onda P
. - p=3.3 g/cm “ in?
downdip updip

Fig. 3.4 Modelo de corteza utilizado en el ejemplo para ilustrar los efectos
producidos por la capa inclinada en las funciones de receptor radial
y transversal, (tomado de Cassidy, 1992).
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Para entender con claridad estos efectos, analicemos un caso particular de dos capas
sobre un semiespacio, donde la frontera intermedia esta inclinada 15° hacia el este y la
mas profunda es horizontal, como se muestra en la figura 3.4.

Las fases que aparecen mas adelante en las funciones de receptor sintetizadas para este
ejemplo, seran indicadas de la siguiente manera: con la letra “H”", las fases convertidas en
la frontera horizontal, y con la letra “I”, las convertidas en la frontera inclinada. En
términos generales, la existencia de una interfase inclinada por debajo del detector afecta
a las funciones de receptor de tres maneras diferentes:

1) Las amplitudes y los tiempos de arribo de las fases convertidas Ps dependen
tanto del BAZ (back-azimuth) como del A (distancia epicentral); las ondas P viajando en
direccion “updip”, esto es con un BAZ de 90" en nuestro ejemplo (figura 3.4), generan las
amplitudes y los tiempos de arribo mas grandes en las fases Ps (ver figura 3.5); las ondas
P viajando en direccién “downdip”, es decir con un BAZ de 270’ (figura 3.4), generan las
amplitudes y tiempos de arribo mas pequefios para las fases Ps (ver figura 3.5). La
variacion de la amplitud de dichas fases depende principalmente del angulo de
inclinacién de la estructura, mientras que la variacién de sus tiempos de arribo depende
tanto del mismo &ngulo, como de la profundidad de la interfase. En general, las fases Ps

originadas a grandes profundidades experimentaran grandes variaciones en sus tiempos

T l T 1 LI T T LI | T l 17T 17T 7T 7T 17T 7T 177
Funciones Radiales Funciones Transversales
P
A [ H BAZ P [ H
AN AN 0° A
)
0
N A 5 | A
|\ A 90°
A A\ 135° LA
_Jﬁ‘\ A A 180° —"—m,
,“ N 225° N,
“ N\ 270°
=~ N\ 315° F—~—"
0 4 8 0 8
1 I 1 1 1 t | 1 1 ] ] | l L1 | I 1
Tiempo (seg.) Tiempo (seg.)

Fig. 3.5 Variacion azimutal provocada por una interfase inclinada (ver figura 3.4)
en las funciones de receptor radiales y transversales. La letra “P” representa
a la fase P directa, la “I” a la fase Ps convertida en la interfase inclinada,

y la “H” a la fase Ps convertida en la frontera horizontal. La distancia
epicentral utilizada es de 4 =45", (Tomado de Cassidy, 1992).
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de arribo dado un incremento ya sea del BAZ o del A. Las variaciones en dichos tiempos
para diferentes BAZ no se aprecian bien en la figura 3.5 ya que la inclinacion de la
interfase es pequefa. Ademas, solo se presentan las fases directas Ps; la variacién
temporal es mucho mas notoria en los sucesivos multiples que no aparecen en dicha
figura.

2) La amplitud de la onda P directa en las funciones de receptor radiales,
depende del BAZ con que incida el frente de ondas en la base de la estructura. Esta
dependencia se hace mas clara para inclinaciones mayores de 30°, o para interfases
inclinadas que presenten un contraste acustico importante. Como se puede ver en la
figura 3.5, la amplitud minima de la onda P directa aparece cuando el frente de ondas
incide en direccion “updip”. Por el contrario, la maxima amplitud aparece cuando viaja en
direccion “downdip”. No hay que perder de vista que esto es asi de claro para un modelo
tan simple como el que se esta estudiando. Si se tratara de un modelo que tuviera
multiples interfases inclinadas en diferentes direcciones, el patron de dependencia seria
mucho mas complicado.

3) Las capas inclinadas deflectan las ondas P y S del plano radial-vertical,
introduciendo de esta manera un componente transversal en el movimiento del terreno.
Las amplitudes de la funcion transversal son cero para incidencias de ondas P en
direccién “updip” o “downdip”, y son maxima en las direcciones perpendiculares a ésta, es
decir, con BAZ=0"y BAZ=180" en nuestro ejemplo. Nétese la aparicion de los arribos de
la onda P directa y de la conversién Ps en la interfase inclinada, dentro de la funcion de
receptor transversal (figura 3.5). También es importante distinguir en esa figura que, las
fases Ps convertidas en la interfase horizontal practicamente no son deflectadas por la
interfase inclinada. De ahi que su efecto en la funcién de receptor transversal sea
insignificante.

Todos estos efectos que aparecen en las funciones de receptor ante la presencia de
estructuras de este tipo, son una herramienta poderosa para complementar el analisis y
el modelado de estas curvas. Si se dispone de una buena cobertura azimutal, es posible
hacer comparaciones cualitativas entre todas las funciones para deducir la existencia, en
el caso de que asi lo indiquen las evidencias, de una estructura mas complicada que un
simple modelo de capas paralelas y horizontales. En el modelado de estas funciones
también es de gran importancia identificar el origen de las fases mas prominentes que

aparezcan. Esto es, saber la trayectoria que debioé tomar cada rayo para generar cada
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una de las fases. Esto reduce la incertidumbre de que el modelo que responda mejor a

las funciones de receptor observadas sea el apropiado.

3.3 Identificaciéon de fases.

Como ya se dijo en la seccién anterior, resulta importante saber de dénde proviene cada
una de las fases que aparecen en una funcién de receptor. En una funcidon generada a
partir de un modelo tan simple como el que se usé en la figura 3.2, identificar dichas
fases es sencillo. Sin embargo, para modelos que contengan una mayor cantidad de
capas ya no resulta tan obvio. Por esta razon, y con el afan de aportar mas veracidad a
los resultados que del modelado de las observaciones se obtengan, se desarrollé un
programa computacional que permite generar funciones de receptor sintéticas de manera
aproximada, aportando la informacién necesaria de cada fase que permite identificar su
procedencia. Estas funciones son aproximadas debido a que la cantidad de trayectorias
que considera es limitada, depende de la cantidad de interfases que posea el modelo.
Dichas trayectorias fueron previamente seleccionadas por ser las que, en la mayoria de
los casos, debieran arribar a la superficie libre con mayor amplitud. Cabe destacar que
este algoritmo no fue ideado con la finalidad de introducir otro procedimiento que permita
crear sismogramas sintéticos, equivalente a los propuestos por Haskell (Haskell, 1962) o
Kennett (Kennett, 1983), sino que estuvo basado exclusivamente en consideraciones
fisicas que permitieran identificar las fases mas relevantes en una funcion de receptor. A
continuacion se describe la manera como funciona este programa.

El programa, nombrado FUNREC, comienza por calcular los tiempos de arribo de cada
una de las fases que fueron seleccionadas utilizando las trayectorias que describen los
rayos correspondientes. Antes de explicar cdmo lo hace, es importante decir cuales son
aquéllas que considera FUNREC. El total de las trayectorias esta dividido en cinco grupos
por la semejanza en sus recorridos. Estos recorridos quedan ilustrados en la figura 3.6,
donde aparecen esquematicamente representados los rayos de las ondas dentro de un
modelo particular de tres capas sobre un semiespacio, con las conversiones que sufren al
reflejarse o refractarse. La trayectoria que se encuentra en cada cuadro, es solamente
una de las que comprenden a cada grupo. Por ejemplo, en el caso de los grupos uno y
dos, el resto de las trayectorias de cada grupo que no aparecen en la figura, son aquellas

donde la conversiéon de la onda se da en las
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GRUPO 1 GRUPO 2 GRUPO 3

Superf. libre Superf. libre Superf. libre
p S

Moho Moho Moho

GRUPO 4 GRUPO 5

Superf. libre Superf. libre

[ Y /A5
[V

Fig. 3.6 Diagrama que muestra las trayectorias seleccionadas en el programa subdivididas en
cinco grupos. Para cada grupo de ondas aparece so6lo una de las trayectorias que
lo comprenden. Para deducir el resto correspondiente a cada grupo, ver texto.

interfases restantes. En el caso de los grupos tres y cuatro, las demas trayectorias son
aquellas donde la segunda reflexion se lleva a cabo en el resto de las interfases. Y
finalmente, en el caso del grupo cinco que es el mas grande y complicado, todas las
demds trayectorias que no aparecen son las que sufren la segunda reflexion en las
interfases restantes, sin dejar la conversion posterior que tienen en las sucesivas
interfases suprayacentes.

Cabe destacar que, dentro del resto de las interfases que deben considerarse para
deducir las demas trayectorias, esté incluida la que define el contacto de la Ultima capa
con el semiespacio (Moho). Asi quedan incluidos los multiples de primer orden PpPms o
PpSms entre otros. La cantidad de trayectorias esta en funcién de la cantidad de capas

que tenga el modelo. De esta manera, para un modelo que tenga “n” capas, la cantidad
de trayectorias consideradas es: 5n+(n-1)+(n—-2)+ ... +[n—(n—1)]. No hay que

olvidar que en todos los casos, el tipo de onda incidente desde el semiespacio es P, por
las razones que ya fueron argumentadas en la seccion (3.1-ii).

Ahora bien, el calculo de los tiempos de arribo se hace obteniendo el parametro de rayo
gue describen las ondas dentro del modelo a partir de las propiedades elasticas

previamente definidas y del &ngulo de incidencia desde el semiespacio. Asi, se calculan
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las distancias que recorren las ondas P y S en todas las capas. Conociendo ademas las
velocidades de propagacion o y B en todo el modelo, entonces se dividen las distancias
calculadas entre las velocidades correspondientes para saber los tiempos buscados. Es
importante mencionar la correccién temporal que debe hacerse a los tiempos de arribo de
cada fase por haber comenzado su recorrido a través del modelo en tiempos y sitios
diferentes (ver figura 3.7). La figura 3.7 muestra claramente cémo los multiplos PsSmp y
PpPmp entran al modelo antes que la fase Pp directa. En el caso del primer multiple
mencionado, el tiempo A4t es precisamente el lapso que debe restarse al tiempo total de
recorrido de dicha fase, para que el tiempo relativo entre ella y la onda P directa que
aparezca en la funcion de receptor sea el correcto. Una correccion similar debe hacerse
para cada una de las otras trayectorias.

El siguiente paso es construir las amplitudes finales para todas las fases, multiplicando
los coeficientes de transmision y reflexién asociados a cada interfase. Por ejemplo, para
construir la amplitud de la fase directa Ps, se considera una amplitud inicial unitaria para
la onda P incidente del semiespacio, se multiplica dicha amplitud por el coeficiente de
transmisién, entre el semiespacio y la dltima capa que implica una conversiéon P-S, se
multiplica el resultado de esa operacion por el coeficiente de transmision S-S entre la
segunda y tercera capa, y se guarda esa cantidad. Notese que no se multiplicé por el

ultimo coeficiente de transmisién S-S entre la primera y segunda capa. Asi como se

Superficie libre
Ondas P —
Ondas S —
Moho
AX
/ AN=—
AX oy

Fig. 3.7 Figura donde se muestra la correccion temporal para la fase PsSmp. Correccion que
debe aplicarse también a cada una de las otras trayectorias consideradas por FUNREC para
gue los tiempos relativos entre las fases dentro de las funciones de receptor sean los
correctos. o3 es la velocidad de propagacion para las ondas P en el semiespacio.

mostro para este caso sencillo, se construyen todas las amplitudes restantes, sin incluir el
ultimo coeficiente de transmision justo antes de llegar al receptor. Todos los coeficientes

que se emplearon fueron calculados a partir de las propiedades elasticas del modelo y de
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las expresiones para los coeficientes de reflexion y transmision referidos al final de la
seccion (1.4-v). Una vez calculadas todas las amplitudes, se separan en dos grupos. Por
un lado aquellas fases que arribaron a la primera capa, al final de su recorrido, como
onda P, y por el otro, las que arribaron al mismo punto como onda S. Entonces el
programa crea dos series temporales de impulsos. Dichos impulsos estan ubicados,
dentro de la serie, en el sitio que indiquen los respectivos tiempos de arribo, y sus
amplitudes son precisamente aquellas que ya fueron calculadas.

A partir de este momento, gran parte del resto del programa queda esbozado en la figura
3.8, que dice lo siguiente. Una vez que se tienen las dos series impulsivas, una para los
arribos P y otra para los arribos S, se utilizan ambas series por separado como entrada
para la funcion de transferencia de un modelo que contiene a una capa sobre un
semiespacio. Las propiedades y dimension de la capa en la funcién de transferencia
mencionada son las mismas que posee la primera capa de nuestro modelo estratificado,
y las propiedades del semiespacio, para la funcién de transferencia, son las propiedades
gue tiene la segunda capa del mismo modelo estratificado. Asi, proporcionandole ademas

el angulo con que inciden cada una de las fases a la primera capa del modelo en

Espectros de
los componentes

Serie de impulsos -
ondas P \'\,\I\W\/\]\I\I\W\[\V R
Funcion _de Espectros del
— transfere_nma d_e sismograma sintético
capa-semiespacio /]
\%
[’W\/V\J\M,\/\f’\ R

_|_

Espectros de
los componentes N
Serie de impulsos
“ondas S” /\,JV‘W\,W\,JW\/V‘
R

Funcién de

J-r'-rr'-l-,—'—'-r‘— — | transferencia de

capa-semiespacio J—
\Y

Fig. 3.8 Diagrama que esquematiza parte del funcionamiento del programa FUNREC (ver texto).
Partiendo de dos series temporales impulsivas, se generan las componentes radial y
vertical de un sismograma sintético. La parte restante del programa opera
con dichas componentes para generar una funcién de receptor.
cuestion, se obtienen las cuatro componentes correspondientes a los dos sismogramas

generados, uno para las incidencias S y otro para las incidencias P. Los espectros de los
dos componentes radiales se suman, asi como los espectros de los dos componentes

verticales. De esta manera, al final se tienen la componente radial y la componente
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vertical del sismograma sintético para el modelo estratificado, incluyendo solamente las
trayectorias consideradas por FUNREC.

Lo unico que resta del programa es, a partir de los componentes radial y vertical del
desplazamiento, construir la funcién de receptor radial. Esto se lleva a cabo efectuando la
operaciéon mostrada en la ecuacién 3.1-5, donde no se incluye el nivel de agua por
tratarse de un problema sintético. En este caso el cociente se comporta de manera
estable.

FUNREC, para elaborar la funcién de receptor, parte directamente de los espectros de
los componentes. Sin embargo, al igual que en un caso con informacién real en donde se
tienen inicialmente los componentes en el dominio del tiempo para luego trasladarlos al
dominio de la frecuencia, en la figura 3.9 partimos de los componentes temporales del
sismograma con el fin de esquematizar todo el proceso. En esta figura se muestra
simbodlicamente el cociente espectral y el filtrado con el espectro de la campana
gaussiana. Al final, a través de la transformacién inversa de Fourier, se obtiene la funcion

de receptor aproximada que proporciona el programa descrito.

Componente R Espectro de R
FFT
_> Espectro de gaussiana Funcidn de receptor radial
X FFT*
FFT
Componente V Espectro de V

Fig. 3.9 Diagrama donde se muestra como FUNREC lleva a cabo la construccion de la funcién
de receptor. No utiliza el nivel de agua por tratarse de un caso sintético, donde no existe
inestabilidad del cociente. Comparar este diagrama con la ecuacién 3.1-5.

En seguida se muestra una comparacion (figura 3.10) entre una funcidon de receptor
obtenida con FUNREC y otra obtenida con el método de las matrices de propagacion de
Kennett (Kennett, 1983). Ambas funciones fueron generadas con el mismo modelo,
definido en la tabla 3.1.

En dicha comparacion se puede aprecia la enorme semejanza que existe entre las dos
curvas. Esta aproximacion sera asi de buena mientras la complejidad del modelo no sea
muy grande. De lo contrario, los grupos de trayectorias seleccionados comenzaran a ser
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insuficientes para reproducir con tal fidelidad el fenémeno. No hay que perder de vista
que el objetivo de este programa es identificar la procedencia de las fases mas
importantes que aparecen en una funcion de receptor. Por esta razén, FUNREC genera
un archivo donde se especifica el tiempo de arribo para cada fase junto con la amplitud
que posee en el instante previo a incidir, al final de su recorrido, en la primera capa.
Ademds, a cada pareja tiempo-amplitud la asocia al nUmero de grupo y dentro del grupo,
al nimero de arribo del que se trate cada pareja. De esta manera se puede saber con

precisién cual fue la trayectoria descrita por todas las fases consideradas.

Capa Velocidad de Ondas | Velocidad de Ondas Espesor Densidgd
P(Km/s) S(Km/s) (Km) (gricm®)
1 6.75 3.90 15.00 3.5
2 7.10 4.10 15.00 3.7
3 7.44 4.30 15.00 3.9
Semiespacio. 8.31 4.80 0 4.4

Tabla 3.1 Modelo de tres capas sobre un semiespacio utilizado para generar las dos
funciones de receptor radiales mostradas en la figura 3.10. Una de ellas construida con
FUNREC y la otra con la técnica de las matrices de propagacion de Kennett (Kennett, 1983).

Haciendo un analisis espectral de las dos funciones de receptor mostradas en la figura
3.10, notamos que la aproximacion de FUNREC es igualmente buena en el dominio de la
frecuencia. La semejanza de los espectros de fase es muy grande, mientras que la de los
espectros de amplitud, aun sin dejar de ser buena, no lo es tanto como la anterior. El
desajuste de los espectros de fase pareciera ser ligeramente mayor para frecuencias mas
altas (3 Hz.) en contraste con los espectros de amplitud, cuyo desajuste se mantuvo del

mismo orden en todas las frecuencias analizadas (0-3 Hz.).
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1.4+
ﬂ FUNREC ---
Kennett ——

1.0

Amplitud
()]
I

5 10 15 20 25 30 35
Tiempo (Seg.)

Fig. 3.10 Comparacion de dos funciones de receptor radiales para el mismo
modelo (tabla 3.1). Una obtenida con FUNREC, y la otra con el método
de las matrices de propagacion de Kennett (Kennett, 1983).
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Capitulo 4 4.1 Determinacién de la estructura terrestre

4.1 Introduccién, determinacion de la estructura terrestre.

Las ondas sismicas al propagarse en el interior de la Tierra van acumulando mucha
informacién. Su comportamiento, que es mateméticamente predecible gracias a los
modelos tedricos desarrollados, permite determinar la estructura interna del planeta con
mucha resolucion, estableciendo ciertas propiedades elasticas de las rocas. Un modelo
es una representacion matematica de un fendmeno fisico observado. Los modelos estan
asociados a conjuntos de parametros o cantidades fisicas que normalmente describen
alguna cualidad fisica del material o su distribucién y forma tridimensional en una regién
determinada.

La sismologia, al tener la posibilidad de establecer dicha distribucién para ciertas
propiedades fisico-elasticas del interior, como lo es la densidad, la velocidad de
propagacioén, la compresibilidad o las dimensiones espaciales de aparatos geoldgicos,
conforma la disciplina cientifica mejor dotada de recursos para proporcionar modelos
estructurales del interior del planeta con la mas alta resolucién.

La parte superficial de la corteza se ha estudiado ampliamente con técnicas desarrolladas
por la industria del petréleo. Incluso, experimentos de reflexibn semejantes a los que se
emplean en la busqueda de yacimientos han sido utilizados con el fin de investigar sus
partes mas profundas y entender asi su evolucion tecténica. No cabe duda que la corteza,
a pesar de ser la parte mas superficial y delgada del planeta, posee estructuras muy
complicada, tal y como se describié en el capitulo precedente. No obstante, la parte
superior del manto encierra una complejidad comparable. En dicha zona hay enormes
variaciones en la presion y la temperatura que ocasionan cambios subitos en el
comportamiento elastico de los minerales. Estas variaciones son provocadas
principalmente por los procesos tecténicos que tienen lugar a esta profundidad. Como es
de esperarse, la resolucibn de los modelos va perdiéndose conforme aumenta la
profundidad de investigacion. Para explorar la estructura de la corteza profunda y del
manto superior, son los sismos naturales la Unica herramienta que poseen los sismélogos
para muestrear y posteriormente modelar estas regiones.

Al igual que para el manto superior y la corteza, los terremotos son la fuente de
informacién utilizada para investigar las capas mas profundas del planeta: el manto
inferior y el nicleo. Hoy en dia existen buenas caracterizaciones de sus propiedades
promedio en funcién de la profundidad. Sin embargo, s6lo hasta los Ultimos afios se han
hecho intentos por definir y entender lo que parecen ser pequefias heterogeneidades

laterales en estas zonas tan alejadas de la superficie.
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Es importante que el lector tenga claras las dimensiones medias relativas que hay entre
las diferentes capas conocidas del planeta (figura 4.1). Por esta razén, a continuacion se
proporcionan las profundidades de las discontinuidades elasticas principales del interior
de la Tierra: en la corteza se puede encontrar la discontinuidad de Conrad entre los 15y
20 km; contacto entre corteza y manto (Moho) que puede estar entre los 5y 70 km;
contacto entre manto superior y manto inferior a 660 km; contacto entre manto y nucleo a
2,889 km (discontinuidad en la composicion quimica mas importante de la Tierra);
contacto entre nucleo externo y nucleo interno a 5,155 km; por ultimo el centro del planeta
a una profundidad de 6,371 km.

En este capitulo se describira la manera como pueden utilizarse los registros sismicos
para determinar modelos estructurales del interior de la Tierra. Se hablara sobre la teoria
de inversion en general, y se abordaran algunos métodos empleados por dicha teoria con

el fin de optimar la busqueda de los mejores modelos estructurales. Se establecera

Corteza
<—— Manto superior

Manto inferior

Ncleo externo

Ndcleo interno
6,371 km (centro de la Tierra)

5,155 km

2,889 km

660 km
5-70 km

Fig. 4.1 Corte de la Tierra donde se muestran las profundidades a las
que se encuentran las principales discontinuidades reveladas por la sismologia.

una clasificacion de los métodos separandolos en dos grupos: los métodos de inversion
local, y los de inversion global. Quedaran claramente explicadas las diferencias que

existen entre ambos, asi como las limitaciones y virtudes que posee cada uno de ellos.

91



Capitulo 4 4.1 Determinacién de la estructura terrestre

4.2 Teoria de inversion.

i) Teoria de inversion.
La teoria de inversion es una conjuncion de técnicas matematicas que sirve para obtener
informacién util del mundo, inferida a partir de las observaciones que se tengan de éste.
Dicha teoria est4 determinada por las observaciones y por los cuestionamientos que
matematicamente podamos formular en torno a ellas. Las observaciones, o “datos”, son
conjuntos de mediciones hechas de fendémenos naturales. Los cuestionamientos
quedaran resueltos en términos de valores numéricos que adopten ciertas propiedades
especificas del mundo. Estas propiedades seran llamadas “parametros del modelo”. Por
razones que mas adelante quedaran aclaradas, en la teoria de inversion se parte de la
existencia de una entidad matematica llamada modelo que relaciona (vincula) a los
parametros del modelo con los datos.
El concepto de “teoria inversa” se emplea como el opuesto al de “teoria directa”. Este
altimo esta definido como el proceso en que se predicen los resultados de ciertas
mediciones partiendo de algun principio general (modelo) y de una serie de condiciones
(parametros del modelo) establecidas a priori. La teoria directa constituye la metodologia
que pretende explicar mateméaticamente las observaciones a partir de la perturbacién
deliberada de los valores que definen a los parametros del modelo. En contraste con lo
anterior, la teoria inversa parte de las observaciones (datos) y del marco te6rico que
establezca un modelo, para determinar como finalidad ultima, los valores de sus
pardmetros. El propdsito de la inversién es obtener una estimacién de los valores de los
parametros a través de un proceso iterativo que concluye cuando se consigue un ajuste
satisfactorio entre la respuesta del modelo y los datos observados (Lines y Treitel, 1984).
Con el fin de ilustrar claramente las diferencias que hay entre el planteamiento y la
solucion de un problema directo y de un problema inverso, podemos estudiar el fendmeno
de la variacion de la temperatura en el interior de la Tierra. Supongamos que la
temperatura se incrementa de manera lineal con la profundidad. Partiendo de esto, la

temperatura T se relaciona con la profundidad z de la siguiente manera: T(z)=az+Db,
donde a y b son constantes. Si sabemos que a=01y b=25, entonces uno puede

resolver el problema directo, esto quiere decir, determinar la recta correspondiente a la
variacibn de la temperatura simplemente evaluando la férmula para diferentes
profundidades. El problema inverso correspondiente a este ejemplo podria ser determinar

las constantes a y b partiendo de una serie de lecturas de temperatura hechas en un pozo
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a diferentes profundidades. Queda claro que el problema consiste en ajustar una linea

recta con las observaciones.

Problema directo: Parametros del modelo | —» | Modelo | —» | Prediccion de los datos

Problema inverso: Datos | — | Modelo | — | Estimacion de los parametros del modelo

Fig. 4.2 Diagramas de flujo de los problemas directos e inversos. Ver texto.

La teoria de inversion en geofisica puede verse como el intento por ajustar la respuesta
matematica de un modelo especifico terrestre, con una serie finita de observaciones
obtenidas de la naturaleza. Hay que tener presente que las ecuaciones matematicas que
definen al modelo dependen de cierto nUmero de parametros, y que son precisamente
éstos los que deseamos estimar a partir de los datos observados.

Esquematicamente se pueden representar ambos problemas como se muestra en la
figura 4.2. Es fundamental distinguir que, en la teoria inversa, el fin Gltimo es determinar
valores numéricos desconocidos correspondientes a los parametros que determinan al

modelo, no definir o constituir al modelo en si.
ii) Formulacién de un problema inverso.

Lo primero que debe hacerse es establecer la manera como se manejaran por un lado los
datos, y por el otro los parametros del modelo. Normalmente, los datos no son mas que
una sucesion de valores numéricos equidistantes espacial o temporalmente. Por esta
razén es posible manejarlos como si fueran los componentes de un vector de dimension N
que contuviese toda la serie de N lecturas. De manera similar, los parametros del modelo

pueden considerarse como las componentes de otro vector de dimension M.

Datos: d =[d,,d,.d,.d,,...,d,].

Parametros del modelo: m = [ml, m,,m,,m,,...,my, ]

El principio fundamental del que parte cualquier problema inverso es el siguiente: los

pardmetros del modelo y los datos estadn de alguna forma relacionados. A dicha relacién
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que los vincula se le conoce como modelo. Normalmente, el modelo se expresa a través
de una o mas ecuaciones. Estas ecuaciones son a las que deben responder
simultdneamente tanto los datos como los parametros del modelo.

En problemas reales, los datos y los pardmetros del modelo estan relacionados de
manera complicada. Sin embargo, en términos generales la relacién que guardan puede

escribirse de la siguiente forma:

Q
3

N—
Il

fa

—
N
_
=
3
N—
Il
o ©

(4.2-1)
fL (d, m): 0 y

donde L es la cantidad de ecuaciones necesarias para representar al modelo. Estas
ecuaciones, que sintetizan la relacion que hay entre los datos y los pardmetros del

modelo, pueden escribirse de manera compacta como el vector de ecuaciones
F(J,m): 0. El prop6sito fundamental de la teoria de inversion es resolver o “invertir”
estas ecuaciones en funcion de los parametros del modelo. No se requiere de casi nada,
excepto que las ecuaciones F(J,m):o contengan la informacion suficiente para

determinar univocamente los valores de los parametros. Hasta ahora se ha planteado de
manera general el esquema de inversién que debe desarrollarse para cualquier tipo de
modelo. Como se vera en los siguientes apartados, existen metodologias que
particularizan dicho esquema para resolver exclusivamente problemas de inversion cuyos
modelos mateméticos son lineales o cuando menos linealizables a través de
aproximaciones numeéricas. Esta ramificacibn va a constituir una familia de métodos
denominados “de busqueda local”, capaces de enfrentar principalmente problemas
lineales durante la inversion. Sin embargo, también existen modelos matematicos
altamente no lineales. En estos casos el esquema de inversion debe plantearse de
manera completamente diferente, dando lugar a métodos de inversiébn denominados “de
basqueda global”, cuyo rastreo de la solucion se deriva de otras filosofias. De estos
métodos se hablard més adelante, una vez que se hayan estudiado los de busqueda
local.
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iii) Problema inverso lineal.

Desde ahora hasta que se aborden los problemas altamente no lineales, se estudiaran
exclusivamente los planteamientos de inversion desarrollados a partir de modelos

matematicos de comportamiento lineal o casi-lineal™

, esto es, a partir de modelos que
puedan expresarse, de una forma u otra, a través de un sistema de ecuaciones lineales
como el que se muestra en la ecuacion (4.2-1).

En general, las ecuaciones que describen al modelo pueden ser complicadas. Sin
embargo, en muchos problemas toman formas simples que permiten llegar a expresiones
matematicas que sintetizan facilmente la relaciobn que guardan los datos con los
pardmetros del modelo. La forma implicita lineal es aquella que posee al funcional F

dependiendo intrinsecamente tanto de los datos como de los parametros:

(=N

f(d,m)=0=F _|,

S

donde F es una matriz con dimension LX(M+N). Por otro lado, esta la forma lineal
explicita, en la que los datos pueden quedar como términos independientes del sistema,
acufidndose un nuevo funcional G que opera exclusivamente sobre los parametros del

modelo:
f(d,m)=0=d-Gm, (4.2-2)

donde las letras d, G y m corresponden al vector de datos, a la matriz denominada “Kernel
o nucleo de los datos” y al vector de parametros del modelo, respectivamente.

Los problemas de inversibn mas simples son los que pueden representarse a través de la
ecuacion lineal explicita (4.2-2): Gm = d. Por esto, dicha ecuacion constituye el punto de
partida para los métodos de resolucién de problemas inversos lineales (métodos de
busqueda local). Las diferencias entre los diferentes métodos que existen basicamente
dependeran de la manera como se intente resolver el sistema de ecuaciones implicito en
(4.2-2).

1> Modelos que a través de manipulaciones matematicas, como lo son las expansiones en series, se comportan
de manera linear y es posible expresarlos como sistemas de ecuaciones lineales.
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Antes de proceder al estudio de algunos métodos de busqueda local, se presentan dos
ejemplos sobre problemas de inversidn reales (lineales), sobre fendmenos naturales que
pueden modelarse con un sistema de ecuaciones lineales.

El primero trata de estimar los valores de los coeficientes de una cuadratica que ajusten
mejor con una serie de lecturas de la temperatura a diferentes profundidades en la Tierra.
Este ejemplo es parecido al que fue usado en la seccidn 4.2-i. Siguiendo la nomenclatura
ya establecida, el vector de datos d contiene N lecturas de temperatura, esto es,
d= [Tl,Tz,Tg,...,TN]. Asumiendo que (en contraste con el ejemplo de la seccion
mencionada) la temperatura varia cuadraticamente con la profundidad, entonces tenemos
que T=a+bhz+cz’. Por lo tanto, el vector de pardmetros del modelo queda definido por
m = [a, b,c]. De esta forma se puede establecer el sistema de ecuaciones que debemos

resolver en funcion de los parametros a, by c.

T, =a+bz, +cz?

T,=a+bz, +cz}

(4.2-3)

— 2
T, =a+bz, +czy.

Estas ecuaciones pueden ser expresadas como la ecuacion explicita matricial Gm = d:

1 z, z¢ [T, |
1 2z, 2z . T,
b|=
c
1z, zi| LT

Es importante notar que a pesar de que las ecuaciones son lineales en los parametros del
modelo y en los datos, no lo son en las variables auxiliares “z” que conocemos de
antemano por ser las profundidades a las que fueron hechas las observaciones, lo cual no

impide que podamos desarrollar la ecuacién explicita lineal del problema y resolverla.
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El segundo ejemplo trata de la tomografia acUstica. Esta técnica busca determinar el valor
de ciertas propiedades elasticas de un medio heterogéneo en distintos lugares del mismo,
a partir de los tiempos de viaje que registren una serie de ondas propagadas
estratégicamente en su interior. Supongamos que un muro consta de la union de 16

blogues de igual tamafio (figura 4.2), donde la velocidad de propagacion para las ondas

1 2 3 4
5 6 7 8
Fuente
acustica Receptor
13 14 15 16

Fig. 4.2 Muro compuesto por 16 bloques con diferentes propiedades
elasticas cada uno. Se muestra una sola trayectoria de las 8 posibles en las
direcciones horizontal y vertical para las cuales se tomaron los tiempos de viaje.
(Tomado de Menke W., 1984)

elasticas en cada uno es diferente. El problema consiste en determinar las caracteristicas
elasticas de los diferentes tipos de bloques a partir de los tiempos de viaje que muestren
las ondas acusticas al atravesar el muro a través de los “renglones” y “columnas” que lo
componen.

Los datos en este experimento son 8 lecturas de tiempos de viaje que forman el vector

d= [tl,tz,tg,...,tg]. El modelo supone que cada bloque estd compuesto por un material

homogéneo, y que los tiempos de viaje son proporcionales ya sea al alto o al ancho de
cada bloque, donde la constante de proporcionalidad es la lentitud s;. De esta forma se

tiene un total de 16 diferentes parametros por determinar para conformar el vector
m = [sl,sz,ss,...,sle] . Dicho modelo se puede expresar como un sistema de 8 ecuaciones

simultaneas:
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t, =hs, +hs, + hs; + hs,
t, = hs; + hs; + hs, + hs,

(4.2-4)
t, =hs, + hs; + hs,, + hs,
que expresado de manera matricial siguiendo la forma explicita lineal queda:

Thhhh00000000000O|[s, ] [t
0000hhhh00000000||s, | [t

000hO000hO0OO0OO0OhOO0Oh]

_516_ _t16_
donde “h” es tanto el ancho como el alto de todos los bloques que forman el muro.

Con estos dos ejemplos quedaron concretamente planteados dos problemas reales de
inversion lineal. A continuacion se vera de qué manera es posible obtener alguna solucién
0 cuando menos alguna informacién acerca de los parametros del modelo, fin Ultimo de

un proceso de inversion.
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4.3 Solucién por minimos cuadrados.

El método mas simple para resolver el problema inverso lineal por excelencia, Gm = d,

esta basado en mediciones de la dispersién que hay entre los datos observados d°

y los
datos sintetizados d*" = Gm®', a partir de un conjunto de pardmetros estimados m°®.
Mediante este método se buscan los valores de los parametros que hagan que los datos
sintetizados sean lo mas parecidos a los datos observados. Para poder evaluar este

parecido se define una funcién de error, o de desajuste, que determina la diferencia que
hay entre cada pareja de datos: e, = d™ —d". EI mejor ajuste entre los datos observados

y los datos sintetizados provendra del conjunto de parametros que hagan que la funcién
que aparece en seguida (4.3-1), denominada longitud euclidiana de un vector (en este

caso de “e"), adquiera el valor minimo:

E= Z e?. (4.3-1)

N
i=1
La funcién que se seleccione para evaluar el desajuste entre los datos sintetizados y los
datos reales va a ser determinante en la solucion que se obtenga del problema. Por
ejemplo, existe una serie de funciones de este tipo, llamadas también normas, cuya

expresion general es la siguiente:

1
n

NormalL, = Z|ei|n : (4.3-2)

en donde el valor que adquiera la “n” determinara la norma de la que se trate, ya sea la Ly,
L, o la norma que sea. Si se analiza con cuidado dicha familia de normas, el lector se
dara cuenta que mientras mayor es el orden de la norma, el valor final de ésta se vera
muy afectado por los datos mas dispersos, aquellos que se alejen mas de la tendencia
general. Por el contrario, si se trata de una norma de orden inferior, como la norma L; 6 la
norma L,, entonces el valor final de la funcién de error dependera mas equitativamente de
todas las diferencias y no solamente de las de mayor magnitud. Esto quiere decir que, en
el caso donde existan unos cuantos datos dispersos o erroneos, éstos no afectaran de

manera significativa el valor del desajuste que indique la norma. A los métodos de
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inversion capaces de converger hacia una solucion sin verse afectados por observaciones
alejadas de la tendencia general se les conoce como métodos robustos.

Siguiendo con la solucién por minimos cuadrados, se decia que ésta parte de la
evaluacion de una funcién de error que habiamos llamado longitud euclidiana del vector
“e”. Si no olvidamos que la respuesta de un modelo a un conjunto de parametros esta
dada por d°" = Gm®', entonces la diferencia que define al vector e puede expresarse

como:

e=Gm™ —d*, (4.3-3)

de tal forma que la longitud euclidiana (ecuacion 4.3-1) pueda expresarse a través del

producto interior del vector e que, empleando la ecuacién (4.3-3), nos queda:
E=e'e=(d-Gm)"(d—Gm). (4.3-4)

Si encontramos el valor de los pardmetros que hagan que esta funcién sea minima,
entonces diremos que ese conjunto de valores es la solucion de nuestro problema, ya que
proporciona la respuesta sintética mas parecida a los datos observados. El valor minimo
de la funcién E se obtiene derivandola con respecto a los parametros e igualando dicha
expresion con cero, esto es:

OE

ome 0. (4.3-5)

Sustituyendo la expresion (4.3-4) en (4.3-5), y desarrollando el algebra se tiene

%
%(mTGTGm—dTGm— m'G"d+d"d)=0. (4.3-6)

Efectuando la diferenciacion con respecto a m nos quedan las denominadas “ecuaciones

normales”:

G'Gm=G'd, (4.3-7)

que expresadas en funcion de los parametros del modelo estimados, producen la solucién

general por minimos cuadrados del problema inverso lineal Gm =d:
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m* =[G'G] Gd. (4.3-8)

Un ejemplo que sirve para ilustrar la validez de esta solucién podria ser el problema en el
gue se desea ajustar una serie de datos con una parabola, situacion que ya fue planteada
en uno de los ejemplos de la seccion 4.2-iii. Ahi se decia que el sistema de ecuaciones

lineales a resolver para los parametros era el siguiente:

1 Zl Zi _dl ]

1 2z, 7 . d,
bl=| |, (4.3-9)
. .

1z, z} dy |

donde a, b y ¢, que son los parametros del modelo, corresponden a los coeficientes de la
ecuacion cuadratica d, =a+ bz, +cz’, d;i son los datos conocidos asociados a las
variables auxiliares z;, que también son conocidas en el problema. Hay que recordar que
el sistema de ecuaciones (4.3-9) proviene de desarrollar, para este problema en
particular, la ecuacion general Gm = d.

Construyendo por partes la ecuacién (4.3-8) tenemos que

1 z;, 1z
2
11 o1 ]t R A N 3z, 22
G'G=lz, z, ... zyy|| = | =|Zz X2t 22| (4.3-10)
A RN < | I Y22 Y78 Y7
1 ozy

Por otro lado también tenemos que
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d,
d
11 ...1 21 3,
G'd=|z, z, ... zy ||~ |=| 2z, |. (4.3-11)
22 A | s
Ldn ]

Sustituyendo las ecuaciones (4.3-10) y (4.3-11) en la ecuacién (4.3-8) se tiene que la

solucién por minimos cuadrados para el ajuste con una parabola es:

-1

N Xz 227 | [xq,
m =[cTc['cTd=| 3z £ 528 | |z |. (4.3-12)
X A—l b ZZIZ ZZ? ZZ|4 Zzizdi

Esta claro que para poder conocer los valores numéricos de los parametros estimados
(coeficientes de la cuadratica) hace falta sustituir los valores que demandan las matrices
en la ecuacion (4.3-12), ademas de invertir la matriz cuadrada que esta contenida en la
soluciéon. Es muy importante notar que, a diferencia del sistema original rectangular
surgido de plantear el problema de inversién en forma matricial (ecuacion 4.3-9), la
solucion general lograda a través del criterio de minimos cuadrados (ecuacion 4.3-12)
siempre consistird en un sistema de ecuaciones cuadrado sin importar el problema del
gue se trate. Siguiendo la nomenclatura que indican los corchetes en la ecuacion anterior,

se puede expresar dicho sistema de ecuaciones de la forma algebraica mas habitual:

AX=b. (4.3-13)

Haber reducido el problema de minimizar la funcién objetivo E =e'e a través del criterio
de minimos cuadrados a un sistema de ecuaciones lineales cuadrado, permite resolver
dicho problema empleando cualquier técnica matematica abocada a la resolucién de este
tipo de sistemas. Por ello, en seguida se hard una breve revision de los métodos

numéricos mas conocidos y utilizados.

4.4 Métodos de busqueda local.
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Una de las condiciones necesarias para que la solucién del problema inverso lineal
planteada en la seccion 4.3 (ecuacion 4.3-8) conduzca a un resultado definido y verosimil,
es que el problema tenga solucion Unica. Aunque normalmente son los problemas lineales
los que presentan esta propiedad, existen también otros que aun siendo moderadamente
no lineales son de naturaleza semejante. Para abordar estos problemas existe una serie
de métodos que son capaces de resolverlos explorando muy peculiarmente el dominio de
soluciones. La forma en que dichos métodos encuentran la solucién puede visualizarse
mejor si se piensa que operan iterativamente. En ellos, la busqueda de la solucion
comienza en un punto determinado del dominio de soluciones, esto es, proponiendo un
conjunto inicial de valores para las incégnitas (parametros) del problema, a partir del cual
comenzard su convergencia empleando diferentes criterios de aproximacion segun sea el

método que esté usandose. En la figura 4.3 se muestra

Solucién

4 Funcién objetivo
' (de error) constante

Parametro B

Ruta de convergencia

v

Parametro A

Fig. 4.3 Ruta de convergencia de un método local dentro de un espacio de
soluciones bidimensional. A partir de la aproximacién anterior surge la siguiente.

graficamente la manera como convergen estos métodos que, por depender de una
solucidn inicial, restringen su busqueda a las vecindades de dicha solucién, es decir, a un
sector muy localizado del amplio dominio de soluciones. De ahi reciben el nombre de
métodos de busqueda local.

Probablemente la debilidad mas importante de estos algoritmos es la dependencia tan

grande que hay entre la solucién inicial de la cual parten, y el resultado del proceso. Si se
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trata de un problema de inversién no lineal con solucién no Unica, es decir, con una
vastedad de minimos en la funcion de error, entonces los métodos locales divergirian o se
estancarian en soluciones parciales que se encuentran mas cercanas al valor inicial de
los pardmetros. Ademas, la mayoria de los algoritmos ni siquiera pueden enfrentar dichos
problemas ya que parten de expresar al modelo matematico como un sistema de
ecuaciones lineales, lo que es imposible en los casos de funciones fuertemente no
lineales, incluso cuando se linealicen con expansiones truncadas de primer grado ya que
el error por truncamiento es mayor que el orden mismo de la aproximacion.

A continuacién se estudiaran los métodos numéricos mas empleados para resolver el
sistema de ecuaciones del planteamiento por minimos cuadrados (ecuacién 4.3-8),
ademas de otros disefiados para minimizar la funcion de error en problemas de inversion
lineales o moderadamente no lineales. Normalmente el método de busqueda local recibe

el nombre del método numérico que se esté empleando.

i) Solucidn de sistemas de ecuaciones.

En el apartado 4.3 se vio que al abordar un problema de inversion lineal empleando el
criterio de minimos cuadrados la solucién de dicho problema se reduce a resolver un
sistema de ecuaciones lineales cuadrado de dimensioén n x n, como el que aparece en la
ecuacion (4.3-13), donde n es la cantidad de parametros o incégnitas.

Una clasificacion general de los métodos que existen para resolver sistemas de
ecuaciones lineales cuadrados es la que aparece en la siguiente tabla 4.1. Tal y como
aparecen en dicha tabla, dichos métodos se clasifican en dos grupos: los métodos
directos y los métodos indirectos o iterativos. A continuacién se presenta una breve
explicacion de cada uno.

El método del primer grupo mas difundido para solucionar un sistema de ecuaciones
algebraico es aquel en el gue las incégnitas van siendo eliminadas sucesivamente
haciendo ciertas operaciones elementales (conocidas como operaciones elementales de
renglén) entre las ecuaciones que comprenden al sistema. Estas operaciones son las

siguientes:

a) Multiplicar cualquier rengldén de la matriz de coeficientes aumentada por una
constante.
b) Sumar el multiplo de un renglén con el mdltiplo de cualquier otro renglén y

sustituir cualquiera de los dos.
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c) Cambiar el orden de los renglones.

Los métodos directos son aquellos que siguen el mismo principio de eliminacién, pero
cada uno con peculiaridades que lo distinguen. Por ejemplo, existe un esquema particular

de eliminacion sistematica conocido como Eliminacién Gaussiana. Dicho esquema de

Solucidon de sistemas de ecuaciones

Métodos directos

Métodos indirectos
o iterativos

Eliminacion Gaussiana

Jacobi

Gauss-Jordan

Gauss-Seidel

Escalamiento

Relajacion

Descomposicion LU

Sobrerelajacion

Cholesky

Newton

Newton modificado

Quasi-Newton

Maxima pendiente

Gradiente conjugado

Tabla 4.1 Métodos numéricos para resolver sistemas de
ecuaciones lineales explicados en esta seccion.

eliminacion realiza los siguientes pasos:

1. Aumentar la matriz A de coeficientes n x n con el vector b de términos

mayor de toda la primer columna.

independientes para formar una matriz n x (n+1).

Intercambiar renglones si es necesario para hacer que el coeficiente a;; sea el

. Crear ceros desde el segundo hasta el dltimo renglén en la primera columna,
restando a;; / a;; veces el primer renglon del i-ésimo renglon.
Repetir las mismas operaciones explicadas en los pasos 2 y 3 del segundo
hasta el penultimo renglén, colocando los coeficientes de mayor magnitud en la
diagonal principal intercambiando renglones (considerando Unicamente los

renglones del j hasta el n), y entonces restar a; / a; veces el j-ésimo renglon del
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i-ésimo creando ceros en todas las posiciones de la j-ésima columna por debajo
de la diagonal.
5. Una vez que se tiene como resultado una matriz triangular superior, se lleva a

cabo una sustitucion hacia atras para conocer el valor de todas las incégnitas.

El método de Gauss-Jordan que es una variante del de Eliminacion Gaussiana, es
adecuado para resolver de 15 a 20 ecuaciones simultaneas. En el, los elementos que se
encuentran por encima de la diagonal principal se hacen cero al mismo tiempo que se
hacen cero los que estan por debajo de la diagonal. Normalmente los coeficientes de la
diagonal se hacen uno durante dichas reducciones, convirtiendo asi la matiz de
coeficientes en la matriz identidad. Cuando esto se ha logrado, los elementos
correspondientes a la columna derecha, la de los términos independientes, son el vector
solucion del sistema.

Cuando la matriz de coeficientes posee numeros de diferentes érdenes, se produce un
error considerable de redondeo a la hora de hacer las reducciones habituales. Para evitar
esto, antes de comenzar la eliminaciones se escala renglén por renglén de tal forma que
las cantidades de cada uno sean de magnitud comparable. Se puede dividir todo el

renglén entre la magnitud mayor que haya en dicho renglén, dentro de la matriz sin

ampliar, afectando también al elemento del vector independiente b . Este método se
conoce como el de Escalamiento y evita o disminuye errores de redondeo en sistemas
que poseen soluciones exactas.

Otra modificacion del método general de eliminacion es la Descomposicién LU. Consiste
en expresar a la matriz de coeficientes A como la multiplicacion de dos matrices
triangulares, una inferior L y otra superior U. Existen muchas formas de descomponer una
matriz de esta manera, sin embargo, el procedimiento que sigue el método de
Descomposicién LU permite llegar a la solucion del sistema facilmente. La razén por la
gue este método es muy recurrido en programacion, es porque el espacio de memoria
necesario puede ser economizado. No hay necesidad de guardar los ceros que aparezcan
en cualquiera de las dos matrices triangulares, y los unos de la diagonal principal de la
triangular superior tampoco. Las férmulas generales para obtener los elementos de las
dos matrices L y U correspondientes a la matriz de coeficientes A de un sistema de n

ecuaciones son:
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j-1
|ij:aij_kz,;‘|ikukj’ j<i, i=12,...,n
i-1
a; — L, Uy
u. = ) szl k ~kj , i> j, j:2,3,...n.

ij |

Para j=1, laregla para | se reduce a

y para i=1, la regla para u se reduce a

T TS
1j = = .
Ill a11

En las ecuaciones anteriores las letras u corresponden a los coeficientes de la matriz
triangular superior y las letras | a los coeficientes de la matriz triangular inferior. Una vez

descompuesta la matriz de coeficientes en las matrices L y U, todo esta listo para obtener

la solucién para cualquier vector de términos independientes b dado. La matriz L es un
registro de todas las operaciones que deben efectuarse a la matriz A para obtener la

matriz U. Entonces, para llegar a la solucién del sistema se deben aplicar estas mismas
operaciones al vector b para obtener un nuevo vector b'. Una vez hecho esto, se
aumenta la matriz U con el vector b' y se hace una sustitucion para atras obteniendo la

solucién buscada. Las ecuaciones generales para reducir el vector b son:

i1
b — I b
b :@, i=23..n

bll = 1/'11-

En contraste con los métodos directos de eliminacion se tienen los métodos indirectos o
iterativos que resuelven los mismos sistemas de ecuaciones pero de una manera mas
eficiente, sobre todo si el sistema por resolver es poroso, esto es, si contiene una gran
cantidad de ceros como coeficientes. Dichos métodos, ademas de ser econdémicos en
cuanto a memoria de almacenamiento requerida por la computadora, pueden ser

aplicados en la resolucion de sistemas de ecuaciones no lineales.
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El primer método de los que se veran de esta familia se conoce como el método de
Jacobi. En él, para resolver un sistema de N ecuaciones con N incognitas, se deben
acomodar los renglones del sistema de tal forma que los elementos de mayor amplitud se
encuentren en la diagonal principal de la matriz de coeficientes ampliada. Una vez
reordenado el sistema, se despeja de cada renglon la incognita situada en la diagonal

principal, quedando el sistema de la siguiente forma matricial:
x" =p— Ax™,

donde el vector b contiene la parte inhomogénea, y la matriz A los coeficientes del
sistema (sin ampliar). Una vez hecho esto, las aproximaciones sucesivas para la solucion
se obtienen a partir de un vector solucién inicial que sera sustituido en cada una de las
ecuaciones para generar una nueva serie de valores de las incognitas. Numéricamente

esto se logra empleando la siguiente expresion:

b- N
;_ —

Xi(n+1) —

La condicion suficiente para garantizar la convergencia del método es que el nimero que
se encuentre en la diagonal principal dentro de cada renglébn sea mayor, en valor
absoluto, que la suma del resto de los elementos del mismo renglon. Expresando dicha

condicion en forma matematica se tiene

N

2yl > Yl i=12,.. N
=t
j#i

Una modificacion sencilla de este método conduce a otro conocido como el algoritmo de
Gauss-Seidel. Este algoritmo hace que la convergencia hacia la solucion del sistema sea
mas rapida. La modificacidn consiste en calcular la aproximacién de la variable en turno
por sustitucién, de la misma manera que en el método anterior, pero en este caso
utilizando siempre la aproximacién mas reciente del resto de las variables que se

requieran. Este proceso iterativo queda matematicamente expresado como
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ey _ B iai (n+) ZN:ﬂ ™ n=12 4.4-1
Xi - a - iy XJ _. . j XJ ) n=1¢,... ( i )
ii =1 “ii j=i+1%i

Existe otro método iterativo que converge mas rapido que el de Gauss-Seidel. Se conoce
como el método de Relajacion, y aunque provee ciertas ventajas, desafortunadamente no
es facil de adaptar a una aplicacion de cémputo. Sin embargo, este método tuvo una gran
importancia histérica por establecer nuevas bases para el desarrollo de otros mas
poderosos. Su esencia consiste en mejorar el error que vaya acarreando cada una de las
variables durante el proceso iterativo. En contraste con el método de Gauss-Seidel, en
éste no se despejaran las incognitas sino que se colocaran todos los términos del sistema
al lado izquierdo, igualandolos con cero. Después, se divide cada una de las ecuaciones
entre su coeficiente mas grande (en valor absoluto) cambiandolo a signo negativo en caso
de que no lo sea ya. De esta manera se tiene en cada ecuacion a una de las incognitas
con coeficiente unitario. A continuacién se elige un conjunto inicial de valores para las
variables del sistema y se evallGan obteniendo una serie de resultados, que por ser la
primera aproximacion, seran diferentes de cero en cada ecuacion. A cada uno de éstos se
le llama residuo R. El método recibe el nombre de relajacién porque hard los cambios
pertinentes a la variable en cuya ecuaciéon se haya obtenido el residuo mas grande con el
fin de hacer que este residuo se relaje, esto es, que valga cero. El valor que debe tomar la
incognita es precisamente el valor del residuo, ya que con el menos uno que posee como
coeficiente (la variable), en el momento de evaluarla, dicha ecuacién valdra cero mientras
que el resto de las ecuaciones cambiaran sus residuos. El proceso seguird iterando hasta
lograr que todos valgan cero. Obviamente la solucion del sistema seran las cantidades
finales que adopten todas las variables y que hagan que simultaneamente todas las
ecuaciones valgan cero.

A pesar de que el método de relajacion no se usa hoy en dia, gracias a él se pudo
acelerar la convergencia del método de Gauss-Seidel a través de una Sobrerelajacion
del mismo. La relacion iterativa general del método de Gauss-Seidel esta expresada en la
ecuacion (4.4-1). Esta ecuacion, factorizando y utilizando una equivalencia algebraica,

puede expresarse como:
1) _ (o, 1 (kD) N (K)
+ +
X=X +a— b, — E ;X] —E ;%]
i i=1 j=i
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La cantidad que se estad sumando a x) en el miembro derecho de esta ecuacion, es

precisamente el incremento del residuo que lo relaja a cero. Es claro que en los dos
métodos se esta aplicando la relajacion de diferentes maneras. La Sobrerelajacion

puede aplicarse al método de Gauss-Seidel, si en lugar de sumarle el segundo término tal
cual a xi(k), se le suma un mdltiplo de éste. Puede demostrarse que dicho mdailtiplo no

debe ser mayor que 2 para evitar la divergencia, y que el factor de sobrerelajacién 6ptimo

w se encuentra entre 1.0 y 2.0. La ecuacion iterativa toma la siguiente forma:

w i-1 N
x = x® + —| b - > ax - a,x®
ii j=1 j=i

Existen métodos iterativos que pueden resolver tanto problemas lineales como
moderadamente no lineales. Con el término moderadamente nos referimos a aquellas
funciones de comportamiento suave, con solucion Unica y que no presentan diversidad de
maximos, minimos o puntos de inflexién. De lo contrario, a menos que la busqueda de la
solucion se comience en un punto del dominio muy cercano a ella, los métodos
fracasarian estancandose en regiones alejadas de la solucién del sistema. Pensemos
primero en el problema unidimensional, donde se debe encontrar la solucién de una sola

ecuacion, o funciéon no lineal g(x). Estos métodos comienzan por linealizar el problema.

Dicha funcién puede aproximarse truncando su expansion de Taylor de la siguiente

manera:

g(x") = g(x*) + 9" (x") (x" = x*).

Dado que se desea encontrar la solucion de dicha ecuacion, al igualarla a cero resultan
las siguientes expresiones

k g(x“)

gu(xk) (Xk+1_xk):_g(xk) . Xk+1:X _ g.(Xk)

(4.4-2)

gque como vemos, proporcionan la siguiente aproximacion del valor de la incognita a partir
de su valor anterior. La forma en que converge dicho método, conocido como el de
Newton, se puede visualizar facilmente de manera gréfica con un simple andlisis de la
expresion anterior (ecuacion 4.4-2). Para el caso n-dimensional, es decir para un sistema

de n ecuaciones, la solucion queda expresada, por analogia con la ecuacién (4.4-2),
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mediante una matriz Jacobiana “J” que posee las derivadas de las ecuaciones del sistema

con respecto a los parametros o incognitas del problema:
JE(x*t = x*) = —g*, (4.4-3)

donde el superindice “k” de la matriz Jacobiana y del vector de funciones g representa al
conjunto de parametros o incégnitas x* que serd sustituido en ellos para evaluar la
siguiente aproximacién x**!. Existen casos para los cuales encontrar las derivadas
contenidas en la matriz J en cada aproximacién representa un costo importante. Por esta
razén se emplea un método conocido como Newton modificado que mantiene fija la
matriz J durante las iteraciones, evaluandola exclusivamente para el valor inicial de las

incégnitas x°. Esto se puede escribir como:
JO(Xk+1 _ Xk) — _g(xk) .

El ritmo de convergencia de este método es mas lento que el de Newton. Nuevamente,
con un analisis elemental de la ecuacién anterior (llevada al caso unidimensional) se
puede ver geométricamente el porqué de su convergencia lenta. Emplea tangentes
paralelas en lugar de actualizarlas para cada aproximacién. Este método facilmente
puede divergir, sobre todo si las derivadas de las funciones (J) cambian rapidamente.

El método quasi-Newton actualiza la matriz Jacobiana pero sin recalcular las derivadas
en los valores de la aproximacion actual, sino que utiliza informacion generada en el paso

en el que se encuentre. Por ejemplo, después de la primer iteracion se conocen los

vectores Ax =x'—x° y Ag =g(x')—g(x°). De esta manera la siguiente matriz J = J*

se ajusta de tal forma que satisfaga J*AX = Ag, como se muestra a continuacion:

Jl _ 70 (Ag — JOAX)(AX)T
- (AX)" (Ax)

Este procedimiento es un poco mas costoso que el de Newton modificado, que mantiene

fija a la matriz J en J°.
Con un planteamiento similar al del método de Newton, convirtiendo a la matriz Jacobiana

en un mdltiplo de la matriz identidad (1/«), se llega a una expresion que sintetiza el

algoritmo conocido con el nombre de maxima pendiente (o steepest descent). Este
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método, utilizado para minimizar funciones como podria ser la del error entre las
observaciones y los sintéticos, determina las sucesivas aproximaciones empleando el
gradiente de la funcion minimizada, esto es, incrementa los pardmetros (incégnitas) en la
direccion hacia la cual decrece mas rapidamente la funcion objetivo. Si la funcion por
minimizar es P(X;), entonces la expresion iterativa que describe la aproximacion del
método es la siguiente:
Xk+1_xk=_ag(xk) — Xk+1=Xk_ag(Xk)’

donde

P
9(x;) = VP(x) :E’

i
y « es un escalar. A pesar de que este método asegura que en cada iteracion la
busqueda encontrara una solucién mejor, muchas veces no se alcanza el valor exacto del
minimo de la funcién en un tiempo finito. Ademas, su convergencia es lenta debido a que
muchas veces la direccién de maxima pendiente no es la mas eficiente para alcanzar la
solucion esperada. Por esta razén, existen otros métodos que suponen que la funcién

objetivo es perfectamente cuadratica en cada punto, esto les da la capacidad de elegir

direcciones de convergencia d(xk) mejores que la que indica el gradiente de la funcién

- g(xk). Tal es el caso del método de gradiente conjugado, uno de los mas usados.
Como ya se dijo, en él la direccion de convergencia estara determinada por el vector
definido por d(x*) =-g(x*)+ £d(x*"), que como se ve, comparandolo con el del
método anterior, posee un término o vector de correccion que involucra un nuevo
parametro S. Dicho parametro se define como S =g, (9, — gk_l)/ng_lgk_l debido a que
posee una notoria propiedad en el caso lineal, esto es cuando g = Ax—Db: donde la
nueva direccion d* es A-ortogonal’® a todas las direcciones que haya tomado
previamente. Esto Gltimo garantiza que la solucion exacta del problema se alcanzara en n

iteraciones y de manera mas rapida. La siguiente expresion sintetiza la operaciéon del

método:

XT—x =ad(x*) = x*'=x*+ad(x").

16 A-ortogonal significa que el producto interior de todos los vectores generados vale cero y que esta
ponderado por A de la siguiente forma: (d*)T Ad*™* = 0.
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Como se dijo anteriormente, los Gltimos cuatro métodos iterativos estudiados son capaces
de resolver problemas moderadamente no lineales. Los métodos de Newton modificado y
de steepest descent usan menos informacion que el de Newton ya que el primero emplea

s6lo a J° y el segundo s6lo g. Por estas razones, su costo computacional, al converger

mas lentamente, es mayor que el de los métodos restantes, quasi-Newton y gradiente

conjugado.
ii) Modelado de funciones de receptor con métodos locales.

En los afios 80’s se publicaron trabajos donde la teoria de inversiébn comenzaba a ser
aplicada al modelado de las novedosas funciones de receptor, técnica propuesta por
Langston en 1979. En ellos se formularon esquemas de inversion lineal para inferir
modelos cuantitativos de la estructura por debajo del receptor. Se usaron pues, métodos
numéricos de busqueda local como los que se estudiaron en la seccién anterior (4.4-i).

La construcciéon de una funcion de receptor implica el calculo de un sismograma sintético,
problema numérico altamente no lineal (Ammon, et al., 1990). Por esta razdn, cualquier
planteamiento numérico de busqueda local para resolver este problema de manera
inversa demanda comenzar el proceso con una solucién inicial muy cercana a la solucion
“real” del problema (Ammon, et al., 1990; Owens, et al., 1984).

En el trabajo que Owens y compafiia llevaron a cabo en 1984, se plantea el proceso
iterativo a partir de una expansion de Taylor truncada, de manera semejante al método
iterativo de Newton explicado en la seccién anterior (4.4-i). Ellos minimizan la diferencia
entre la funcidn de receptor observada y la sintética. Esto se puede escribir, después de

linealizar el problema con la expansién antes mencionada, como:

OR,

N
dR = R _R. =>» —'dp, ,
i i |(pk) ;é’pk pk

donde la funcion de receptor radial tedrica es R (p,); el subindice “i” denota la muestra

en el dominio del tiempo; la “py” los parametros iniciales del modelo; y por ultimo la RiObs la

funcién de receptor radial observada. En este esquema iterativo de inversion, el conjunto
de parametros px es corregido con el incremento dpy sucesivamente, hasta que algin

criterio de convergencia se haya satisfecho. Sin lugar a dudas, este procedimiento
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elemental padece de serias debilidades al enfrentar un problema con las caracteristicas
que tiene el que se desea resolver, problema multiparamétrico altamente no lineal.

Por esta razén, en 1990 C.J. Ammon, G.E. Randall y G. Zandt propusieron una técnica
depurada de busqueda local de la solucién. Su parametrizacion consta exclusivamente de
las velocidades “S” de propagacion para una cierta cantidad de capas con espesor
constante. El desarrollo comienza exactamente igual que el de Owens, et al., 1984, es

decir, con una expansion de Taylor truncada. Si el problema directo esta dado por

d:FJ[m] j=l,2,3,...,N,

donde d; representa los datos y F; el funcional que opera sobre los parametros del modelo
m para generar una forma de onda, entonces la aproximacion truncada de dicho funcional

se puede escribir como

F[ml~ F[m,|+(D,6m) = (D,dm)~ F,[m]-F[m,], (4.4-4)
donde el lado derecho de la segunda ecuacién es un vector residual de formas de onda, y
el izquierdo es el producto interno de la matriz D, que contiene las derivadas parciales del
funcional F en my, y el vector de correcciones dm. (Comparar la ecuacion (4.4-4) con las
ecuaciones (4.4-2) y (4.4-3)). Shaw and Orcutt (1985) y Constable et al. (1987)
propusieron una simple modificacion algebraica de la ecuacién anterior que consiste en
sumar a ambos lados el producto interior (D,mo) resultando:

(D,m)j ~d; —Fj[mo]+(D,m0) (4.4-5)

E
Esta nueva ecuacion, en contraste con la ecuacion (4.4-4), se resuelve para los
pardmetros del modelo m y no para el vector de correccién ém. Ademas, implica una
disminucion del trade-off en los pardmetros a la hora de minimizar el desajuste de los
datos para diferentes normas. Por dltimo, el método que proponen introduce una
condicion que procura la simplicidad de los modelos finales, dado que este criterio (el de
simplicidad) siempre es deseable en una inversion. Para esto se restringe la inversion
empleando una norma de suavidad del modelo (Constable et al., 1987). La aproximacion
no anula las discontinuidades de primer orden del modelo, sin embargo, si produce un

suavizamiento general de las velocidades en el modelo final. Para introducir la condicién

114



Capitulo 4 4.4 Métodos de busqueda local

de suavidad, utilizaron las segundas diferencias de los pardmetros para diferentes

modelos de prueba, alterando la ecuacién (4.4-5) como sigue:

D r Dm,
™ol 0o : (4.4-6)

donde r es el vector residual dado por d; - Fj[m,] y la matriz A contiene las segundas
diferencias del modelo m. El parametro ajustable ¢ controla el trade-off entre el ajuste de
las formas de onda y el suavizado del modelo. Para mas detalles ver Ammon, et al.
(1990).

A pesar de todo el esfuerzo por mejorar la bisqueda de soluciones para el problema de
inversion de funciones de receptor, inevitablemente el modelo inicial a partir del cual
comenzard a convergir el método, deberd estar muy préximo a la solucion “real” del
problema. De lo contrario, el proceso corre el gran riesgo de caer en un minimo local,
correspondiente a una solucidn parcial del problema del cual no es capaz de salir.
Todavia en 1997 sigue habiendo intentos por modelar problemas de esta complejidad
empleando métodos locales. En el trabajo de Ozalaybey, et al. (1997) se estudian
simultdneamente la dispersion de ondas superficiales y las funciones de receptor. Aqui,
toman el trabajo de Ammon, et al. (1990) recién abordado, para modificarlo introduciendo
una restriccibn mas, a parte de la del suavizado que ya estd contenida. Se trata de
insertar condiciones a priori en el sistema de ecuaciones implicito en la ecuacion (4.4-6)
proporcionadas por mediciones de la velocidad de fase de ondas superficiales. Las

nuevas restricciones, una vez introducidas, producen el sistema

D I, Dm,
oA|m=|0|+|0 , (4.4-7)
F r, Fm,

donde el término introducido F es una matriz de restriccion construida a partir de las
derivadas parciales de la velocidad de fase de las ondas superficiales, y los vectores r, y
r. contienen a la funcion de receptor y al residuo de la velocidad de fase respectivamente.
Si el lector necesita mayor detalle del desarrollo de este método y sus alcances, puede

consultar la referencia Ozalaybey, et al. (1997).
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A continuacion se abordara otra familia de métodos de optimacion (busqueda) disefiados
para resolver problemas altamente no lineales. Se trata de los ya mencionados métodos
de busqueda global, entre los que se encuentran aquellos que se emplearon en este

trabajo para el modelado de las funciones de receptor.

4.5 Métodos de busqueda global.

En los apartados precedentes 4.3 y 4.4 quedé claro que los métodos de optimacién local
no son los mas apropiados para resolver problemas multiparamétricos no lineales, a pesar
de contar con herramientas para abordarlos (algunos de ellos). La razén fundamental por
la cual sucede esto es precisamente aquella que los distingue, en términos generales, de
los algoritmos de optimacion global: durante su busqueda exploran exclusivamente un
pequeno sector del dominio de soluciones, restringido a la vecindad que circunda la
solucidn inicial. De ahi se deriva que si la solucion “real” del problema, es decir, el minimo
absoluto de la funcion objetivo se encuentra alejada del sitio de la solucion inicial, jamas
se alcanzard la deseada ya que habra minimos relativos interpuestos en su camino,
lugares donde quedaran entrampados inequivocamente estos métodos. Como ya se dijo
en apartados anteriores, los métodos mas usados correspondientes a este grupo son la
inversion de matriz implicada en el planteamiento por minimos cuadrados (apartado
4.3), o los algoritmos que emplean el gradiente de la funcién objetivo como lo es el de
maxima pendiente (Steepest descent) o el de gradiente conjugado (apartado 4.4-i). En
general, los métodos de busqueda local explotan la escasa informacion derivada de la
comparacion de una pequefia cantidad de modelos, evitando asi una blsqueda extensiva
en el espacio de modelos (Sambridge y Drijkoningen, 1992).

Los métodos de busqueda global, como su nombre lo indica, exploran todo el dominio de
soluciones a lo largo del proceso de inversién. Hacen un rastreo “global” en el espacio
finito de modelos. De esta manera, a pesar de existir soluciones parciales del problema,
es mayor la probabilidad de que la solucion final corresponda al mejor ajuste entre los
datos observados y los datos sintéticos. Esta clase de métodos, en contraste con los
anteriores, no requieren de la informacién proporcionada por las derivadas de la funcion
objetivo debido a que en ellos no se linealiza el problema. Por el contrario, los algoritmos
de optimacion global emplean procesos estocasticos para explorar el espacio de
soluciones y asi encontrar los mejores modelos.

Se conoce como espacio de soluciones de un problema de optimacién dado al dominio de

modelos que, acotado previamente, define el rango de variacién donde el valor de cada
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pardmetro podra moverse libremente. Si se tiene un problema definido por un sélo
pardmetro, entonces se hablaria de un espacio de soluciones unidimensional.

Analogamente, si se trata de un problema multiparamétrico de n parametros, se hablaria

Fig. 4.4 Funcion objetivo (superficie de costo) definida sobre un espacio de
soluciones bidimensional. Se aprecian dos soluciones, una parcial (maximo
relativo, parte inferior) y una absoluta (maximo absoluto, parte superior).

de un espacio n-dimensional de soluciones. Para entender este concepto claramente,
pensemos en un problema cuyo dominio sea bidimensional. El proceso de inversion
asociado a este problema puede reducirse a la busqueda del valor maximo de una funcion
que defina el ajuste entre los datos observados y los sintéticos para cada modelo
(conocida como funcién objetivo o funcién de costo). De esta manera, dicha funcién
objetivo, para el caso bidimensional, describiria una superficie como la que se muestra en
la figura 4.4. Tal y como se puede ver en ella, se trata de una superficie no lineal con dos
maximos, uno mayor que el otro. Existen “dos soluciones”: una absoluta y una parcial. Los
ejes horizontales representan a los dos parametros asociados al problema. De esta
manera, cualquier punto contenido en el plano que definen dichos ejes constituye un
modelo determinado. Aquel punto ubicado exactamente abajo del maximo absoluto de la

superficie de costo sera la solucién 6ptima del problema inverso.
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En la parte superior de la figura 4.4 se muestra una trayectoria de convergencia
cualquiera. En ella, para poder alcanzar el maximo absoluto, se debe atravesar antes uno
relativo. Si esta ruta de aproximacién fuera la que tuviera que recorrer un método de
basqueda local, invariablemente quedaria entrampado en la primer solucion parcial, tal y
como ya se habia mencionado, por las razones expuestas en secciones anteriores.

El méas conocido de los métodos globales es el de Monte Carlo (MC). Este realiza una
busqueda puramente aleatoria no direccionada. Es decir, el método, al generar un nuevo
modelo, no aprovecha la informacion obtenida por haber muestreado previamente a otros
(Gallagher, et al., 1992). Esta deficiencia no impide que su busqueda sea a lo largo y
ancho de todo el dominio de soluciones definido, caracteristica que lo distingue como uno
de los métodos de optimacion global. MC realiza una seleccion aleatoria de modelos
dentro de todo el dominio de soluciones (plano horizontal de la figura 4.4 para el caso
bidimensional), evaluando para cada uno el valor de la funcién objetivo, esto es, un valor
que determina el grado de dispersion (de desajuste) que hay entre los datos sintetizados
a partir del modelo en cuestién, y los datos observados, hasta encontrar algin modelo
gue satisfaga cierto criterio de terminacion. La aleatoriedad no encauzada es el rasgo mas
caracteristico de este método, el que lo distingue por excelencia.

Por otro lado existen dos métodos de optimaciéon global que han cobrado un gran auge en
los ultimos afios; esto debido a su eficacia al resolver problemas mutiparamétricos
altamente no lineales. Se trata de Genetic Algorithms (GA) y de Simulated Annealing
(SA), que en espafiol se conocen como “Algoritmos Genéticos” y “Cristalizacién Simulada”
respectivamente. En términos muy generales, la diferencia que hay entre estos métodos y
el de MC es que, al igual que en el caso de algunos de optimacion local, el proceso
desarrolla una bisqueda encauzada, una busqueda “inteligente”. En gran parte, el poder
de convergencia de estos dos algoritmos radica en que la optimacion depende
esencialmente de eventos aleatorios. Esto conlleva que el mecanismo de busqueda no
responda a reglas deterministicas que obliguen al proceso a alejarse de un punto
especifico del espacio de soluciones de una manera predeterminada. Sin lugar a dudas,
como ya se dijo hace un momento, el poder de GA y SA radica en los procesos
estocasticos que comprenden. Sin embargo, el criterio de convergencia que emplea cada
uno estd inspirado en fendmenos naturales que por si solos ya poseen una fuerza
sorprendente para hacer que una optimacion sea exitosa. Antes de describir brevemente
en que consisten dichos fendmenos, destacando las caracteristicas que los diferencian,
es importante subrayar que GA y SA estan relacionados basicamente entre si por

compartir su naturaleza estocastica, y por resolver problemas de optimacién complejos de
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multiples soluciones usando mecanismos probabilisticos (Sambridge y Drijkoningen,
1992).

De la misma manera que la naturaleza garantiza la adaptacién y evolucion de las
especies en nuestro planeta, Algoritmos Genéticos lo hace con los modelos que
intervienen en un proceso de modelado inverso. Para esto, GA expresa a través de
cadenas binarias todos los modelos por complejos y largos que sean. Esto le permite la
manipulacion de muchos de ellos empleando procedimientos elementales inspirados en el
modo como los sistemas bioldgicos evolucionan para generar individuos mejores. Dichos
procedimientos, que han sostenido la evolucién de las especies durante millones de afios,
son béasicamente tres: la seleccidn natural, la cruza (reproduccion sexual) y la mutacion
de informacién genética. Una explicacion mas detallada de la forma en que GA opera con
estos conceptos aparece en el siguiente capitulo.

Por otro lado, Simulated Annealing toma su filosofia de un fenébmeno natural que no
aparece en eventos biolégicos, sino durante el proceso de cristalizacion que sufren las
sustancias inorgénicas. Cuando un sélido es calentado hasta su punto de fusion, los
atomos que lo componen se encuentran completamente desordenados por la excitacion
gue les produce el estado de energia tan alto que posee el material. La temperatura es la
cantidad fisica cuantificable que revela tanto la cantidad de energia como el ordenamiento
microscopico de la sustancia. Una temperatura alta corresponde a un alto contenido de
energia y desorden. El enfriamiento paulatino del material permite que alcance poco a
poco su estado de ordenamiento maximo, esto es, que alcance el estado de energia
minima tal que sus moléculas cristalicen en arreglos perfectamente geométricos y
regulares. Basandose en este hecho, SA optimiza funciones como podria ser la funcion
objetivo asociada a un proceso de inversion (figura 4.4). En el préximo capitulo se
abordara su funcionamiento de manera mas detallada, asi el lector podra compararlo con

GA y en general con los métodos de busqueda local.
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Hasta el momento el lector debe tener ya una visién general de lo que significa resolver
un problema de inversion, y de las herramientas que normalmente son utilizadas con este
objeto. En el capitulo anterior se estudiaron los conceptos involucrados con este asunto,
deteniéndonos hacia la parte final en los métodos de busqueda local mas importantes, asi
como de manera escueta en los de busqueda global. Fue breve la discusién de los
métodos de optimacién global porque precisamente es en este capitulo donde se dara
una explicacion mas cuidadosa: en primer plano, de Genetic Algorithms (GA) y en
segundo, de Simulated Annealing (SA), ya que fueron los algoritmos empleados en el
desarrollo de esta investigacion.

El lector también se preguntard porqué se incluyo el tratamiento de SA en el contenido de
este capitulo cuyo nombre no le hace referencia alguna. La razon es que paralelamente al
modelado de los datos empleando GA, comenzamos a probar este otro método de
optimacién. Al ver que la calidad de los resultados era comparable con la que hasta
entonces se tenian, se decidi6 complementar las inferencias que arrojaran ambos y asi
asegurar un poco mas la veracidad de nuestras conclusiones.

En las dltimas paginas del capitulo 4 sefialamos los rasgos que distinguen a los métodos
de busqueda global de los de busqueda local. Para esto se utiliz6 una superficie de costo
(funcion objetivo'’) con espacio de soluciones bidimensional (figura 4.4) que contuviera
dos méximos, uno relativo y otro absoluto. En ella aparece una de las tantas rutas de
aproximacion hacia el maximo absoluto que pueden trazarse. Hay que notar que el ajuste
de los modelos que contiene dicha ruta puede comenzar a empeorar, aun cuando los
valores de los parametros se aproximen sucesivamente a los valores que se encuentran
bajo el maximo absoluto. En esta situacion, métodos iterativos de blsqueda local como lo
son “steepest descent” o gradiente conjugado (seccion 4.4-i), que se desplazan sobre la
superficie de costo desde un modelo inicial Gnicamente en la direccion hacia donde
mejora la funcion de costo, no podrian superar los altibajos que se interpongan entre su
posicién dentro del dominio de soluciones y la posicion de la solucién “real”. Ademas,
suponiendo que alcanzaran el maximo relativo (solucién parcial), les seria imposible
abandonarlo en aras de alcanzar el mas alto de todos. Esto debido a que en todas las
direcciones empeora la funcién de costo.

Entendiendo estas limitaciones, presentes en los métodos de optimacion local, es como

se justifica el uso de otro tipo de algoritmos cuya filosofia descanse en ideas y principios

" Funcién cuyas ordenadas indican el ajuste que presentan los datos observados y la respuesta sintética de los
diferentes modelos (superficie alabeada figura 4.4) existentes en el dominio de soluciones (plano horizontal
figura 4.4).
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completamente diferentes. Métodos de optimacibn que puedan encontrar la mejor
solucion a pesar de que existan muchas otras soluciones parciales, métodos que rastreen
todo el espacio de modelos. Tal y como se dijo al final del capitulo 4, son los de busqueda
global los que poseen estas caracteristicas. Por lo tanto, a continuacion aparece una
revision detallada del funcionamiento de GA y SA, algoritmos que pertenecen a este
grupo y que arrojaron resultados consistentes en el presente trabajo. Recordemos que
gran parte del poder que tienen para optimar la funcidn objetivo radica en el caracter
puramente estocastico que poseen ambos, caracter que se traduce en mecanismos de
busqueda que no responden a conjuntos de reglas deterministicas que fuercen al proceso
a alejarse de cierta region del dominio por razones predeterminadas. Se trata de dos
algoritmos que emplean criterios probabilisticos para resolver problemas de optimacién

muy complejos con mdaltiples soluciones (Sambridge y Drijkoningen, 1992).
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5.1 Algoritmos Genéticos (Genetic Algorithms).

i) Principios e historia.
La mayor parte de los organismos vivos han evolucionado principalmente gracias a dos
fendbmenos primordiales: la seleccién natural y la reproduccién sexual. El primero
determina cuales miembros de una poblacion sobreviven para reproducirse, y el segundo,
asegura la cruza y combinacion de genes entre dos individuos diferentes. La mezcla de
informacion genética permite que las criaturas evolucionen mucho mas rapido que como
lo harian si su informacion fuera exclusivamente una réplica de la de un solo padre,
modificada ocasionalmente por alguna mutacién. Por otro lado, la seleccion es mas
simple aun. Si un organismo falla ante una prueba natural que se le imponga, como lo
seria reconocer a un depredador, éste muere. Asi, exclusivamente aquellos individuos
capaces de reconocerlo tendrdn mayores posibilidades de sobrevivir y seguir
procreandose.
Durante miles de afios el hombre ha seleccionado y cruzado seres vivos de diferentes
especies para contar con mejores cosechas, con mejor ganado o con flores mas
hermosas y exoéticas, por ejemplo. Sin embargo, trasladar estos procedimientos a un
programa de computo no es tan facil como parece. El problema principal consiste en
disefiar un “codigo genético” que permita representar la esencia de un problema, de la
misma forma como el ADN representa y contiene la esencia de una persona o de un raton
(Holland, 1992).
Los primeros intentos por vincular la programacion con la evolucion de las especies se
realizaron en los ultimos afios de la década de los cincuenta y en los primeros de la
siguiente. Los resultados fueron muy pobres ya que los cientificos se apoyaron en
conceptos de la biologia que existian en aquella época, en los que se ponia todo el
énfasis en el proceso de mutacién, despreciando a la cruza de informacion genética como
herramienta necesaria para procrear mejores individuos. Hans J. Bremerman en estos
afios propuso un tipo de mezcla de informacidn genética que resulté poco eficiente, con
muchas limitaciones. A mediados de los afios sesenta, John H. Holland desarroll6 el
primer algoritmo genético que, al contener tanto la cruza como la mutacion de
informacién, fue el que mas se apeg6 al esquema de evolucién natural de las especies.
En la década siguiente, Holland se dedicé a disefiar cédigos genéticos que lograran
representar la esencia de cualquier problema (Holland, 1975).
Trabajos posteriores, que incluyeron a la mutacién como otro mecanismo medular en el

proceso de evolucion, aportaron elementos para consolidar esta teoria como uno de los
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algoritmos de optimacion méas poderosos (Goldberg, 1989; Berg, 1990). Asi, GA ha sido
utilizado en diversas areas de la investigacion, tales como la optimacién de funciones,
problemas de ordenamiento, y programacion automatica. En los ultimos afios se han
realizado numerosos trabajos con GA en el ambito de la sismologia. Stoffa y Sen (1991,
1992), aplicaron GA a la inversion de registros de ondas planas para obtener la estructura
de la velocidad para la propagacion de ondas compresionales y de densidades a partir de
datos de reflexion. Por otro lado, Sambridge y Drijkoningen (1992) mostraron el poder de
GA en contraste con el método de Monte Carlo con un problema de optimacion
multiparamétrico donde se invierten registros de refraccion para obtener modelos
unidimensionales de velocidades. Kennett y Sambridge (1992) resuelven el problema de
la localizacion hipocentral empleando GA. Ademas de éstos, existen trabajos
sismoldgicos aun mas recientes. Entre otros, el que realizé6 Zhou et al. (1995) para
restringir la estructura cercana a la fuente, o el de Yamanaka y Ishida, (1996) donde
invierten las curvas de dispersion de ondas superficiales. Por ultimo, el trabajo que realiz6
Shibutani et al. (1996) con GA para invertir funciones de receptor proponiendo un modelo
estructural de la corteza y manto superior, trabajo cuyos objetivos y procedimientos se

asemejan a los que se emplearon en esta investigacion.
i) El método.

El método quedard bien explicado a través de un ejemplo tedrico representativo.
Supongamos que el problema a resolver es el siguiente: los parametros que se desea
determinar con el proceso de inversidon quedan representados por el vector de incognitas
m. La funcién de costo, que determina el ajuste entre los datos observados y la respuesta
sintética de un modelo dado, es no lineal y est4 dada por @(m). Lo siguiente es definir el
esquema de codificacion para los parametros. Este va a estar determinado por dos
factores: la extension necesaria de la busqueda en el espacio de modelos, y la resoluciéon
que se desee (Stoffa y Sen, 1991). De esta manera, la extensién debera definirse
pardmetro a parametro estableciendo un par de fronteras a; y b; para cada uno, tales que
restrinjan los valores que pueda tomar el i-ésimo parametro x;, como a < x; < b;. La

resolucion la dara el intervalo de discretizacion d; que se elija, siguiendo la ecuacion:

(bi_ai)
dy ==,

(5.1-1)
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donde N; es la cantidad de posibles valores que podra tomar el parametro durante el
proceso (Sambridge y Drijkoningen, 1992). Asi, todos los modelos permitidos, m,

definidos por el conjunto de pardmetros x;, estan restringidos al dominio de valores

X, =a +jd, para j=012,...,N;. (5.1-2)

GA trabaja sobre una poblacion inicial de Q modelos seleccionados aleatoriamente.
Dichos modelos se construyen haciendo combinaciones azarosas de valores de los
parametros. Si recordamos la superficie de la figura 4.4, la generacion inicial se
asemejaria a una lluvia de particulas esparcida al azar sobre esta superficie. Cada
modelo debe codificarse en binario de tal forma que la cadena resultante sea exclusiva y
caracteristica de cada uno. Haciendo una analogia con la genética, dichas cadenas
constituyen los cromosomas asociados a los individuos de la poblacion inicial (figura 5.1).
La codificacion en binario no se lleva a cabo directamente con los valores de los
parametros, que en general pertenecen al conjunto de los nameros reales. Lo que se
codifica en la practica son niumeros enteros que indican la posicion de cada valor real
dentro de un arreglo bidimensional. De esta forma, si suponemos, por ejemplo, que se
trata de un problema con soélo tres parametros, dos individuos (modelos) cualesquiera
podrian ser (15,3,8) y (7,20,6). Las cadenas binarias correspondientes se muestran en la
figura 5.1, donde los subconjuntos de unos y ceros, delimitados por las lineas
discontinuas, son la traduccién de los nimeros enteros decimales que poseen los dos

modelos del ejemplo.

15 3 8

011110 0/011]0/1 000

Cromosomas
Genes —

0 1110 1/00]0 011 0

7 20 6

Fig. 5.1 Diagrama de dos cadenas binaras producto de la codificacion
de los dos modelos contenidos en el texto. Cada cadena corresponde a
un cromosoma, y cada bit, ocupado por un cero o por un uno, a un gen.
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La codificacion binaria que se ha descrito es una de tantas posibles de las que se pueden
implantar en diferentes algoritmos genéticos (Holland, 1975). Unicamente los modelos de
la generacion inicial son construidos aleatoriamente. Los modelos de todas las
generaciones posteriores se crean a partir de los tres mecanismos evolutivos esenciales:
la seleccion, la cruza y la mutacion.

La secuencia iterativa que comprende el algoritmo se desarrolla en el siguiente orden.
Primero, a cada uno de lo individuos de la poblacién actual (poblacion inicial aleatoria
unicamente en la primer iteracion) se le determina su calidad. Para el caso del modelado
inverso de un fenbmeno observado, se evalGa, por modelo, el ajuste que poseen su
respuesta sintética empleando el problema directo y los datos observados del fenémeno
que se esté modelando. Es decir, se calcula la funcién de costo @(m) para cada individuo.
De esta manera, una vez que haya terminado el ciclo que asigna una calificacion a cada
modelo, se tienen los elementos necesarios para llevar a cabo la seleccion de los

individuos mas aptos, los que poseen mejores ajustes.
Seleccioén.

Para ser precisos, la seleccion de modelos se efectia por medio de un criterio
probabilistico. Esto quiere decir que, la seleccion o eliminacién de un modelo estara sujeta
a su probabilidad de sobrevivencia, la que, a su vez, dependera de la bondad del modelo.
En otras palabras, de la poblacion de Q individuos y de sus respectivas funciones de
costo @&(my) (k=1,...,Q), se determina una probabilidad de seleccién para cada modelo
P.(my) que dependera de su calidad. La forma en que esta probabilidad es determinada
depende del algoritmo genético que se trate. En el que empleamos para esta
investigacion, la probabilidad de seleccion de cada modelo se establece a partir de una
operacion aritmética entre el desajuste promedio de la poblaciéon, el desajuste del peor
modelo, el desajuste del modelo en cuestidn, y la cantidad de individuos de la generacion

actual, de la siguiente manera:

CI)max CD(mk)

Pr(mk) ) Q '(CDmax _q)prom) _Q'(q)max _CDprom)

, (5.1-3)
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donde @nax, Y Porom SON las funciones de costo maxima y promedio de la generacion, y Q
es la cantidad de individuos de la poblacion.

Para entender el procedimiento de seleccién podemos imaginar una ruleta como las que
se usan en los casinos. Cada casilla correspondera a un modelo especifico de la
poblacidn. La unica diferencia consiste en que las dimensiones de las casillas de nuestra
ruleta no son iguales entre si, se trata de una ruleta sesgada (Goldberg, 1989). Las
dimensiones de las casillas dependeran precisamente de la probabilidad de seleccién de
cada modelo. Por ejemplo, si la probabilidad de un individuo es del 60%, entonces su
casilla sera mas grande (proporcionalmente) que la de aquél con probabilidad del 20%. Lo
que hace el algoritmo genético empleado en este ejercicio es correr la ruleta tantas veces
como modelos haya en la poblacién. Asi, lo mas probable es que aquéllos que tengan una
casilla mas grande saldran ganadores (seleccionados) mas veces que los que la tengan
pequefia. Al término de esto, la poblaciéon seleccionada seguira siendo de Q modelos. Por
si fuera poco, nuestro algoritmo, en caso de que no seleccione al mejor modelo, se
asegura de incluirlo en la siguiente generacion reemplazando al peor de todos. Esto
altimo, conocido como “seleccion elite”, fue propuesto por Yamanaka e Ishida (1996).
Otras dos de las expresiones més usadas para determinar la probabilidad de seleccién de
los modelos (Sambridge y Drijkoningen, 1992) en problemas donde se minimice la funcion

de desajuste, son:
P.(m,)=a-bd(m,), (5.1-4)
que describe una distribucién de probabilidades lineal, y
P.(m,) = Aexp[-B®(m,)], (5.1-5)

que corresponde a la distribucion exponencial. Los valores que acostumbran tomar las

constantes a, b, Ay B son los siguientes:

b:Q_l((I)max_q)prom)_1 | azbo

B=(®,)" A{Zexp(—B@k)] :
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donde @nax, Doom Y @D, SoOn las funciones de costo maxima, promedio, y la desviacion
estandar de todos los desajustes de la poblacidn inicial, respectivamente.

Stoffa y Sen (1991) propusieron otro tipo de seleccion basada en una probabilidad que
denominaron de actualizacion (update). Este criterio probabilistico es usado para decidir
qué modelos pertenecientes a la generacion anterior deben sustituir a ciertos modelos de
la generacién actual. EI mecanismo es muy sencillo. Para cada modelo actual se compara
su desajuste con el desajuste de un modelo elegido al azar de la generacién recién
pasada. Si el desajuste del modelo actual es menor, entonces éste siempre se conserva.
Si no, existe un valor P, que establece la probabilidad de sustitucién del modelo anterior
por el actual. Este procedimiento controla la influencia de los ajustes de generaciones
previas en la poblacién del momento. El valor éptimo al que llegaron Stoffa y Sen para P,
fue del 90%.

Cruza.

Una vez que se tiene la nueva poblacion de Q modelos seleccionados, se lleva a cabo la
reproduccion sexual (cruza) de los individuos. De manera opuesta a la procreacion
asexuada, en donde la informacion genética de un hijo es una réplica exacta de la de un
solo padre, los descendientes derivados de la reproduccion sexual poseen informacion de
ambos padres. En los procesos de reproduccidn biolégica, cada uno de los dos
progenitores aporta una célula llamada gameto, que posee la peculiaridad de contener
Unicamente la mitad de la informacion genética que posee el resto de las células del
organismo. Asi, al llevarse a cabo la fecundacion, ambos gametos se fusionan para
integrar el cigoto, que en el caso de la mayoria de las especies animales estaria
compuesto por un évulo y un espermatozoide.

La reproduccion sexual tiene la ventaja bioldgica de promover la variacién genética entre
los miembros de una especie, ya que como se dijo, la descendencia es el producto de los
genes aportados por ambos progenitores, en vez de ser la copia genética de un solo
individuo. De una forma muy similar a la que se presenta en el mundo animal sexuado, los
algoritmos genéticos engendran nuevos modelos a partir de la generacién progenitora: de
manera aleatoria, se integran Q/2 parejas de individuos, semejantes a la que se muestra
en la figura 5.1. Cada pareja es potencialmente capaz de cruzarse. Para determinar
cuales de ellas llevaran a cabo la cruza, se le asocia a cada una un nimero al azar entre

cero y uno. Si dicho numero es menor que el valor de P, (conocido como probabilidad de
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cruza'®), entonces la pareja correspondiente efectuara el apareamiento. De lo contrario, la
pareja se conservard intacta para la siguiente generacion.

El mecanismo de cruza entre los dos modelos es muy simple. Aleatoriamente se elige un
gen que se encuentre en la misma posicion en ambas cadenas, las cadenas se bisecan
en ese punto (figura 5.2-a), y se intercambia una de las partes (figura 5.2-b). Siguiendo
con la analogia del fendmeno biolégico, cada una de estas partes juega el papel de
gameto, ya que posee (cada parte) solamente una porcion de la informacion genética de
un padre. Asimismo, al valor que toma cada gen (bit), un cero 0 un uno en nuestra

codificacién binaria, se le conoce como alelo.

a)
0/1/1/1/1 0.0 O 1]0/1/0/0/0 Particion de los dos
cromosomas padres
olol1l1l1 1~0 1“ ololol1! 10 en cuatro gametos.
Bit aleatorio
de particion.
b) v
0/1/1/1|1 0.0 00 0/0/1 10 Intercambio y union
de dos gametos,
formando dos
001 11/1 01201000/ cigooshios

Fig. 5.2 Mecanismo de cruza entre dos modelos cualesquiera (tomados
de la figura 5.1): a) particion de los dos cromosomas en un gen
seleccionado aleatoriamente, b) intercambio y unién de las partes
(gametos) para generar dos nuevos individuos (cromosomas).

Si se analizan los 6 bloques binarios resultantes, de cinco genes cada uno (figura 5.2-b),
veriamos que los numeros decimales correspondientes cambian para cada modelo.
Compérense las cantidades decimales asociadas a la figura 5.1 con las siguientes dos
triadas: para el modelo de arriba se tiene (15,19,6) y para el de abajo (7,4,8).

El propdésito de cruzar dos cadenas diferentes en un algoritmo genético es explorar
nuevas regiones del dominio de soluciones donde quizas haya maximos absolutos (figura
4.3). Esto significa que el proceso puede crear un modelo hijo que caiga en una region

externa a la que se esté explorando del dominio, regién que forzosamente tendra una

18 Este valor determina el porcentaje de individuos por generacion que se reproduciran.
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funcion de costo media cuando menos del orden del promedio correspondiente a la
region de la cual provino el modelo, debido al proceso de seleccion (Holland, 1992). La
probabilidad de que un hijo caiga afuera de la regidén a la que pertenecen sus padres
depende de la distancia que haya, dentro de las cadenas binarias de los progenitores,
entre los unos y ceros que definen dicha region. Por ejemplo, el hijo que provenga de una
cadena que muestré la region®® (1 0 * * * *), |a abandonara solamente si el bit de cruza
aleatorio cae en la segunda posicion de la cadena, una posibilidad entre cinco para
cromosomas que contengan seis genes (Holland, 1992). Esta probabilidad podria ser
mucho menor si la cantidad de bits fuera mas grande, digamos de 1000. En este caso se

hablaria de una probabilidad de 1 entre 999, que ya es considerablemente mas chica.

Mutacion.

Finalmente, otro fendmeno genético esencial para la evolucion: la mutacién. La
mutacién, al igual que la reproduccién sexual, garantiza la diversidad genética en una
poblacién. Se le puede definir como un cambio hereditario en la secuencia del ADN
(cromosomas de Acido Desoxirribonucleico) de un organismo. La mutacion afecta el
caracter de los genes. Establece alelos alternativos, esto es, valores diferentes en los
genes, lo que abre la posibilidad de que aparezcan nuevos fenotipos®. Los cambios
evolutivos so6lo son posibles cuando existen fenotipos alternativos. En una poblacion
grande, el éxito o fracaso de un nuevo gen mutante depende principalmente de su
ventaja selectiva. Esto se refiere a la capacidad que dicho gen confiere a su poseedor
para dejar un gran niumero de descendientes vivos en la siguiente generacion respecto a
los poseedores de los alelos tradicionales. La mutacion, regresando al dominio de
modelos, puede provocar que la busqueda salga de la regidén en que se halle localizada.

Supongamos que la poblacién de modelos durante una inversidon se encuentra confinada
a los alrededores de un maximo local, como el que aparece en la parte inferior de la
superficie de la figura 4.3. Entonces, la mutacién oportuna de un gen podria engendrar un
individuo que se encuentre en las faldas del maximo absoluto con la misma altura
cuando menos que el resto de la poblacién. Es decir, con el mismo desajuste 0 con uno
menor que el promedio. Simplemente por esta razén, la probabilidad de que este mutante

sobreviva, y por ende se reproduzca, sera semejante o mayor a la de la mayoria. Puede

1% Donde cada asterisco puede tomar el valor de cero o uno.
20 Un fenotipo es la expresion fisica o quimica de los genes en un organismo.
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suceder, entonces, que la busqueda migre de una regién a otra del espacio de soluciones

(plano horizontal, figura 4.3).

Gen
seleccionado

111011000000 1|0 | Cromosoma

original.

C
111“011000 00 010 mage

Gen
mutado

Fig. 5.3 Diagrama que muestra el mecanismo de mutacién para un cromosoma.
Se elige un bit aleatoriamente (parte superior) y se cambia su paridad (parte inferior).

En un algoritmo genético, la mutacion se lleva a cabo simplemente modificando el alelo
de un gen: si éste es un cero se cambia por un uno, y si es un uno por un cero (figura
5.3). Tal y como fue seleccionado aleatoriamente el bit para la particién en la cruza, se
elige en el proceso de mutacion el gen (bit) que serd mutado. En términos
computacionales, la mutacion de un gen significa el cambio de paridad de un bit
seleccionado al azar dentro de la cadena binaria. Si comparamos los valores decimales
asociados a los 3 bloques binarios del cromosoma original (figura 5.1) con los del mutado
(figura 5.3), tenemos que el primer niamero es totalmente distinto: cromosoma original
(15,3,8), cromosoma mutado (7,3,8). El ejemplo deja claro que este fenébmeno fomenta la
diversidad genética de las poblaciones, condicion indispensable para que la evolucion
exista. La cantidad de modelos mutados, al igual que en la cruza, dependera de un
parametro probabilistico P, Illamado probabilidad de mutacion. Si P, vale 2%,
aproximadamente ese porcentaje de individuos sufrira una mutacion.

Con el fin de prevenir un problema del que se hablarda mas adelante, la convergencia
prematura, implantamos a nuestro algoritmo genético una probabilidad de mutaciéon P,
dinamica (Yamanaka y Ishida, 1996). En esencia, lo que hace esta modificacion es
incrementar la probabilidad de mutacion conforme se vaya homogeneizando la poblacion.
De esta manera, si se encuentra toda ella agrupada en torno a una solucion parcial, la
probabilidad de salir de esa region aumenta al disponer mas modelos mutados. Para

determinar la homogeneidad de los individuos en las generaciones se calcula el
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coeficiente promedio de variaciébn y (para cada parametros de los individuos de una

poblacion) como

donde M es la cantidad de parametros, X; es el promedio del i-ésimo parametro, y o; es

la desviacion estandar. Una forma de definir P, en funcién de y es la siguiente:

P, para y>01
P,=10.1 para 0.02<y<01 ,

0.2 para y<0.02

donde Pj,; es la probabilidad de mutacién inicial.

Una vez que se llegd a este punto, se tiene una poblacion de Q modelos que ha sido
evaluada, seleccionada, cruzada y finalmente mutada. El siguiente paso, que se repetira
hasta que el proceso de inversién concluya, es considerar a dicha generacion y a todas
las subsecuentes como si fueran la primera (aquélla cuyos individuos se formaron
aleatoriamente) para someterlas de la misma forma a los mecanismos que presiden la
evolucion natural de las especies.

Con la mutaciéon concluye la secuencia de operaciones numéricas que define a un
algoritmo genético. Al ser un proceso iterativo, dicha secuencia se repetird hasta
satisfacer algun criterio de error o de estancamiento del método. En la figura 5.4 se
presenta un diagrama de flujo donde queda sintetizado el orden secuencial del proceso.
Este diagrama de flujo esté particularizado para el caso del modelado inverso de alguna
forma de onda. De ahi que aparezcan las curvas dentro de los cuadros.

Un problema importante que puede presentarse con GA es la convergencia prematura.
Dicho problema ocurre cuando el proceso llega al punto en el que la poblaciéon se
homogeneiza en torno a una solucion parcial, de tal forma que ni la cruza ni la mutacién
de informacion genética puedan proveer la diversidad necesaria de individuos para salir
de esa regién del dominio de soluciones. Una de las razones mas importantes por las que
esto sucede, es el empleo de una poblacién finita de modelos que por ende acarrea

errores de procedencia estocastica (Sen y Stoffa, 1992).
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El conflicto aparece cuando el tamafio de la poblacién usada es demasiado pequefio para
obtener el grado de definicibn requerido, o cuando sus dimensiones no cubren

adecuadamente el espacio de soluciones. Stoffa 'y Sen (1991) encontraron ciertos

Generacion Inicial
Aleatoria

|

Problema Directo

%

Funcion de Costo

l

Cruza de Informacién Genética
I
I

Mutacion de un Bit Aleatorio

Fig. 5.4 Diagrama de flujo de un algoritmo genético particularizado para la inversién
de formas de onda. El ciclo interno evalla el desajuste de cada modelo para la
generacion actual; el ciclo externo, el de las iteraciones, repite sucesivamente

los procesos evolutivos de seleccién, cruza y mutacion para cada poblacion.

valores especificos “ideales” para los parametros probabilisticos evolutivos que propician
una convergencia adecuada. Estos valores son los siguientes: P, = 60%, P, = 1%y P, >
60%. Sin embargo, también encontraron que a pesar de poderse generalizar la aplicacion

de dichos valores, el tamafio de la poblacibn es fundamental para favorecer la
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convergencia al maximo absoluto, y que el tamafio éptimo depende intimamente de la

parametrizacion del problema.

5.2 Cristalizacion Simulada (Simulated Annealing).

Tal y como se menciond en la introduccion de este capitulo, el método de SA fue
incorporado a los trabajos en un estadio avanzado. Por esta razén, el manejo del
algoritmo no es tan profundo y amplio como el que se tiene de GA, con el que llevamos
varios afos de aplicacion. Sin embargo, a continuacién se hard una revision de SA, en

términos semejantes a los empleados con GA.

i) Principios e historia.

En la seccién 4.5 se hizo una descripcién de los fundamentos termodinamicos del
método. Se dijo que la idea central de este algoritmo habia sido tomada de un fenébmeno
que ocurre durante el enfriamiento (templado) paulatino de una sustancia inorganica
inicialmente en estado liquido. Cuando un sélido es calentado hasta su punto de fusién,
los a&tomos que lo componen se encuentran completamente desordenados por la
excitacion que les produce el estado tan alto de energia que posee el material. La
temperatura es el parametro fisico que revela tanto la cantidad de energia como el
ordenamiento microscopico de la sustancia. Una temperatura alta corresponde a un alto
contenido de energia y desorden. El enfriamiento lento del material permite que alcance
poco a poco su estado de ordenamiento maximo, esto es, que alcance su estado base de
minima energia de tal modo que sus moléculas cristalicen en arreglos estructurales
perfectamente geométricos y regulares (Sen y Stoffa, 1991). Para ejemplificar este
fendmeno podemos pensar en la cristalizacion tan perfecta que se produce en la mayoria
de los cuerpos magmaticos intrusivos (diques y batolitos, por ejemplo). En ellos, celdas
unitarias moleculares tienen tiempo suficiente para acresionarse lentamente unas con
otras y formar reticulas geométricamente perfectas que, una vez visibles, reproducen
exactamente la forma microscépica de la sustancia soélida cristalina. En contraste, si el
magma aflorara a la superficie y sufriera un enfriamiento sObito, como el que
experimentan las lavas almohadilladas al encontrarse con el agua, entonces la sustancia

se solidifica sin alcanzar su estado de minima energia, 0 sea, de maximo ordenamiento.
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El resultado es una masa amorfa o policristalina metaestable que en petrologia se
denomina vidrio o roca afanitica criptocristalina, segun sea el caso.

A pesar de ser la cristalizacion un fenbmeno relativamente comdn en la naturaleza,
producto de la disminucion paulatina de la temperatura en un sistema fisico®, dicha
temperatura y su disminucion no tienen una relacion tan evidente con el problema de
optimacién de funciones. Metropolis et al. (1953), en los albores de la computacion,
introdujo un procedimiento general inspirado en la teoria de la mecanica estadistica.
Dicho método pudo utilizarse para simular fidedignamente la configuracion de una
coleccion de atomos en equilibrio para una temperatura dada (Kirkpatrick et al., 1983).
Una explicacion detallada de este punto puede encontrarse en el siguiente apartado (5.2-
ii). En este algoritmo, durante la busqueda de mejores soluciones para el problema de
minimizacion, se consideran otras peores bajo un criterio probabilistico. Es en 1983
cuando Kirkpatrick et al. publica un trabajo donde se explica ampliamente la primera
adecuaciéon del algoritmo de Metropolis et al. (1953) para simular el proceso de
cristalizacion de los elementos (parametros) que determinan un problema combinatorio
de optimacién. En este articulo se hace una revisién extensiva de todas las implicaciones
tedricas que posee su método en el campo de la mecanica estadistica y la
termodindmica, y se desarrollan una serie de ejemplos donde se aplica el algoritmo para
resolver problemas multiparamétricos de optimacion.

A raiz de esta publicacion, SA comenzé a divulgarse rapidamente para ser aplicado en
muchos campos de la investigacion. En geofisica, por ejemplo, se realizaron algunos
trabajos para estimar la correccion por estatica residual de los registros sismicos de
reflexion (Rothman, 1985, 1986; Vasuadevan et al.,, 1991), para invertir datos de
resistividad eléctrica (Sen et al., 1993) y tomografia sismica (Ammon y Vidale, 1993), o
para la interpretacion de primeros arribos (Pullammanappallil y Louie, 1994) y de formas

de ondas sismicas (Sen y Stoffa, 1991) entre otros.
i) El método.
Para entender cabalmente la esencia del método y saber las razones por las que es tan

poderoso, es necesario abordar algunos conceptos basicos de la mecanica estadistica.

La mecanica estadistica es la principal disciplina abocada a la fisica de la materia

2! Existen minerales cuya cristalizacion se da por la precipitacion de elementos quimicos disueltos en una
solucion sin necesidad de que haya una enfriamiento paulatino de la sustancia, v.g. la Calcita, el Yeso, etc..
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condensada. Se trata de un conjunto de métodos que estudian las propiedades
agregadas de grandes cantidades de &tomos que se encuentran en estado liquido, sélido
0 gaseoso (Kirkpatrick et al., 1983). Debido a que la cantidad de atomos que hay en un
centimetro cubico de materia es del orden de 10%, sélo ser4 observado
experimentalmente el comportamiento mas probable del sistema en equilibrio térmico a
una temperatura dada. Supongamos que la distribucion espacial de los &tomos que

conforman al sistema (llamada configuracion del sistema) esta dada por{ri}, y que el

comportamiento observable esta determinado por el promedio de pequefas fluctuaciones
en torno al comportamiento promedio del sistema. Entonces, la probabilidad de
ocurrencia de cada configuracidbn estara dictada por el factor de probabilidad de

Boltzmann:

P({r})= exp(— E({ﬁ})/kBT)v (5.2-1)

donde E({ri }) es la energia de la configuracion, kg es la constante de Boltzman, y T es la

temperatura del sistema. Un fenédmeno de gran importancia en la mecanica estadistica es
aquel que puede sucederle al sistema cuando su temperatura baja lo mas posible. Los
estados base (minima energia) de la materia y las configuraciones energéticamente
cercanas a ellos son extremadamente raros de encontrar entre todas las configuraciones
posibles de un cuerpo macroscépico. Sin embargo, son éstas las configuraciones que
dominan sus propiedades a bajas temperaturas, debido a que conforme disminuye la
temperatura, la distribucion probabilistica de Boltzman se colapsa hacia la parte del
dominio correspondiente a los estados de menor energia (figura 5.5) (Kirkpatrick et al.,
1983).

En la practica, las temperaturas bajas no son condicion suficiente para alcanzar los
estados de minima energia de la materia. Los experimentos que determinan dichos
estados en una sustancia (por ejemplo, cuando se cristaliza un mineral en el laboratorio),
lo consiguen templando cuidadosamente al material: primero se funde, y luego se le baja
la temperatura lentamente dejando que pase bastante tiempo a una temperatura muy
préxima a la de solidificacion. Si esto no sucede, permitiendo que la sustancia abandone
su estado de equilibrio térmico con un enfriamiento subito o parcial, entonces el cristal
resultante tendrd muchos defectos (en caso de que la sustancia no forme un vidrio),

caracterizado por el desorden metaestable de sus moléculas.
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Encontrar la estructura molecular del estado base de un sistema cuando es posible
evaluar la energia del sistema, es un problema de optimacion. Sin embargo, tal y como
ya se dijo, el concepto de temperatura y su disminucién no posee una analogia tan obvia
con la optimacion de las configuraciones atdmicas de un sistema. En el apartado anterior
(5.2-i) se plante6 que el método de Metropolis et al. podia traducirse en un algoritmo que
simulara fidedignamente dichas configuraciones a una temperatura dada. Con tal
propésito, dicho algoritmo desplaza a un atomo, en cada paso, una distancia aleatoria y
pequefia. Este desplazamiento necesariamente provoca un cambio AE en la energia total
del sistema que es evaluado. Si AE es menor o igual a cero, el desplazamiento del &tomo
es aceptado y la configuraciéon resultante es tomada como la nueva configuracién inicial.
En el caso para el que AE es mayor que cero (cuando hay un incremento de energia en el
sistema), la probabilidad con la que serd o no aceptado el desplazamiento esta

determinada por la siguiente ecuacion:
P(AE) = exp(- AE/k,T), (5.2-2)

que es muy parecida a la definicidn del factor de probabilidad de Boltzman, ecuacién (5.2-
1). Para saber si es 0 no admitido el cambio de posicion que implicé un aumento de la
energia del sistema, se elige aleatoriamente un ndmero entre cero y uno que es
comparado con el valor de la probabilidad correspondiente a ese AE. Si es menor dicho
namero, se admite el desplazamiento y se considera a la nueva configuracion como la
inicial; si es mayor, no es admitido y se regresa a la configuracion que se tenia antes del
movimiento. Repitiendo sucesivamente este procedimiento se esta simulando el
movimiento térmico de los atomos del sistema (que se encuentra en equilibrio térmico), a
una temperatura fija T dada.

Haciendo una analogia con el problema de inversion, se podrian considerar a los &tomos
recién mencionados, como los parametros del modelo en el problema inverso; y a la
energia del sistema para una configuracion cualquiera, como la funcion de costo

asociada al conjunto de pardmetros {fi} dado. De esta manera, con el algoritmo descrito

se puede generar una gama de configuraciones (combinaciones de parametros)
correspondientes a la temperatura T del proceso. Esta temperatura es simplemente un

parametro de control que lo Unico que determina es la forma de la distribucion de
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Boltzman (figura 5.5) y en consecuencia, el tipo de modelos que van siendo aceptados

durante el proceso.

Al disminuir la temperatura se colapsa la distribucion de Boltzman.

.
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Fig. 5.5 Funciones probabilisticas de Boltzman para diferentes temperaturas. Notese como
al decrecer la temperatura, las curva se colapsa hacia la parte de menor energia. Esto
implica que, conforme disminuye la temperatura, Unicamente las configuraciones que

presenten un incremento pequefio en la energia del sistema seran aceptadas

Si lo que se desea es alcanzar el estado base del sistema, es decir, el estado de menor
energia y mayor ordenamiento, entonces se debe disminuir muy lentamente la
temperatura para simular un proceso cuasiestatico. Esto quiere decir en términos
matematicos que, durante el enfriamiento, nuestro sistema experimente una sucesion de
estados infinitesimalmente alejados del estado de equilibrio térmico. Si esto se logra,
entonces se puede decir que lo mas probable es que todas las configuraciones
(combinaciones) adoptadas por nuestros parametros durante el proceso, correspondan al
estado actual de energia del sistema y no a otros.

Lo que resta por explicar de manera general es la forma como opera el algoritmo que se
empled especificamente en este trabajo. Aclarar como dicho algoritmo lleva a cabo el
proceso de “cristalizacion” del sistema hasta alcanzar soluciones satisfactorias del
problema inverso. Del mismo modo que en el apartado 5.1-ii se presentd un diagrama de
flujo para GA, en la figura 5.6 se muestra otro correspondiente a SA. En esencia, el
programa consta de tres ciclos anidados. El ciclo externo regula la temperatura del
sistema. Cada vez que se cumple un ciclo de estos, la temperatura del proceso
disminuye al ser multiplicada por un factor 0<RT<1 que normalmente es cercano a 1. De

esta manera se lleva a cabo el enfriamiento paulatino que se desea.

139
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El ciclo intermedio se encarga de actualizar los valores, independientes entre si, de una
serie de constantes VM; (tantas como parametros del modelo haya). Dichas constantes
determinan el maximo incremento que podrd tener cada parametro a la hora de ser

perturbado en el ciclo mas interno del proceso. Los valores numéricos que adopten estas

— >

Perturbacion

Ciclo interno VM*Rand
—>
/\/ Problema directo
SN
Ciclo intermedio .__ l
. /\/, Funcién de costo AE

Criterio de Metropolis,
prob. de Boltzman

r', T
Ciclo externo ) _
Ajuste del incremento por
pardmetro

!

Reduccion de la
temperatura

Fig. 5.6 Diagrama de flujo que describe paso a paso el algoritmo de SA empleado
en esta investigacion. Se distinguen los tres ciclos aludidos en el texto, asi como
la reduccién de la temperatura, el ajuste de las constantes VM, y la asignacion
de una probabilidad de permanencia para el modelo actual (Gnicamente para
los modelos que incrementen la energia del sistema, ver texto).

constantes dependen de la cantidad de veces que haya o no haya sido aceptado el
modelo actual al término de cada secuencia de ciclos internos, segun el criterio de
Metrépolis (funcién de probabilidad de Boltzman, figura 5.5). En otras palabras, este ciclo
es el que se encarga de establecer las méaximas posibles variaciones para cada

parametro del modelo (sistema), propiciando que la cantidad de veces en que se rechace
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una nueva configuracion del sistema sea muy similar a la cantidad de veces en que sea
aceptada.

Para finalizar, en el ciclo interno del algoritmo se perturban los valores de los parametros
empleando los factores VM; definidos en el ciclo intermedio (el anterior descrito). La
perturbacion de los parametros se lleva a cabo cuando se multiplica a cada uno por el
resultado del producto de su correspondiente VM; por un valor aleatorio entre menos uno
y uno. Luego se construye la funcion de receptor sintética para el modelo generado de
esta manera (modelo actual) y se evalla el cambio de energia en el sistema asociado a
la nueva configuracion de los parametros. Dicha variacion de energia esta determinada
por el desajuste que presenta la curva sintética con la observada. Si el desajuste decrece
con respecto al anterior, entonces la nueva configuracién serd aceptada como la actual y
perturbada de la misma manera. En este caso se dice que, al pasar a la configuracion
actual de los parametros, se produjo un decremento en la energia del sistema. Este
decremento AE es igual al valor del desajuste. Por el contrario, si la perturbacion aleatoria
de los parametros produjo un crecimiento en el desajuste de las curvas, entonces se dice
gue hubo un incremento en la energia del sistema y a dicha configuracion se le asigna
una probabilidad de aceptacion dada por la distribucion de probabilidad de Boltzman
(figura 5.5) en el punto correspondiente al AE calculado y a la temperatura a la que se
encuentre el sistema en ese momento.

Estos ciclos se repiten sucesivamente conforme la temperatura del proceso va
disminuyendo. El resultado final es un conjunto de valores para los parametros cuya
respuesta sintética posee un error satisfactoriamente pequefio. En esencia, todos lo
pardmetros y constantes que determinan al proceso de inversion son gobernados por la
reduccién paulatina de la temperatura del proceso. Conforme disminuye T, lo que se esta
haciendo es permitir variaciones cada vez mas pequefias en los parametros del modelo.
De esta forma, la busqueda en el dominio de soluciones que inicialmente se lleva a cabo
en todo el espacio, comienza a converger hacia los sectores donde se encuentren los
modelos asociados a los minimos absolutos. Una de las virtudes de este método (SA) es
que los valores que van adoptando los parametros de los modelos, pertenecen al
conjunto de los nimeros reales. Es decir, no estdn sujetos a un conjunto de valores
producto de una discretizacion previamente definida, como si sucede en el método de
GA.
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Capitulo 6 6.1 Introduccion

Todos los temas, conceptos, y métodos desarrollos en el presente trabajo han sido
necesarios para construir el marco teérico que comprende las herramientas empleadas en
la investigacioén que en este capitulo ser4d ampliamente descrita. Desde la propagacion de
ondas, hasta los métodos mas vanguardistas del modelado inverso, han sido estudiados
detenidamente con el fin de justificar los recursos utilizados en el procesamiento y
modelado de registros telesismicos grabados en tres estaciones de banda ancha del
Servicio Sismoldgico Nacional.

Un breve recorrido por el contenido del trabajo ayudara a refrescar los conceptos
medulares que, hasta ahora, han conformado una serie de elementos tedricos
consecuentes. Es en este capitulo donde termina la argumentacion teérica y comienza el
trabajo netamente cientifico observacional, fundamentado en razonamientos deductivos e
inductivos. Trabajo que aspira aportar conocimientos sobre la estructura de la corteza
continental en México, a partir de las leyes fisico-matematicas que pretenden modelar la
distribucion espacial de las propiedades elastodindmicas en el interior de nuestro planeta.
Al inicio se abordé el fenébmeno de la fisica de las ondas, desarrollando todo a partir de la
teoria de esfuerzos, de deformaciones, y finalmente de la teoria de la elasticidad.
También se revisaron los fundamentos matematicos de los sistemas lineales para
justificar la construccién de una funcion de transferencia a partir de la deconvolucién de
dos sefiales en el dominio de la frecuencia.

Una vez deducidas las ecuaciones que rigen el comportamiento de las ondas al
propagarse en un medio continuo e incidir en una interfase, se clasificaron las ondas
dependiendo de la trayectoria que hayan descrito al viajar en el interior de la Tierra. De
esta manera se hablé de las principales discontinuidades elasticas que posee nuestro
planeta: aquellas que delimitan al ndcleo, al manto y a la corteza. Inmediatamente se
expuso de manera extensa las implicaciones tedricas que posee la construccion de una
funcion de receptor, analizando cuidadosamente cual es el contenido de dichas funciones,
y que implicaciones se ven reflejadas en su forma dada la presencia de capas inclinadas
en la estructura. En ese capitulo se describi6 un método desarrollado con el fin de
identificar las fases que se propagan en el interior de una estructura de capas planas.
Herramienta de gran valor para el analisis y entendimiento de las funciones de receptor
modeladas.

Habiendo revisado las bases del fenbmeno estudiado en el presente, lo siguiente fue
abordar el amplio espectro de métodos de modelado inverso, empezando por los de

busqueda local, para terminar con los de blsqueda global. Dos de éstos ultimos, el de
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Algoritmos Genéticos y el de Cristalizacion Simulada, merecieron un andlisis mas
detenido por haber sido los que se emplearon en el modelado de esta investigacion.

Finalmente, se tienen todos los elementos tedricos implicados en el trabajo debidamente
expuestos. Lo que resta es emplearlos con sentido comdn y sin menospreciar la

experiencia acumulada hasta el momento.

6.1 Introduccion.

Conocer la estructura de la corteza continental es de gran importancia. No sélo por el
valioso conocimiento que representa ese hecho aislado, sino también, por la cantidad de
aplicaciones que tiene en el ambito de la sismologia. Para poder obtener el tensor de
momentos de la fuente sismica y las profundidades de los centroides de las réplicas de un
terremoto (Courboulex, et al.,, 1997), o para poder invertir el mismo tensor con datos
regionales y reproducir satisfactoriamente las observaciones (Pacheco y Singh, 1998), es
fundamental contar con un modelo de corteza lo suficientemente detallado para la zona
que se esté estudiando.

Por otro lado, los escasos trabajos que han buscado determinar la estructura cortical en
México emplean técnicas como el modelado de la dispersién de ondas superficiales (Fix,
1975; Gomberg, et al., 1988; Campillo, et al., 1996) o el trazado de rayos (Valdéz-
Gonzélez y Meyer, 1996), que responden a los rasgos geoldgicos promedio a lo largo del
trayecto entre la fuente sismica y el receptor. Desafortunadamente, los modelos arrojados
por estas técnicas no poseen suficiente resolucibn como para ayudarnos en diversas
situaciones. Con el objeto de profundizar en estos conocimientos, y proponer modelos
que respondan a la geologia local con mas detalle, se aplicaron las dos técnicas de
optimacién global descritas en el capitulo anterior, Genetic Algorithms (GA) y Simulated
Annealing (SA), al modelado de funciones de receptor en tres estaciones de banda ancha
(VBB) de la red del Servicio Sismoldgico Nacional, ver figura 6.1.

Cada una de las estaciones fue estratégicamente seleccionada desde un punto de vista
tectono-geoldgico. La estacion que esta mas al norte del arreglo es la de Zacatecas
(ZAIG). Se sitta sobre un antiguo terreno tectdénico que no ha sufrido importantes
procesos geolégicos, al menos desde hace 30 millones de afios (Nieto-Samaniego, et al.,
1999). Dicha estacién fungié como punto de referencia en el trabajo por la simplicidad
geoldgica del sitio en el que se encuentra. La segunda estacién, yendo hacia el sur, esta

situada exactamente en la parte sur del Eje Neovolcanico, dentro de las instalaciones de
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Ciudad Universitaria (CUIG). Estamos especialmente interesados en este sitio por la
extremadamente compleja respuesta sismica que se ha observado en esta region,
inmersa en la cuenca de México. Existen dos principales agentes geolégicos que
complican el estudio de la estructura en CUIG: la parte mas joven y activa del Eje
Neovolcéanico, y la placa oceanica subducente de Cocos. Finalmente, la estacion que se
encuentra al sudeste del conjunto, en la planicie costera del Golfo de Veracruz, Tabasco y
Campeche (TUIG). Este lugar yace sobre una cuenca sedimentaria de gran espesor,
aproximadamente entre 15-18 Km (Shapiro et al., 1999). La historia tecténica y la
situacion actual de esta regién es mas estable. Sin embargo, debido a la amplificacion de
las ondas que produce la presencia de dicha cuenca, existe un considerable riego sismico
en la zona. Definir la estructura cortical en TUIG, asi como en los otros dos sitios, y
comparar los tres escenarios tectono-geoldgicos, son algunos de los principales objetivos
de este trabajo.

Hoy en dia hay muchas investigaciones que emplean las funciones de receptor para
analizar y modelar la estructura cortical, del manto superior, o de placas subducentes (p.
ej.., Langston, 1981; Owens, 1987; Lapp, et al., 1990; Baker, et al., 1996; Shibutani, et al.,
1996; Ozalaybey, et al., 1997; Bump y Sheehan, 1998). Tal y como estudiaron y
demostraron Ammon y compafiia en 1990 (Ammon et al., 1990), la inversion de funciones
de receptor es un problema altamente no-lineal y de solucion no unica. La falta de
informacion sobre las velocidades absolutas de la estructura que poseen estas funciones,
provoca un acoplamiento de parametros (trade-off) entre la profundidad y las velocidades
de los modelos. En esta investigacion, atendiendo este grave problema, se ha usado toda
la informacion a priori existente en cada sitio con el fin de restringir lo mas posible la
busqueda de soluciones en el espacio de modelos durante las inversiones. La aplicacion
de esta técnica debe usarse para complementar, mejorar o verificar otras teorias o
modelos geofisicos que a su vez proporcionen informacién inicial para encausar la
busqueda.

Por otro lado, considerando el error que poseen nuestras observaciones, se implanté un
método para seleccionar un conjunto de modelos que responde al error y consistencia en
los datos. Este método evalla la dispersion de las observaciones apiladas calculando su
desviacion estandar y empleando simultaneamente dos criterios de seleccion para cada
modelo. Los detalles se explicaran mas adelante.

Finalmente, como se ha venido diciendo a lo largo de este trabajo, para contrarrestar los

problemas de no-unicidad y no-linealidad que posee la inversibn de nuestras
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observaciones, se emplearon los dos esquemas de optimizacion global que ya fueron
ampliamente descritos en el capitulo anterior, Algoritmos Genéticos (GA) y Cristalizacion
Simulada (SA), para integrar los resultados finales. Casi todos los trabajos realizados
donde se invierten funciones de receptor utilizan métodos de busqueda local. Dichos
métodos parten de aproximaciones numéricas (Owens, et al., 1984; Ammon, et al., 1990;
Ozalaybey, et al., 1997). En el capitulo 4 se demostré que, en estos casos, si la solucién
inicial no estd cerca del minimo absoluto, los métodos de busqueda local muy
probablemente quedaran entrampados en minimos locales, arrojando soluciones
parciales e inadecuadas del problema. En cambio, los métodos GA y SA exploran todo el

dominio de soluciones confiriendo mas veracidad a nuestras conclusiones.

6.2 Los datos.

En el presente andlisis fueron usadas tres estaciones de banda ancha de tres
componentes, pertenecientes a la red telemétrica del Servicio Sismolégico Nacional.
Todas las estaciones que comprende dicha red consisten de un sismémetro de banda
ancha Strabeisen modelo STS-2 y un acelorbmetro de balance de fuerzas Kinemetrics
modelo FBA-23 conectado a un digitalizador Quanterra de 24 bits. La localizacion de las
estaciones seleccionadas para este trabajo se muestra en la figura 6.1.

g Sierra Madre
—————  Oriental

L s

o

Meseta Planicie Costera

_——  Centnl del Golfo

ZAIG

Sierra Madre
Occidental

Eje Neovolcénico

Fig. 6.1 Localizacion de las tres estaciones estudiadas,
ZAIG, CUIG y TUIG, ilustrando los rasgos geoldgicos mas
relevantes entorno a los cuales los cuales se encuentran.
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La distancia epicentral de todos los eventos procesados para cada estacion cae en el
rango de manto, es decir, poseen una distancia en grados de 30° < A4 < 90". Se
recuperaron todos los eventos grabados desde 1994 hasta Febrero de 1999. El total de
eventos registrados por estacion es de 25 en Ciudad Universitaria (CUIG), 8 en Zacatecas
(ZAIG), y 4 en Tuzandepetl (TUIG). Todos estos fueron seleccionados al descartar
aquellos cuya magnitud, complejidad de la fuente, o relacion ruido a sefial fueran muy
pequenas.

Las localizaciones de los registros telesismicos empleados en la estacién CUIG, poseen
una cobertura azimutal que permite agrupar los epicentros en cuatro clusters (grupos)
(figura 6.13). Por otro lado, en la estacién ZAIG dicha distribucion permitié conformar
solamente tres grupos epicentrales, mostrados en la figura 6.6. Por udltimo, para la
estacion restante (TUIG), un solo grupo pudo ser definido (figura 6.18). La idea de agrupar
los eventos en enjambres epicentrales es apilar todas las funciones de receptor de cada
grupo dentro de un limitado intervalo de distancia epicentral y acimutal, evitando grandes
variaciones en los &ngulos de incidencia que provocan variaciones no deseadas en las

funciones de receptor. Al llevar a cabo los apilados se elimina el ruido incoherente y se

Estacion ZAIG

(Grupo 1 — Sudameérica)

Fecha Hora Latitud Longitud Profundidad | Magnitud
97/02/09 12:32:36 14.48S 76.27W 33.0Km 6.1Ms
97/05/29 17:02:38 35.96S 102.51W 10.0Km 6.4Ms
98/04/03 22:01:50 8.05S 74.83W 165.0Km 6.6Mw

(Grupo 2 —Islas Fiji)

97/02/07 08:41:13 19.85S 173.28W 28.0Km 6.2Ms
98/03/29 19:48:16 17.57S 179.06W 537.0Km 7.2Mw
99/02/03 01:13:57 20.20S 174.36W 33.0Km 6.2Ms

(Grupo 3 — Alaska)

97/12/05 11:26:54 54.84N 162.03E 33.0Km 7.6Ms
99/01/28 08:10:05 53.03N 169.32W 74.4Km 6.4Mb

Tabla 6.1 Fecha, hora, localizacién y magnitud de todos los
eventos empleados en ZAIG clasificados por grupo.
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Estacion CUIG

(Grupo 1 — Sudameérica)

Fecha Hora Latitud Longitud Profundidad | Magnitud
94/01/10 15:53:50 13.34S 69.44W 596.0Km 6.9Ms
94/05/10 06:36:28 28.50S 63.09W 601.0Km 6.9Ms
94/06/09 01:15:17 14.36S 68.44W 650.0Km 6.1Mb
94/12/12 07:41:55 17.47S 69.59W 148.0Km 6.3Ms
95/05/02 06:06:05 3.79S 76.91W 97.0Km 6.7Ms
95/07/30 05:11:23 23.34S 70.29W 46.0Km 7.6Ms
97/02/09 12:32:36 14.48S 76.27TW 33.0Km 6.1Ms
98/04/01 22:43:00 39.78S 75.15W 9.0Km 6.7Mw
98/05/22 04:48:52 17.33S 64.96W 33.0Km 6.6Ms

(Grupo 2 —Islas Fiji)
94/03/31 22:40:52 22.05S 179.53wW 580.0Km 6.5Ms
95/07/03 19:50:50 29.21S 177.58W 35.0Km 7.2Ms
96/04/16 00:30:54 24.06S 177.03W 111.0Km 6.9Ms
96/08/05 22:38:22 20.69S 178.31W 550.0Km 7.0Ms
97/02/07 08:41:13 19.85S 173.28W 28.0Km 6.2Ms
98/03/29 19:48:16 17.42S 179.24W 539.0Km 6.4Mb
98/05/16 02:22:03 22.14S 179.70W 586.0Km 5.9Mb

(Grupo 3 — Alaska)

95/05/27 13:03:52 52.62N 142.82E 11.0Km 7.5Ms
95/12/03 18:01:08 44.66N 149.30E 33.0Km 7.9Ms
96/06/10 04:03:35 51.56N 177.63W 33.0Km 7.6Ms
96/06/10 15:24:56 51.47N 176.84W 26.0Km 7.1Ms
99/01/16 10:44:37 56.30N 147.42W 10.0Km 6.1Mb
99/01/28 08:10:05 53.03N 169.32wW 74.4Km 6.4Mb

(Grupo 4 — Atlantico)
95/03/08 03:45:58 16.56N 59.55W 8.0Km 6.3Mb
96/06/02 02:52:09 10.79N 42.25W 10.0Km 7.0Ms
96/12/10 08:36:18 0.87N 30.03W 10.0Km 6.6Ms

Tabla 6.2 Fecha, hora, localizacién y magnitud de todos los
eventos empleados en CUIG clasificados por grupo.
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Estacion TUIG

(Grupo 1 — Sudamérica)

Fecha Hora Latitud Longitud Profundidad Magnitud
97/11/28 22:53:41 13.74S 68.78W 33.0Km 6.6Ms
98/01/12 10:14:07 31.01S 71.30W 33.0Km 6.2Ms
98/01/30 12:16:09 23.51S 69.83W 43.7Km 6.4Ms
98/09/03 17:37:59 29.29S 71.55W 33.0Km 6.5Ms

Tabla 6.3 Fecha, hora, localizacién y magnitud de todos los
eventos empleados en TUIG clasificados por grupo.

resaltan las fases correspondientes a la sefial de mayor amplitud. La magnitud, fechas y
localizacién precisa de cada uno de los eventos aparecen, por estacion, en las tablas 6.1,
6.2y 6.3.

6.3 Seleccion de modelos considerando el error en los datos.

En la introduccion de este capitulo se mencioné un método que fue implantado en los
programas de inversion con la finalidad de considerar el error en los datos. La idea central
que nos llevé a disefarlo consiste en encontrar todas las posibles soluciones a nuestro
problema tales que satisfagan las observaciones con su correspondiente rango de error.
La manera como se evalu6 dicho error contenido en los apilados fue calcular, para cada
grupo de funciones promediadas, la desviacion estandar de todas las trazas en cada
abscisa de las funciones. De esta manera, al final se tiene una serie temporal por apilado,
donde cada valor de dicha serie corresponde a la desviacion estandar de las ordenadas
de las funciones promediadas para cada punto del tiempo. Con esta serie calculada se
puede definir una banda de error entorno al apilado del grupo de eventos correspondiente.
Para hacerlo, se suma y se resta al apilado la serie que posee las desviaciones estandar
de las funciones de receptor observadas. Una vez construida esta banda de error, se
evalla el area total que encierran sus fronteras Ag (ver figura 6.2). Ahora bien, una vez
entendido esto se pueden describir los dos criterios simultaneos que debe satisfacer un
modelo para que sea seleccionado por nuestros programas de inversion. Antes vale la
pena aclarar que estos criterios no tienen relacion alguna con los que emplean
internamente las filosofias de los dos métodos de inversion empleados GA y SA.

Simplemente es una adecuacion llevada a cabo con el fin de contar, al final de los
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procesos de modelado, con una familia numerosa de modelos que respondan a la
resolucion de nuestros datos. Este mecanismo de seleccion no estd involucrado en
ningan sentido con el proceso inspirado en la seleccién natural llevado a cabo por GA o
con la distribucién de probabilidad de Boltzman empleada en SA. Por el contrario, es un
mecanismo aislado que examina uno a uno todos los modelos generados por los
programas durante las inversiones.

El primer criterio de seleccidn consiste en evaluar qué tanto la respuesta sintética del
modelo examinado, es decir, su funcién de receptor teérica, cae dentro o fuera de la
banda de error. Para estimar esto, primero se suman las areas que se encuentren por
afuera de la banda de error, definidas por la respuesta sintética del modelo y las fronteras
de la banda (figura 6.2). A la superficie resultante le llamaremos Ac. Una vez que se sabe
el valor de las &reas externas acumuladas se efectia el cociente entre dicha area Ac y el
area total de la banda Ag. Si el valor de esta divisidbn es menor a un cierto porcentaje
establecido en el archivo de datos, entonces, el modelo ha satisfecho el primer criterio. Lo
ideal seria encontrar la totalidad de modelos cuya respuesta sintética caiga

completamente dentro de la banda. Sin embargo, debido a que en algunos puntos la

s "\ ) #7™_ (+) Desviacién
R % \\ Apilado de las R ()esténdar

s %\ observaciones

Lo .

......
.......
............

.

(-) Desviacion ~- Funcion sintetizada a
estandar partir de un modelo

Fig. 6.2 En esta figura se aprecia un acercamiento de las curvas hipotéticas que son usadas para
evaluar que tan adentro o que tan afuera se encuentra la curva sintética de la banda de error. Aqui
se aprecian las dos fronteras definidas por la suma y la resta de la desviacion estandar a la curva
apilada, la curva apilada observada, y la curva sintetizada a partir de un modelo. Apréciese las
areas descrita por afuera de la banda entre la curva sintética y la banda de error Ag.
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desviacion estdndar es muy pequefia, encontrar modelos cuya respuesta no abandone la
banda de error es imposible. De ahi que se utilice el rango de tolerancia ya descrito donde
se comparan Ag y Ag.

Por otro lado, el segundo criterio procura la similitud entre las formas de la curva
observada y la curva sintetizada. Es decir, no bastara que la respuesta del modelo caiga
la mayor parte dentro de la banda, sino que ademas, su forma sea lo mas parecida a la
curva modelada. La razon por la que se decidié implantar también este criterio fue porque
puede darse el caso (tal vez un tanto extremo) en el que alguna porcién del apilado no
describa sinuosidades importantes y la banda de error sea lo suficientemente amplia. En
este caso hipotético, la curva sintética podria describir formas algo caprichosas y sin
embargo estar dentro de la banda. Asi, a pesar de encontrarse el sintético dentro de la
banda, su forma no se asemejaria a la del stack. Para evaluar esta similitud se emple6

una norma de error conocida como semblanza (ecuacion 6.3-1).

cross(d,,d,)
auto(d,) + auto(d,) '

S(m,)=0.5- (6.3-1)

donde S(m) es la semblanza del modelo actual, auto(d;) y auto(d,) son respectivamente las
autocorrelaciones de la sefial sintética y la observada, y cross(ds,d,) es la croscorrelacion
de las dos sefales. Mientras méas se parezcan las curvas, la semblanza tendera a cero. Al
igual que en el criterio anterior, en éste se compara la semblanza del modelo examinado
con un valor limite introducido en el archivo de datos. Si este Ultimo es mayor que la
semblanza asociada al modelo, entonces este satisfara el segundo criterio.

Todos los modelos que satisfagan simultaneamente ambas exigencias de calidad, seran
almacenados por los programas durante los procesos de inversion. Finalmente, la
solucion del modelado de una curva apilada sera una nube de modelos conformada por la
fusion del conjunto de modelos seleccionado por GA con el conjunto de modelos
seleccionado por SA. En la totalidad de los casos, estos dos conjuntos de modelos
abarcan practicamente la misma region del dominio de soluciones, lo cual nos alienta a

pensar que es ahi donde se encuentra el maximo global del espacio de modelos.
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6.4 Inversion sintética.

Para verificar la validez y eficacia del método descrito en el apartado anterior, cuyo
objetivo es seleccionar modelos ante la presencia de un error considerable en las
observaciones, en esta seccibn se presenta una inversion sintética que simula el
problema ante el cual nos enfrentaremos en el modelado de los datos reales. La prueba
consiste en lo siguiente.

Primero se eligi6 un modelo de corteza, en este caso el modelo propuesto por M.
Campillo y otros (1996) para el trayecto entre la costa del Pacifico y la Cuenca de México.
Este modelo consta de tres capas sobre un semiespacio. El valor de los parametros
aparece en la tabla 6.4.

A la funcién de receptor sintetizada a partir de este modelo se le afiadieron cinco cargas
diferentes de ruido armonico y aleatorio para generar cinco funciones de receptor
considerablemente distintas. Estas curvas representan funciones observadas hipotéticas
en una misma estacion, provenientes de un mismo azimuth y distancia epicentral. Se dice
que provienen de un mismo azimuth ya que a la hora de calcular los sintéticos se
especificd que los componentes estén rotados a las direcciones radial y transversal
provocando que toda la sefial quede contenida en los componentes radial y vertical (esto
por tratarse de un sintético). Y decimos la misma distancia epicentral por haber utilizado el

mismo angulo de incidencia en la base de la estructura de capas planas y horizontales.

Velocidad Espesor
B(Km/s) h (Km)
Capal 31 5.0
Capa 2 3.3 12.0
Capa 3 3.8 28.0
Semiespacio 4.7 Infinito

Tabla 6.4 Modelo de Campillo (Campillo et al., 1996) para el trayecto

entre la costa del Pacifico y la Cuenca de México empleado
durante la inversién sintética como el modelo objetivo.

Para generar las funciones de receptor sintéticas a partir del modelo de Campillo et al., se

utiliz6 el método de las matrices de propagaciéon de Kennett (Kennett, 1983). Este
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algoritmo obtiene las funciones de transferencia (radial y vertical) de una estructura de
capas planas y horizontales en la que incide por abajo un frente ondas planas tipo P. Con
estas componentes espectrales se lleva a cabo la deconvolucién con el nivel de agua y el
filtrado Gaussiano descritos en el capitulo 3, seccion iii (ecuacion 3.1-7). El valor del nivel
de agua fue ¢=0.01y el periodo del filtro Gaussiano fue de T,=3.0s. El angulo de incidencia
en la base de la estructura fue de 4=20.0° que corresponde a una distancia epicentral
aproximadamente de 4=50.0°. El ruido montado en la funcién de receptor resultante
presento una relacion sefal-ruido de 15%, en el caso del ruido armonico. Para cada caso
se vario la fase y la frecuencia de la sefal afiadida. En la figura 6.3 se muestran las cinco
sefales sintéticas apiladas, por supuesto con el ruido ya incluido, y hasta abajo la funcién

de receptor resultante del apilado con su respectiva banda de error.

8.5

7.5

Amplitud

P
o

Apilado de las 5 trazas
con la banda de error

60 | | | | L l
S 10 15 20 25 30 35 40

Tiempo (seg.)

Fig. 6.3 5 funciones de receptor sintetizadas a partir del modelo de Campillo
(tabla 6.4) con una carga de ruido agregada para cada una (ver texto). Abajo,
la respectiva funcion apilada con la banda de desviacion estandar.
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Se llevaron a cabo dos inversiones paralelas de estas supuestas observaciones. Una con
Algoritmos Genéticos (GA) y otra con el método de Cristalizacion Simulada (SA). La

parametrizacion elegida contemplo a las velocidades g de las tres capas y con sus

1000 modelos 1000 modelos
seleccionados por G.A. seleccionados por S.A.

Unién de ambos
| conjuntos. 20

— 4 —

201

30

Profundidad (km)
w
5
Profundidad (km)

40

40

50 50

60 ! H
2.5 3.0 3.5 4.0 4.5 5.0
Velocidad “S" (km/seg)

60 s ! ! i
2.5 3.0 35 4.0 45 5.0
Velocidad "S" (km/seq)

v

2000 modelos
finales seleccionados.

20

30

Profundidad (km)

40

50

60 : ; ! :
2.5 3.0 35 4.0 45 5.0
Velocidad S (km/seq)

Fig. 6.4 Resultados de las dos inversiones sintéticas llevadas a cabo con GA y SA.
En cada uno de los dos recuadros que estan en la parte superior se muestran
1000 modelos seleccionados por método. En la parte inferior, la nube final de
2000 modelos producto de la fusién de los dos conjuntos antes mencionados.
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respectivos espesores, mas la velocidad g del semiespacio. Por lo tanto se tienen siete

pardmetros a invertir. Las velocidades « se calcularon considerando al medio como un
solido de Poisson, es decir, a = ﬁ~ﬁ, y a las densidades siguiendo la ley propuesta por
Berteussen p=0.32a+0.77, (Berteussen, 1977).

Los dos criterios simultaneos de seleccion impuestos en ambos procesos fueron los
mismos. Para la relacidn entre las areas Ac y Ag (ver seccién 6.3) se utilizé el valor
porcentual de 0.2%, y como limite de la semblanza el valor de 0.003. El objetivo central de
esta prueba numérica es recuperar valores para los parametros muy similares a los del
modelo seleccionado (tabla 6.4). De ahi que éste reciba el nombre de “modelo objetivo”.
Si sucede esto, quedaria mostrada la eficacia y validez del método propuesto para el
modelado de las funciones de receptor.

Las especificaciones empleadas en la inversion con GA fueron las siguientes: 350
modelos por generacion, 200 iteraciones, probabilidad de mutacion inicial del 10.0%, y
una probabilidad de cruza del 100%. Las especificaciones para la inversion con SA fueron

las siguientes: 50,000 modelos probados, temperatura inicial de 2, y un factor de

L ~ Campillo .
s
H sintético

Profundidad (km)

0 i i i i
2.5 3.0 35 40 45 5.0

Velocidad “S” (km/s)

Fig. 6.5 Modelo final, producto del modelado
sintético (linea discontinua) comparado con el
modelo objetivo de Campillo (linea continua) tabla 6.4.
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decremento para la temperatura de 0.95 a cada 5 iteraciones. El espacio de modelos
donde exploraron ambos métodos fue el mismo. Este puede apreciarse graficamente en
la figura 6.4 donde se muestran las fronteras inferior y superior con lineas discontinuas.
Los resultados de las inversiones aparecen en la misma figura. El recuadro que se
encuentra en la parte superior izquierda muestra 1000 modelos seleccionados por GA
durante la inversion. De la misma manera, en la parte superior derecha se encuentran los
1000 modelos seleccionados por SA. Una vez integrados ambos conjuntos de modelos se
obtiene, en el recuadro de la parte inferior, la nube final con 2000 modelos, sefialando con
las lineas discontinuas el espacio explorado que contiene mas de 2.3x10° modelos en
total.

Finalmente se obtuvo el promedio para cada pardmetro de la nube final de 2000 modelos.
Una vez con el modelo promedio de los 2000 que aparecen en la parte inferior de la figura
6.4 anterior, se busca, empleando la norma L, (ver capitulo 4, seccién 4.3, ecuacién 4.3-2)
para los valores de los 7 parametros, al modelo que dentro de los 2000 mencionados mas
se parezca al promedio, esto es, al modelo cuya norma L, con respecto al modelo
promedio sea la mas pequefa (en cuanto a los valores de sus parametros). Esto se hace
porque en realidad nunca, durante los procesos de inversion, el modelo promedio fue
generado y por lo tanto, examinado por los criterios de seleccion. En la figura 6.5 se
compara al modelo de Campillo con nuestro modelo Ultimo, producto del modelado
sintético. Es admirable la semejanza que guardan ambos modelos. Hecho que muestra la

eficacia del método propuesto.

6.5 Estacion Zacatecas (ZAIG).
i) Marco geoldgico.

La Sierra Madre Oriental y las zonas adyacentes estan constituidas principalmente por
rocas sedimentarias mesozoicas que se depositaron y evolucionaron sobre un basamento
paleozoico y precambrico. La sierra constituye una faja montafiosa orogénica que sigue,
en su segmento sur, una trayectoria general noroeste-sureste, y a la altura de Monterrey,
se flexiona para seguir una trayectoria este-oeste hacia Torreon. La Sierra Madre esta
compuesta por estrechos pliegues que poseen, en general, la misma orientacion del
rumbo de la sierra. Hacia la mesa del centro, los valles son mas amplios, los anticlinales
menos estrechos, y al occidente son cubiertos paulatinamente por las rocas volcanicas de

la Sierra Madre Occidental.
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La Sierra Madre Occidental estd formada por una extensa meseta volcanica afectada por
grabens y fallas normales que la privan, sobretodo en los flancos, de su apariencia
homogénea y subhorizontal (Moran, et al., 1984). Esta sierra posee dos importantes
secuencia igneas, cuyo contacto marca un periodo de calma volcanica. La secuencia mas
antigua la forman rocas volcénicas principalmente intermedias y cuerpos igneos cuyas
edades varian entre 100 y 45 millones de afios producto de la orogenia. La secuencia
superior esta formada por ignimbritas rioliticas y riodaciticas en posicién generalmente
horizontal, con edades que van desde los 34 hasta los 27 millones de afios producida por
un periodo extensivo asociado al “basin and ranges”. El complejo superior constituye la
cubierta ignimbritica continua mas extensa en la Tierra, con 250 Km de ancho y més de
1,200 Km de largo.

En la Mesa Central, provincia fisiogréfica confinada a ambos lados por la dos sierras
madres, existen numerosos afloramientos de secuencias metamorficas que pueden
corresponder al Triasico o a las postrimerias del Paleozoico. En la parte sur de esta
region, ignimbritas rioliticas del Eoceno y domos con flujos de lavas andesiticas afloran
localmente en Zacatecas, Guanajuato, San Luis Potosi y Aguascalientes (Nieto-
Samaniego et al., 1999) . Estas formaciones constituyen la parte volumétricamente mas
importante del vulcanismo del Terciario en la parte sur de la Mesa Central, presentdndose
en ocasiones domos de hasta dos kilbmetros de espesor.

El basamento de toda esta regidon pertenece a dos de los mas grandes dominios
paleogeograficos: el Terreno Guerrero, y la secuencia sedimentaria de la Sierra Madre
Oriental. El Terreno Guerrero expuesto en la parte sudoeste de la Mesa Central, es una
secuencia tipo flysch volcanica-sedimetaria intercalada con lavas almohadilladas que
muestran un bajo grado de metamorfismo a pesar de su deformacién contractil tan
grande. Siguiendo el trabajo de Nieto-Samaniego y otros (1999), la mesa central presenta
un levantamiento promedio topografico que sobrepasa al de las dos provincias
adyacentes correspondientes a las dos sierras. De hecho, este levantamiento central es
mas pronunciado si se analizan las unidades geoldgicas expuestas en dichas provincias.
Por ejemplo, en la Mesa Central el basamento mesozoico aflora a una altitud entre los
2,000 y los 2,700 m, mientras que en la Sierra Madre Occidental, afloramientos de la
misma edad se encuentran a 800 m de altitud, dentro de las depresiones mas
pronunciadas de la corteza de esta area. La implicacion que este hecho tiene en la
morfologia del Moho la revelan los datos de gravedad. Estos indican un adelgazamiento

de la corteza hacia la parte central del altiplano (33 Km), en contraste con los 37 y 41
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kilbmetros que muestran bajo la Sierra Madre Oriental y Sierra Madre Occidental
respectivamente (Campos-Enriquez et al., 1994).

En el trabajo de Nieto-Samaniego y colaboradores (1999) se presentan tres estructuras
geolbgicas para la corteza correspondientes, cada una, a las tres principales provincias
fisiograficas que conforman el norte del pais. La estacién ZAIG se encuentra en la ciudad
de Zacatecas, es decir, en la provincia de la Sierra Madre Occidental pero muy cerca de
la Mesa Central. Para esta regién, en dicho trabajo se propone una corteza superior
constituida, desde la superficie hasta el manto, por 1,000 m de ignimbritas del Mioceno
temprano, 500 m de sedimentos mezclados con material igneo andesitico del Eoceno-
Oligoceno, 10 km de batolitos silicicos, y ~31 km de cuerpos plutonicos gabroicos,

constituyendo una corteza de aproximadamente 40 km.

ii) Inversion individual de los tres grupos de eventos.

Tal y como ya se dijo en la seccién 6.2 del presente capitulo, en la estaciébn ZAIG

Unicamente se pudieron conformar tres grupos epicentrales. La especificacion precisa de

180° -120°

60°

1807 -150° -120°

Fig. 6.6 Ubicacion geogréfica de los tres grupos epicentrales utilizados
para el modelado de la corteza en la estacion de Zacatecas (ZAIG).
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cada evento registrado en esta estacion aparece en la tabla 6.1. La ubicacién geografica
de los epicentros, con relacion a la estacion, puede verse en la figura 6.6.

Una vez apiladas las trazas correspondientes a cada grupo, resultan seis funciones de
receptor (una radial y una transversal por grupo) con sus respectivas bandas de error
(figura 6.7), calculadas como se explicé en la seccién 6.3.

En la tabla 6.5 se muestra informacion promedio sobre los eventos que comprende cada
grupo. Se puede apreciar cémo el angulo de incidencia esperado para los tres grupos
difiere considerablemente. Esto se debe a las diferencias en el A4 y en la profundidad

promedio de las fuentes en cada cluster (grupo).

Funciones radiales. Funciones transversales.

10.5 105ﬁ

Sudamérica

10.0 10.0

SN S ST U U SN SN R S S SO S S U

10 20 30 40 10 20 30 40
Tiempo (seg) Tiempo (seg)

Fig. 6.7 Funciones de receptor apiladas, tanto radiales como transversales, para los tres grupos
analizados en la estacion ZAIG. Unicamente las funciones radiales fueron modeladas. Las
funciones transversales sirvieron exclusivamente para el analisis cualitativo de la estructura.
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Los parametros utilizados para la construccion de las funciones de receptor tanto radiales
como transversales, en analogia con los que se indicaron en la prueba sintética, fueron
los siguientes: t,=3.0 s, t;=10.0 s, 0.005 < ¢ < 0.015.

La parametrizacion de los modelos se determiné a partir de la informacion preexistente de
la regidn y de la simplicidad que muestran las funciones de receptor observadas (figura
6.7). Los modelos consisten en tres capas sobre un semiespacio. Los parametros a
invertir son los tres espesores y velocidades “4” de las capas, méas la velocidad “4” del
semiespacio. Esto forma un total de siete parametros por determinar, para definir la
estructura de velocidades de la corteza en el sitio de Zacatecas.

Cada uno de los tres apilados se invirtié inicialmente por separado, tal y como se llevo a
cabo la inversion sintética de la seccion 6.4. Las curvas se invirtieron hasta el segundo 35,
no hasta el segundo 40 como aparece en la figura 6.7. Los parametros de entrada que
requiere cada uno de los dos métodos empleados, GA y SA, tales como la probabilidad de
mutacién, la probabilidad de cruza, la temperatura inicial del proceso, el factor de
reduccién de la misma, etc., fueron muy similares entre todos los procesos asociados a
los tres grupos, y a su vez, a los especificados claramente en la prueba sintética (seccion
6.4).

dota (| Prondd | Anguo de
somel | e 60
e
e 53

Tabla 6.5 Informacién sobre la ubicaciéon promedio de las fuentes sismicas de los tres
grupos, con los angulos de incidencia en la base de la corteza de los frentes de onda,
calculados a partir de las ubicaciones de las fuentes y de un modelo promedio terrestres

Las nubes con 2,000 modelos seleccionados (1,000 por GA y 1,000 por SA) se muestran,
por grupo, en la figura 6.8. En ella también se puede apreciar el espacio de soluciones
explorado por ambos métodos, indicado por las dos lineas discontinuas. Es importante
sefialar que dicho espacio fue exactamente el mismo para todos y cada uno de los
procesos de inversién llevados a cabo, independientemente del stack o del método de
modelado del que se trate. También es interesante observar como el conjunto de modelos

gue define a cada una de las tres nubes no presenta una dispersion importante dentro del
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espacio, por el contrario, define claramente una banda constituida, como ya se sabe, por
la unién de los dos conjuntos generados individualmente por los métodos ya bien
conocidos.

En general, se puede decir que existe una gran semejanza entre las tres nubes mostradas
en la figura 6.8. Esto significa que las funciones de receptor observadas no poseen una
considerable dependencia acimutal. Sin embargo, si se observa detenidamente el
segundo contraste elastico (~12-14 km de profundidad), es claro que su profundidad si
depende levemente del acimut con que haya arribado el frente de onda a la base de la
corteza. Segun estos resultados se podria pensar en una cierta inclinacion de dicha
interfase en direccibn aproximada hacia el norte-noroeste. Este resultado se verifica
cualitativamente con la presencia, en las funciones de receptor transversales, de ciertas
fases coherentes entre las funciones que fueron apiladas, es decir, con arribos cuya
desviacion estandar es muy pequefia (ver figura 6.7). Por ejemplo, la fase que aparece
aproximadamente 8 segundos después del primer arribo en los apilados transversales,
indica la presencia de algun agente estructural relativamente somero, por no coincidir con
los tiempos de arribo de las fases convertidas en el Moho (aprox. 5y 17 s después del
primer arribo), que opere como deflector de las ondas SV, convertidas en esa interfase,
del plano R-Z (Cassidy, 1992).

Sudameérica (Grupo 1) Islas Fiji (Grupo 2) Alaska (Grupo 3)

Profundidad (km)

2.5 3.0 3.5 4.0 4.5 5.0 2.5 3.0 3.5 4.0 4.5 50 25 3.0 3.5 4.0 4.5 5.0

Velocidad “S” (km/s) Velocidad “S” (km/s) Velocidad “S” (km/s)

Fig. 6.8 Resultados finales de las tres inversiones individuales. Cada nube posee 2,000
modelos, 1,000 seleccionados por GA 'y 1,000 por SA. Las lineas quebradas discontinuas
definen el espacio de soluciones explorado. Dicho espacio es el mismo en los tres grupos.
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Area total de la | Porcentaje de Valor del area Valor maximo de
banda de error. tolerancia. externa normalizada. | la semblanza.

Grupo 1 67.5 30.0% 5.85 0.06

(Sudamérica)

Cltzs 2 49.4 7.0% 1.0 0.02
(Islas Fiji)

Grupo 3 0

(Alaska) 35.1 50.0% 5.07 0.04

Tabla 6.6 Valores que fueron empleados en los procesos de inversion para
seleccionar los modelo que aparecen en la figura 6.8. El valor del area
normalizada se presenta para tener cantidades comparables entre cada
grupo con relacion a qué tan estricto fue un criterio con respecto al otro.

Tiempo (seg)

Fig. 6.9 Ajustes entre las respuestas sintéticas arrojadas por los tres modelos
promedio de las nubes mostradas en la figura 6.8 y los apilados observados.
Estos ajustes son producto de las inversiones individuales de los tres grupos.
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Los criterios que se emplearon para la seleccibn de modelos durante los procesos de
inversion (descritos en la seccidén 6.3) se muestran en la tabla 6.6.

A continuacién, siguiendo el procedimiento que ya fue explicado en el ejercicio sintético
acerca de como extraer de cada nube el modelo promedio, se obtuvo éste para los tres
conjuntos mostrados en la figura 6.8 y asi calcular su respuesta sintética para compararla
con el apilado correspondiente. Esta comparacién se muestra en la figura 6.9, donde se
puede apreciar cdmo las respuestas sintéticas abandonan minimamente las bandas de
error definidas por las lineas discontinuas entorno al stack.

La semejanza que presentan los tres conjuntos de modelos arrojados por los procesos de
modelado individuales nos sugiere realizar una inversion simultdnea de las tres funciones
de receptor observadas. Este mecanismo nos permitira contar con una familia Gltima de
modelos que respondan simultdneamente a las tres observaciones provenientes de

diferentes acimuts. En la siguiente seccion se presentan los resultados de este ejercicio.

iii) Inversidon simultanea de los tres grupos de eventos.

Con base en los resultados obtenidos en la seccion anterior, donde se evidencio la
escasa dependencia acimutal de las funciones de receptor en el sitio de ZAIG, nos
parecié sensato realizar una macroinversion que modelara simultdneamente las tres
funciones radiales observadas en la estacion. Partiendo de los criterios de seleccion
mostrados en la tabla 6.6, se propusieron otros muy similares, pero inevitablemente un
POCO Menos rigurosos, para la inversion simultanea. Estos se presentan en la tabla 6.7 del
mismo modo que en la seccién anterior, permitiendo asi una rapida comparacién con los

criterios originales.

Area total de la | Porcentaje de Valor del area Valor maximo de
banda de error. tolerancia. externa normalizada. | la semblanza.
(Slﬁjg’rﬂzrilca) 67.5 30.0% 3.41 0.06
Clillpe 2 49.4 12.0% 1.0 0.03
(Islas Fiji)
Grupo 3 0
(Alaska) 35.1 52.0% 3.07 0.05

Tabla 6.7 Parametros de seleccion de modelos que fueron empleados durante la
inversion simultanea de los tres apilados. Estos valores pueden ser comparados con los
de la tabla anterior (tabla 6.6) para notar la leve disminucion en el rigor de los criterios.
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Un ensayo preliminar de la macroinversion en donde fueron utilizados exactamente los
mismos criterios que en las inversiones individuales no pudo encontrar modelos que los
satisficieran a la vez. De ahi que haya sido necesario ampliarlos minimamente.

Tal y como se ha hecho hasta ahora en cada una de las inversiones, en ésta también se
llevaron a cabo dos procesos paralelos, uno con GA y el otro con SA. Ambos algoritmos
fueron adaptados para que operaran en las nuevas condiciones. El resultado de la unién
de los dos conjuntos de 1,000 modelos arrojados por cada uno aparece en la figura 6.10,
donde ya no se muestra el dominio de busqueda con linea discontinua ya que es el

MisSmo que se uso en la seccién anterior.

Profundidad (km)

2.5 3.0 3.5 4.0 4.5 5.0

Velocidad “S” (km/s)

Fig. 6.10 Nube final de 2,000 modelos producto de la
inversion simultanea de los tres apilados en Zacatecas.

Si se extrae nuevamente el modelo promedio de la nube resultante usando la norma L2,
de la misma forma como se hizo en la prueba sintética (seccién 6.4), y se calcula su
respuesta sintética (variando el angulo de incidencia en la base del modelo dependiendo
del grupo que se trate) para finalmente compararla con los tres apilados que fueron
modelados al mismo tiempo, se tienen los ajustes mostrados en la figura 6.11. Estos

ajustes, sin ser malos, no superan la calidad de los alcanzados en la seccién anterior
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como era de esperarse. Sin embargo, los rasgos de mayor interés como son los arribos

de las fases provenientes del Moho ajustan de manera satisfactoria.

""""""" /28

Islas Fiji (Grupo2) ,,,,,,,,,,,,,,,,

Lo T

Tiempo (seq)

Fig. 6.11 Ajustes entre los sintéticos generados con el modelo promedio de la nube final
(figura 6.10) y los tres apilados observados. Cabe sefialar que lo Unico que varia entre los
sintéticos es el angulo de incidencia en la base del modelo promedio. Este angulo
depende del grupo que se trate, es decir, del 4 asociado a éste.

El modelo promedio final con el que se construyd la grafica anterior, resultado Ultimo de la
inversion simultanea de los tres apilados, es la estructura unidimensional propuesta en
este trabajo para el sitio de Zacatecas (ZAIG). Este modelo se muestra en la figura 6.12, y
numéricamente en la tabla 6.8. Se puede ver que existe un contraste de impedancias

importante entre la base de la corteza y el manto superior, rasgo que era de esperarse por
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las amplitudes predominantes que tienen las fases convertidas en dicho contacto sobre

las demas.

Profundidad (km)

30

40

30

60

Modelo final (ZAIG).

2.8 5.2 5.6 4.0

Velocidad “S” (km/s)

Fig. 6.12 Modelo promedio final para la estructura de velocidades en el sitio de
Zacatecas (ZAIG), producto de la inversion simultanea de los tres grupos de eventos.

En la tabla 6.8 aparecen los valores numéricos del modelo final para el sitio ZAIG
mostrado en la figura 6.12. Las velocidades de propagacion para las ondas “P” fueron

calculadas asumiendo un sélido de Poisson, es decir, suponiendo una relacion de a=

1.73 B

Espesor (km) Ve'(?(fr']‘;:‘)d B Vel(?(?rlsg)d a
Capa 1 2.9 3.18 5.51
Capa 2 9.1 3.37 5.84
Capa 3 25.4 3.56 6.17
Semiespacio 00 4.23 7.33

Tabla 6.8 Valores numéricos del modelo final para el sitio ZAIG
(figura 6.12). Las velocidades de las ondas “P” fueron calculadas
asumiendo un sélido de Poisson durante las inversiones.
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Este resultado es muy consistente con uno de los trabajos mas recientes hecho en esa
region (Nieto-Samaniego, et al., 1999). En el siguiente capitulo se confrontaran y

discutiran brevemente ambos resultados.

6.6 Estacion Ciudad Universitaria (CUIG).

i) Marco geologico.
El Eje Neovolcanico Transmexicano constituye una franja volcanica del Cenozoico
Superior que cruza transversalmente la Republica Mexicana a la altura del paralelo 20.
Esta formado por una gran variedad de rocas volcanicas que fueron emitidas por una
enorme cantidad de aparatos volcanicos, algunos de los cuales representan las
elevaciones topograficas mas importantes, como lo son el Pico de Orizaba, el
Popocatépetl, el Iztaccihuatl, el Nevado de Toluca, el Nevado de Colima, etc. Los
principales volcanes que se encuentran en esta provincia son estratovolcanes de
dimensiones muy variables. Todos ellos fueron creados por emisiones alternantes de
productos piroclasticos y derrames lavicos. Uno de los rasgos que caracterizan al Eje
Neovolcanico es la enorme cantidad de conos cineriticos monogenéticos asociados a
cada estrato volcan. Dicho conos estan constituidos principalmente por acumulaciones de
cenizas y piroclastos.
El origen del Eje Neovolcénico ha sido relacionado principalmente con la subduccion de la
Placa de Cocos por debajo de la corteza continental de México (Pardo y Suérez, 1995). A
la profundidad del manto superior, dicha placa sufre una fusién parcial que origina los
magmas emitidos a lo largo del eje. La composiciéon calcoalcalina de estos magmas
confirma esta hipoétesis, sin embargo, la oblicuidad del eje con respecto a la trinchera de
Acapulco es un rasgo poco comun en este tipo de escenarios. Se ha tratado de justificar
este hecho de varias maneras que para los fines de este trabajo no son relevantes.
El Valle de México se localiza al sur del Eje Transmexicano, muy cerca de la region
volcanicamente activa del Popocatépetl. Muchos estudios se han realizado en el valle con
el fin de entender cuales son las causas de la gran amplificacion y duracion de los sismos
en esta region (p. ej., Singh et al., 1988; Singh et al., 1995). En términos generales se
sabe que existe una discontinuidad (Conrad, ver seccion 2.1-(iii)) aproximadamente a 15
km de profundidad que probablemente represente el contacto entre rocas metamorficas
del paleozoico y del mesozoico. Mas hacia la superficie, esta otro contacto (~5 km de
profundidad) entre las rocas metamorficas del mesozoico y una formacion de calizas del

Cretasico. Dicha formacion aflora en ambos costados del Eje Neovolcanico. Finalmente
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llegan los primeros ~2 km de profundidad donde se sabe existe la mayor complejidad
geoldgica y una caida muy importante en la impedancia del medio (Shapiro et al., 1997).
Resumiendo las formaciones que comprenden esta capa superficial, se puede hablar
principalmente de tres horizontes geolégicos. En orden ascendente (Singh et al., 1995),
hay una capa de aproximadamente 1 km de espesor de depdsitos volcanicos del
Oligoceno, luego otra mas reciente del Mioceno algo mas delgada, y finalmente una
intercalacién de depdésitos volcanicos de tobas y derrames volcanicos con depésitos finos
lacustres (lutitas). Estos Ultimos depdsitos, que son los que provocan una parte
importante de la amplificacion y larga duracién de los sismos en el Valle de México,

pueden tener un espesor de entre 10 hasta mas de 100 m.
ii) Inversion simultanea de los cuatro grupos de eventos.
En esta estacion se conformaron cuatro “clusters”, cuya informacion especifica por evento

aparece en la tabla 6.2 de la seccion 6.2. La informacion promedio sobre los eventos que

comprende cada grupo se muestra en la tabla 6.9.

Profundidad Angulo de ,
DEME (@) Fuente (km) incidencia SR A

Grupo 1 0 0 o
(Sudamérica) 46 246.0 32 141

(Elr;‘s?:iﬁ) 87° 347.0 19° 245°

gl:zﬁa:’; 71° 31.0 24° 322°
Grupo 4 0 0 0
(Atlantico) 50 9.0 32 91

Tabla 6.9 Informacién sobre la ubicacién promedio de las fuentes sismicas de los tres
grupos, con los angulos de incidencia en la base de la corteza de los frentes de onda,
calculados a partir de las ubicaciones de las fuentes y de un modelo promedio terrestres

La ubicacion geogréfica de los epicentros, con relacion a la estacion CUIG, aparece en la
figura 6.13. En ella se ve que la cercania de los eventos por grupo es variable. Mientras
gue para los grupos 1 y 2 es considerablemente grande, en los grupos 3y 4 no lo es
tanto.

Los parametros utilizados para la construccion de las funciones de receptor tanto radiales

como transversales fueron los siguientes: t, = 3.0 s para los grupos 1, 3y 4, t,= 3.5 s para
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el grupo 2, y ts= 10.0 s y 0.005 < ¢ < 0.015 igualmente para los cuatro grupos. La razén
por la cual se eliminaron mas altas frecuencias en las funciones del grupo 2 fue para
eliminar ciertas fases no deseadas que provocaban variaciones considerables en las
funciones apiladas.

La parametrizacion de los modelos en esta estacion fue determinada a partir de la fusion
de dos modelos preexistentes bien conocidos. Campillo et al, (1996) propusieron un
modelo estructural promedio para el trayecto que une la costa de Guerrero y la Ciudad de
México a partir de datos de dispersion de ondas superficiales. Dicho modelo fue el que se
uso en este trabajo para llevar a cabo la prueba sintética (tabla 6.4). Por otro lado, debido

a la falta de resolucion local que posee el método que utilizaron, se inserto un paquete

Fig.6.13 Distribucién de los eventos registrados en la
estacion CUIG clasificados por grupos de apilamiento.
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superficial de muy baja velocidad propuesto por Shapiro y otros (1997). Este paquete
superficial se asocia a toda la acumulacion, con aproximadamente 2.0 km de espesor, de
materiales volcanicos: cenizas, piroclastos y derrames lavicos fracturados. Por todo esto,
los modelos propuestos en este trabajo consisten de cuatro capas sobre un semiespacio.
Los parametros a invertir son los cuatro espesores y velocidades “4” de las capas, mas la

velocidad “f” del semiespacio. Esto forma un total de nueve pardmetros por determinar, y

Funciones radiales. Funciones transversales.
12.0 — : : : : 12.0

105 f v ﬁ

, : 10.5
n Islas Fiji (Grupo 2)

10.0 B>

Tiempo (seg) Tiempo (seg)

Fig. 6.14 Funciones de receptor apiladas (lineas continuas) con sus respectivas bandas de error
(lineas discontinuas) para cada uno de los cuatro grupos formados en torno a la estacion CUIG.

asi definir la estructura de velocidades de la corteza en el sitio de Ciudad Universitaria.
Inicialmente se realizO una serie de inversiones individuales para cada grupo.

Erroneamente se creyod que al igual que en la estacién ZAIG, en las inmediaciones del Eje
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Neovolcénico la dependencia de las funciones de receptor con el acimut de los eventos
no iba a ser determinante, o cuando menos, que no se tenia la resolucién suficiente en los
datos como para ver dicha dependencia con claridad y poderla modelar.

Si se analizan cuidadosamente las funciones de receptor apiladas para cada grupo (figura
6.14), es claro que si existen diferencias importantes entre ellas. Sin embargo, antes de
analizar y modelar los datos de Zacatecas, que fungieron como marco de referencia
gracias a la naturaleza geoldgica de la regién, se creia que dichas variaciones se podian
justificar anicamente por las diferencias en los angulos de llegada de los cuatro frentes de
onda, o por efectos cercanos a la fuente que no pudieron ser deconvolucionados.

Por ende, partiendo de ciertos valores para los criterios de seleccion de modelos
determinados en las pruebas preliminares individuales, se llevé a cabo la macroinversion
simultanea de los cuatro grupos de observaciones. Inicialmente fue imposible encontrar
algn modelo que satisficiera los ocho criterios a la vez, tal y como paso6 en los primeros
intentos de la inversién simultanea en ZAIG. Entonces, se fueron modificando dichos
criterios, prueba tras prueba, siendo cada vez menos estrictos hasta que fue posible hallar
un conjunto de modelos (figura 6.15) que, entonces si, satisficieran los criterios. Los

valores ultimos empleados se muestran en la tabla 6.10.

Area total de la Porcentaje de Valg;tgtrarl]:rea Valor maximo de
banda de error. tolerancia. . la semblanza.
normalizada.
(Sﬁgurﬁgrilca) 157.4 6.0% 1.0 0.04
Grupo 2 79.2 40.0% 3.35 0.21
(Islas Fiji)
Grupo 3 0
(Alaska) 138.7 22.0% 3.23 0.14
Grupo 4 0
(AtlAntico) 140.9 17.0% 2.53 0.13

Tabla 6.10 Parametros de seleccion de modelos que fueron empleados
durante la inversién simultanea de los cuatro apilados. Comparese estos
valores con los de la tabla siguiente (tabla 6.11) correspondientes
a las inversiones individuales de los grupos de eventos de CUIG.

El problema consistié, como se vera claramente con las siguientes graficas, en que esa
paulatina reduccion del rigor de los criterios lleg6 a ser tan baja, que los ajustes arrojados

por el modelo promedio de dicho conjunto son indtiles.
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En la figura 6.16 aparecen dichos ajustes, uno para cada grupo. Del mismo modo que en
ZAIG, la curva sintética de cada ajuste fue creada a partir del mismo modelo estructural
variando Gnicamente el angulo de incidencia del frente de ondas en su base. Este
dependié del grupo del que se haya tratado. EI modelo usado es el promedio del conjunto
mostrado en la figura 6.15.

Los peores ajuste de la figura 6.16 son claramente los que corresponden a los grupos 2 y
3. Las lineas discontinuas verticales sefialan los tiempos de llegada de los mudltiplos
PpPms, tales que son muy semejantes, por un lado, entre los stacks de los grupos 2y 3,y

por el otro, entre los stacks de los grupos 1y 4. Los procesos de inversion mostraron que

301

Profundidad (km)

401

501

50 1 L 1 1
1.0 2.0 3.0 4.0 5.0

Velocidad “S” (km/s)

Fig. 6.15 Nube de modelos arrojados por la inversion simultdnea en CUIG.

estas diferencias tan grandes en las llegadas no se pueden justificar con los diferentes
angulo de incidencia en la base de la estructura. En otras palabras, estos resultados nos
impiden pensar que sélo un modelo estructural de corteza exista dentro del cono sélido
muestreado por los sismos entorno a la estacién. Aparentemente existen diferencias
sustanciales en la estructura que dependen del acimut con que arriben los sismos al

receptor.
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Otra evidencia importante que soporta esta hipétesis es la amplitud y polaridades que
tienen ciertas fases en las funciones de receptor transversales (figura 6.14). Dichas

amplitudes son considerablemente mayores que las observadas en la estacion ZAIG,

Lo . .

sl /A Sudamérica (grupo 1)

osf N A S B
Y T R Laa i (AR DY
o AN ]SIaSF'J'(gr“pOZ) ______ :L _______

Tiempo (seg)

Fig. 6.16 Ajustes del modelo promedio producto de la inversiéon simultanea
en CUIG. Apréciese la falta de calidad de los mismos, sobre todo en los ajustes
de los grupos 2 y 3. Las lineas discontinuas verticales sefialan la diferencia tan
marcada en los tiempos de arribo de la fase PpPms entre los grupos 1,4y 2,3.

figura 6.7 (en comparacion con las respectivas funciones radiales). Entonces, siguiendo

las implicaciones que deben tener estos hechos (véase capitulo 3, seccion 3.2), es
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posible que halla agentes estructurales, tales como la presencia de interfases inclinadas o
irregularidades importantes en el moho que deflecten ciertas ondas convertidas en la
corteza, quedando polarizadas por afuera del plano R-V. Toda esta gama de
observaciones nos obligé a detallar mas el analisis de los datos con el fin de obtener
conclusiones mejor justificadas y mas precisas. En la siguiente seccién se presentan los
resultados arrojados por el modelado de los cuatro grupos de eventos por separado,
incluyendo algunas modificaciones en la parametrizacién y el espacio de busqueda del

problema.

iii) Inversion individual de los cuatro grupos de eventos.

Los resultados generados en la seccion anterior dieron la pauta para abordar los apilados
por separado. El objetivo principal es llegar a conocer cuatro diferentes modelos
estructurales que respondan, cada uno de ellos, a las observaciones hechas en cada
acimut de entrada al receptor. Inicialmente se llevaron a cabo inversiones de los cuatro
apilados con la misma parametrizacion disefiada para el modelado simultaneo. Los
resultados fueron hasta cierto punto alentadores. Se encontr6 que en la parte de la
estructura correspondiente a las velocidades, espesores y contrastes de impedancia en la
corteza, es decir, en las cuatro capas que superyacen al semiespacio, las similitudes
fueron extraordinarias entre los cuatro modelos promedio extraidos de cada stack. Por el
contrario, la profundidad del Moho vari6 desmesuradamente entre ellos,
aproximadamente 7 km entre el mas somero y el mas profundo. Considerando las
distancia horizontales que separan al receptor de los puntos en que entran a la corteza los
diferentes frentes de onda de cada grupo, puntos a los que se puede asociar
aproximadamente dicha profundidad, parece demasiado grande el desnivel que presenta
el Moho. En este Ultimo aspecto es en el que dejan de ser del todo positivos los
resultados.

Entonces, surgio la idea de contemplar a las velocidades “4#” de los modelos y a la
relacién de Poisson “v” que guardan la velocidad compresional y la de cizalla, como los
posibles responsables de aquellas diferencias tan importantes en los apilados, y no
Unicamente a las discrepancias en las profundidades de las interfases. Esta idea es viable
desde el punto de vista geoldgico, ya que se trata de una estacion ubicada en el corazén

de un enjambre volcanico en plena actividad, que por ende, justifica la existencia de
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cambios subitos en la constitucién fisica de las rocas del manto superior y corteza
profunda entre dos puntos relativamente cercanos.

Atendiendo a esta realidad geoldgica, se decidié ampliar hacia abajo el limite inferior para
las velocidades del semiespacio en los procesos de modelado (entre 4.0 y 5.0 km/s, ver
tabla 6.12). Ademas se invirtid, junto con las velocidades gy los espesores de las 4 capas
del modelo, la relacion de Poisson (v) del semiespacio, modificacibn que pretende
modelar la constitucion eléstica de materiales que puedan encontrarse en condiciones de
presion y temperatura diferentes. Bien sabido es, que un material a alta temperatura y
baja presion se comporta como un “semifluido”, y por lo tanto posee una relacion de
Poisson mas alta que otro material en condiciones normales a esas profundidades.

Por otro lado, siguiendo el trabajo de G. Zandt y C. Ammon (Zandt y Ammon, 1995),
donde se propone un método para establecer la relacion de Poisson promedio de la
corteza basado en los tiempos de arribo de las fases P directa, Ps y PpPms convertidas
en el Moho, se calculé dicha relacion a partir de las funciones de receptor de los cuatro
grupos. En todos los casos resultd ser considerablemente mas elevada (v = 0.275) que la
de un sélido Poissoniano (v =0.25). Comparando este valor de 0.275 con los que
reportan Zandt y Ammon para diferentes regiones del mundo en el trabajo mencionado
arriba, corresponde perfectamente con los que ellos encontraron para la parte central de
México (v >0.27). De esta manera se fij6 el valor de v encontrado, durante todos los

procesos de inversion, para las cuatro capas superiores de los modelos probados.

2
a=2[ 1—1/) (6.1)

La relacién que guarda v con el cociente de las dos velocidades de las ondas de cuerpo
se muestra en la ecuacion 6.1. De ahi que para el valor de v obtenido a partir de nuestros

datos (v = 0.275) corresponda una relacién entre ¢y g de: a=1.84.

En el caso del semiespacio, el rango de valores para v que fue explorado es el siguiente:
0.23<v <0.30.

En la tabla 6.11 aparecen los valores empleados por los dos métodos globales de
inversion, GA y SA, para seleccionar los modelos solucion. Claramente, éstos son mucho
mas estrictos que los que tuvieron que emplearse con anterioridad en la inversion

simultanea (tabla 6.10, comparar).

175



Capitulo 6 6.6 Estacion Ciudad Universitaria (CUIG)
Area total de la Porcentaje de Valor del area Valor maximo de
: externa
banda de error. tolerancia. . la semblanza.
normalizada.
Cirhigo d 157.4 2.0% 1.0 0.025
(Sudameérica)
Grupo 2 79.2 12.0% 3.02 0.09
(Islas Fiji)
Grupo 3 0
(Alaska) 138.7 14.0% 6.17 0.11
Grupo 4 0
(Atlantico) 140.9 10.0% 4.48 0.05

Tabla 6.11 Criterios de seleccion de modelos empleados en los cuatro
procesos de inversién independientes. Comparar dichos criterios con

los que se emplearon para la inversion simultdnea (tabla 6.10).

Los rangos de variacion para cada parametro invertido estan en la tabla 6.12. Ahi

aparecen los valores de los limites inferior y superior que determinaron dichos rangos, y a

su vez el espacio de soluciones explorado por los métodos de optimacion. Para el caso de

las velocidades en el semiespacio puede verse cémo se amplié el rango de basqueda con

relacién al que se usé durante la inversién simultanea (figura 6.15). Ademas se muestran

los valores que tomaron las relaciones de Poisson también del semiespacio, parametro

que no fue considerado durante el modelado simultaneo de las cuatro curvas.

Velocidades (km/s) Espesores (km) Relacion de Poisson
Inferior Superior Inferior Superior Inferior Superior
Capa 1 15 18 1.7 2.2 0.275 (fijo)
Capa 2 2.9 33 2.0 4.0 0.275 (fijo)
Capa 3 31 35 10.0 14.0 0.275 (fijo)
Capa 4 35 4.0 19.0* 30.0* 0.275 (fijo)
Semiespacio 4.0 5.0 00 0.23 0.30

Tabla 6.12 Espacio de soluciones a través de los limites que definen los rangos de variaciéon
para los parametros invertidos. (*) En la capa 4, los grupos 2 y 3 variaron su espesor entre
19 y 27 km, mientras que los grupos 1y 4 variaron su espesor entre 26 y 30 km.

Las nubes de modelos que resultaron de los procesos de inversion, una vez que fueron
sumadas las soluciones arrojadas por los dos métodos de busqueda tal y como se llevo a

cabo en la prueba sintética de la seccion 6.4 (figura 6.4), no mostraron una diferencia
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notable como se esperaba, en comparacion con aquéllas obtenidas antes de cambiar la
parametrizacion del problema recién descrita. Con esto se quiere decir que los cambios
abruptos en las profundidades del Moho siguen estando presentes. Sin embargo, ademas
de que los ajustes mejoraron, se extrajo informacién valiosa sobre la constitucién del
manto superior. Los conjuntos (nubes) de modelos solucion de las inversiones
individuales para los cuatro grupos en CUIG se presentan en la figura 6.17. En ella se
puede apreciar a primera vista la dependencia tan grande que hay entre la profundidad
del Moho y el acimut con el que arribaron las ondas al receptor. Ademas, la gran similitud
gque guardan las cuatro nubes en lo que respecta al modelo cortical, es decir, a las cuatro
capas que yacen sobre el semiespacio, y por ultimo, las diferencias en las velocidades de

cortante para el manto.

20l

e s | e

Profundidad (km)

e

60 : : : : : : : :
1.C 2.0 3.0 4.0 2.0

Velocidad “S” (km/s)

Fig 6.18 Modelos promedio correspondientes a las cuatro
nubes mostradas en la figura anterior (figura 6.17).
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Todas estas apreciaciones pueden verse de una manera mas inmediata si se extrae de

cada nube su modelo promedio. En la figura 6.18 aparecen dichos modelos, y no aquéllos

que mas se les parezcan de su respectiva nube empleando la norma L2, tal y como se

hizo para la estacion ZAIG. La razén es porque los modelos promedio presentaron un

mejor ajuste con las observaciones, motivo suficiente para ser éstos los considerados.

En el caso del apilado proveniente del Atlantico, la velocidad promedio para el

semiespacio resultdé ser la mas baja. Curiosamente la trayectoria que describen los

sismos de este grupo atraviesa la regién volcanicamente activa del Popocatépetl. Por otro

lado, la relacién de Poisson del semiespacio obtenida para este caso fue la mas elevada

v =0.295+0.0052, valor que relaciona a « con Bde la siguiente manera: a =1.854 .

Capal Capa 2 Capa 3 Capa 4 Semiespa.
p(km/s) | 1.55+£0.038 | 3.14+0.128 | 3.50+0.070 3.88£0.086 4.80+0.121
Grupo 1
. h (km) 197+0.094 | 2.34+£0.285 | 10.79+0.568 | 27.62+0.979 00
(Sudamérica)
v 0.275(fijo) 0.275(fijo) 0.275(fijo) 0.275(fijo) 0.273+0.008
L (km/s) | 1.59+0.069 | 3.16+0.095 | 3.31+0.090 3.79+0.077 4.78+0.131
Grupo 2
h (km) 1.81+0.077 | 2.39+0.287 | 10.66+0.588 | 19.21+0.274 0
(Islas Fiji)
v 0.275(fijo) 0.275(fijo) 0.275(fijo) 0.275(fijo) 0.290 + 0.005
p(km/s) | 1.52+£0.016 | 3.25+0.053 | 3.47+0.025 3.88+0.068 4,37 +0.147
Grupo 3
h (km) 1.84+0.034 | 2.08+0.081 | 10.17+0.143 | 23.08+0.817 00
(Alaska)
v 0.275(fijo) 0.275(fijo) 0.275(fijo) 0.275(fijo) 0.269 + 0.039
p(km/s) | 1.58+0.044 | 2.96+0.054 | 3.42+0.048 3.88+0.063 4.23+0.102
Grupo 4
o h (km) 2.08+0.064 | 2.39+0.247 |10.38+0.337 | 28.78+0.680 0
(Atlantico)
v 0.275(fijo) 0.275(fijo) 0.275(fijo) 0.275(fijo) 0.295+ 0.005

Tabla 6.13 Valores numéricos con sus respectivas desviaciones estandar de los
cuatro modelos promedio mostrados en la figura 6.18. La simbologia es la siguiente:

B (velocidad de cortante), h (espesor de la capa), v (relacion de Poisson).
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Sudamérica (grupo 1)

Tiempo (seg)

Fig. 6.19 Ajustes entre las observaciones de los cuatro grupos (lineas
continuas) y las funciones de receptor sintetizadas (lineas discontinuas) a
partir de los modelos promedio de la figura 6.18 (tabla 6.13). Con lineas
punteadas se indican las bandas de desviacion estandar por grupo.

Este valor corresponderia a un material cuyas propiedades elasticas son las de un sélido
“semifluido”, probablemente por las temperaturas altas que existen en el manto superior

dentro de una zona con dicha actividad. Ademas, el modelo solucién promedio para este
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grupo, proveniente del Atlantico, muestra la mayor profundidad del Moho (~44 km), hecho
que podria justificarse pensando en una necesaria compensacién isostatica por debajo de
los elevados volcanes.

En la tabla 6.13 se muestran los valores numéricos de los cuatro modelos promedio con
sus desviaciones estandar, incluyendo la relacion de Poisson del semiespacio.

Si se calculan las funciones de receptor sintéticas a partir de los cuatro modelos promedio
y se comparan con las observaciones, claramente encontramos ajustes mucho mejores
que los que se presentaron calculando los sintéticos del modelo promedio Unico arrojado
por la inversion simultanea (figura 6.16). En la figura 6.19 aparecen los ajustes entre las
observaciones y las respuestas de los cuatro modelos mencionados.

Empleando el programa disefiado para la identificacion de fases, que quedd explicado en
la seccién 3.3 (capitulo 3), se puede conocer la distancia horizontal que separa al
receptor, en este caso la estacion CUIG, del punto en la base de la corteza donde entran
a ella las fases PpPms para cada grupo. Con esa informacion, mas el back-acimut
promedio de cada grupo, se pueden ubicar dentro de un mapa visto en planta dichos
puntos entorno a la estacion. Ademas, es aproximadamente correcto asociar con estos
sitios en la base de la corteza, la profundidad del Moho que indican los modelos

promedio, como se indica en el siguiente esquema (figura 6.20).

Punto en la Receptor
superficie \ D

Moho

Distancia horizontal

Fig. 6.20 Esquema que muestra el punto en la superficie donde se asigna,
en la figura siguiente (6.21), la profundidad del Moho de los modelos promedio.

Siguiendo la figura 6.20, es claro que la profundidad del Moho no queda completamente
determinada tan sélo por el sitio donde el multiple PpPms entra a la corteza, sino también
por la reflexiébn que sufre en el Moho y por otras fases de gran amplitud convertidas ahi

mismo como lo es la fase Ps. Sin embargo, por ser la fase PpPms una de las que arriban
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con mayor amplitud al receptor y con un retraso temporal considerable, es correcto decir
que representa una de las que mayormente contribuyen a la determinacion de la
profundidad y contraste acustico del Moho. En otras palabras, esta fase posee una
particular sensibilidad hacia estos dos parametros. Por estas razones, el mapa de la figura
6.21 mencionado anteriormente tiene un sentido realmente valido, siempre y cuando se
considere a la profundidad del Moho asociada a cada punto, como el “promedio” de dicha
profundidad entre el punto en la superficie y el receptor. Es obvio que la longitud de dicha
distancia dependera del angulo de incidencia en la base de la corteza con que arribe el
frente de ondas, y de los contrastes acusticos del modelo empleado.

En la figura 6.21 también se incluye la topografia del terreno para visualizar la localizacion
de los volcanes y las elevaciones mas importantes. De esta manera tener una idea mas
clara de la relacion que pudiera existir entre las morfologias del Moho y de la superficie de

la Tierra.

-ISH’ 99" 98°

2,000 m
(altitud)

20" 20°

Atlantico 0 =
43.7 km &7

19% 19°

Islas Fiji

Sudamérica (alttuc)

r:—:10 f
187 ( 18°

1007 -99° g

Fig. 6.21 Vista en planta de la estacién CUIG y de las profundidades del Moho asociadas
a los puntos en la base de la corteza donde los multiplos PpPms entran a la corteza para
cada grupo, empleando los cuatro modelos finales mostrados en la figura 6.18 (ver texto).
Las curvas de nivel muestran la topografia del terreno con un desnivel de 400 m entre
cada una. Las oy, representan las desviaciones estandar de las distancias horizontales
a las cuales entraron los muiltiples citados a la corteza para cada grupo.
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En la figura 6.22 se integran los resultados obtenidos para el sitio de Ciudad Universitaria
incluyendo en tercera dimension tanto las topografias del Moho y de superficie, como los
valores para la Relacion de Poisson en el manto superior determinados con las
inversiones. Con esta figura se tiene una mejor nocion de la distribucién espacial del
modelo estructural final que facilita la interpretaciébn geoldgica de los resultados. Es
importante notar cémo los valores mas altos para la Relacion de Poisson coinciden con la
direccién (aproximadamente E-W) que describen la Sierra Chichinautzin y los volcanes
activos mas cercanos.

Si se consulta la carta gravimétrica de la Republica Mexicana (de la Fuente, et al., 1994),
dificilmente pueden cuestionarse las profundidades propuestas en este trabajo. En dichas
cartas existen incertidumbres tan grandes, tanto en las correcciones hechas a los datos
como por el mallado de las lecturas, que los valores presentados de anomalia de Bouguer
poseen un error que imposibilita hablar de cambios geoldgicos tan abruptos como los que
se pretende justificar. Una de las correcciones que no esta contemplada por la anomalia
de Bouguer simple (anomalia presentada en dichas cartas), y que es probablemente la
mas importante en una region topograficamente caprichosa como la que constituye al Eje
Neovolcénico, es la correccién por rugosidad, llamada también de terreno. Una muestra
de ello es la asociacion tan clara que existe entre los minimos gravimeétricos y las partes
topograficamente mas altas. No hay que perder de vista que la anomalia simple de
Bouguer solo contempla la correccidén por aire libre (elevacion) y la correccién por placa
de Bouguer (por defecto de masa). Si por el contrario se hubieran hecho todas las
correcciones pertinentes (anomalia de Bouguer completa), y a pesar de ello siguieran
existiendo dichas anomalias, entonces si se podrian asociar, a un nivel regional, con
variaciones en la topografia del Moho consecuencia de una compensacion isostatica.

En 1996, Urrutia-Fucugaichi y Flores-Ruiz (1996) realizaron un analisis espectral de la
anomalia de Bouguer en el Eje Neovolcanico, para determinar la geometria y profundidad
de las fuentes gravimétricas involucradas con sus observaciones. Una vez determinadas,
a través de una continuacion analitica, eliminaron los efectos mas someros (residuales)
asociados con las frecuencias mas altas de sus espectros para aislar la sefial proveniente
de profundidades mayores (efecto regional). Con la sefal filtrada, modelaron el espesor
de la corteza empleando un método iterativo por diferencia de densidades (ver
referencia). Su resultado es un mapa de isoprofundidad para esta zona cuya resolucion,
desde el punto de vista cuantitativo, es cuestionable. Los expertos en el manejo de

informacidn potencial saben los riesgos y debilidades que existen en el proceso de
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Volcan
Estacion CUIG Popocatépetl
(Ciudad del\/léxgico)\ /

Relacion de
Poisson para el
manto superior.

0.3
0.295
0.29
0.285
0.28
0.275

0.27
0.265
0.26

Fig. 6.22 Vista tridimensional de la morfologia del Moho debajo de la Ciudad de México
interpolando las profundidades arrojadas por las inversiones para cada grupo de eventos.
Ademas, en tonalidades grises sobre la superficie del Moho, aparecen los valores para la

relacion de Poisson en el manto superior también invertidos durante el modelado.
(Figura realizada en colaboracion con Arturo Iglesias).

separacion de una sefial en sus componentes residual y regional, sobre todo cuando no

se cuenta con informaciéon absoluta provenientes de la perforacibn de pozos o de
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experimentos sismicos (Jacobsen, 1987). En este caso, los perfiles sismicos empleados
estdn muy al sur de la zona estudiada. Por otro lado, se encuentra uno de los problemas
MAas graves que se presentan siempre que se lleva a cabo el modelado de informacion
gravimétrica. Se trata del acoplamiento de parametros. El “trade off” de la profundidad, las
densidades, y las dimensiones de las fuentes, inequivocamente provoca la no unicidad de

las soluciones. “Normalmente, las interpretaciones hechas con datos potenciales estan

Sudameérica
29 km (fuente)

Sudamérica
498 km (fuente)

0.5
0.4 Islas Fiji
0.3 58 km (fuente)
0.2
0.1
0.0
—0.1
—-0.2
0.4
Islas Fiji
0.3
568 km (fuente)
0.2
0.1
0.0
—0.1
—-0.2

tiempo (seg)

Fig. 6.23 Subapilados para los grupos 1y 2 segun las profundidades de las fuentes de
los mejores eventos registrados. Notar la diferencia en los tiempos de arribo de
las fases Ps y PpPms entre ambos grupos. Las lineas sinuosas discontinuas
representan la desviacion estandar de las funciones de receptor apiladas.
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limitadas a aproximaciones cualitativas que simplemente proporcionan la localizacién en
el mapa de los cuerpos andmalos bajo la superficie” (Stanley, 1990). Por todo lo anterior,
los resultados presentados por Urrutia y Flores son validos desde un punto de vista
cualitativo y regional, imposibilitando la confrontacion de nuestros resultados con los
suyos. A pesar de todo, si se localizan los mismo cuatro puntos que aparecen en las
figuras 6.21 y 6.22, en el mapa de isoprofundidad propuesto por ellos, y se interpolan los
valores que el estudio gravimétrico arrojo, la Gnica similitud que se encuentra con relacion
a los resultados obtenidos en el presente, es que la profundidad mayor en ambos trabajos
aparece en el flanco este, lugar por donde arriban los sismos del Atlantico (grupo 4).

Mas all4 de lo cuestionable que puedan ser, por un lado el método que se empled en este
trabajo para modelar la corteza de la Tierra en la estacion CUIG, y por otro los
argumentos que tratan de justificar las variaciones tan grandes en la profundidad del
Moho, existe una realidad inequivoca que, pudiendo ser mas contundente si se contara
con una mayor cantidad de registros telesismicos, nos revela algo extrafio. Nos referimos
a los datos.

Haciendo una seleccién meticulosa de los registros mas consistentes entre si en los
grupos 1y 2, sitios en donde se cuenta con mayor cantidad de eventos, se apilaron dos
subgrupos por cada uno, separandolos segun su profundidad de la fuente. Es decir, se
hicieron dos apilados por grupo: uno con los mejores eventos someros y otro con los
mejores eventos profundos, tanto en Sudamérica como en las Islas Fiji. No hay que
olvidar que estos dos grupos son los que mostraron mayor discrepancia entre si en
cuanto a la profundidad del Moho. Los resultados aparecen en la figura 6.23. En ella se
muestran las profundidades promedio de los eventos (focos) en cada apilado, y dos lineas
verticales que sefialan el enorme desfasamiento que hay de los arribos Ps y PpPms entre
ambos grupos.

A esta realidad nos referimos anteriormente. No cabe duda que pasa algo en algun sitio,
de tal forma que se induce esta anomalia tan marcada entre los registros provenientes de
uno y otro grupo.

Ciertamente es posible plantear otros escenarios geoldgicos que permitan justificar estas
observaciones. Probablemente la manera como se identificaron los arribos de la figura
6.23 no sea la correcta, a pesar de haber usado el sentido comun, la experiencia aportada
por otros trabajos, y el programa identificador de fases. También es probable que los
supuestos implicados en cada una de las herramientas empleadas no se aproximen del

todo a la realidad. Sin embargo, con las observaciones e informacion a priori que se tiene,
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y empleando los modelos y esquemas matematico que ya fueron expuestos, creemos que
los resultados presentados son los mas simples y convincentes.

No se puede dejar de decir que, sin duda, un resultado valioso al que se lleg6 en este
trabajo es el problema que queda planteado: como justificar las observaciones obtenidas

que parecen ser consistentes.

6.7 Estacion Tuzandépetl (TUIG).
i) Marco geolégico.

En el flanco este del sector sur de la Sierra Madre Oriental (SMO) estd expuesta una
gruesa secuencia de rocas sedimentarias mesozoicas que descansan sobre un
basamento metamoérfico que aflora principalmente en el flanco occidental de la misma
sierra. Este basamento metamarfico, constituido por esquistos, gneises Yy filitas, derivados
principalmente de rocas sedimentarias, se ha atribuido al Paleozoico y Precambrico.

El Golfo de México es una cuenca compuesta por depdsitos oceanicos que se formod
como parte de un proceso de extensién y “rifting” del supercontinente Pangea (Salvador,
1991). En la parte norte de dicha cuenca, el espesor de los sedimentos puede superar los
18 km (Hardin, 1962; Antoine y Pyle, 1970). Mas al norte, en la costa del golfo, el espesor
de los sedimentos es considerablemente menor, aproximadamente de 10 km (Feng et al.,
1994). La estacion utilizada en este trabajo se encuentra localizada en las inmediaciones
de la Planicie Costera del Golfo (PCG) que comprende a los estados de Veracruz,
Tabasco y Campeche. Esta planicie costera se encuentra rodeada por el Eje
Neovolcanico al norte, por la plataforma de Yucatdn al este, por la Sierra Norte de
Chiapas al sur, y por la Sierra Juarez al oeste. A pesar de que existen gran cantidad de
estudios geoldgico y geofisicos en esta region, llevados a cabo por Pemex y por el
Instituto Mexicano del Petréleo, el espesor de los depdsitos sedimentarios no se conoce
con precision. Por lo tanto, el contar con mas informacién al respecto serviria para
entender mejor la evolucién tectdénica de la zona y para evaluar el riesgo sismico
existente, que como ya demostraron (Shapiro et al., 1999) es de gran importancia debido

a la amplificacion que sufren las ondas en esta region.
ii) Inversion del apilado de Sudamérica.

En esta estacion Unicamente se pudieron rescatar cuatro registros telesismicos de calidad
provenientes todos de Sudamérica. Las localizaciones y magnitudes de cada evento

aparecen en la tabla 6.3 de la seccion 6.2.
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En las Ultimas tres décadas, la regién de la Planicie Costera del Golfo se ha convertido, y
en especial las ciudades de Coatzacoalcos y Minatitlan, en un importante centro para la

industria petrolera. Recientemente han ocurrido terremotos con magnitudes hasta de 6.5

Profundidad Angulo de .

Dl Fuente (km) incidencia SR AL
Grupo 1 0 0 o
(Sudamérica) 48 173 32 149

Tabla 6.14 Informacion promedio de los sismos pertenecientes
al Unico grupo apilado que se model6 en TUIG.

grados en dicha regién, por esto, la estimacion de la estructura cortical ha tomado
importancia, ya que conociéndola se podra hacer una estimaciéon mas real del riesgo

sismico y de movimientos fuertes provocados por futuros terremotos (Shapiro et al.,
1999).

30

30°

-3

-120° _ogr

Fig. 6.24 Distribucion epicentral de los eventos modelados en la estacion TUIG.
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Los epicentros de los terremotos que fueron empleados en este trabajo aparecen en el
mapa de la figura 6.24.

Las funciones de receptor calculadas a partir de los cuatro registros fueron calculadas con
un periodo para el filtro gaussiano de T,=2.5s (ver seccion 3.1-iii), es decir, se filtraron con
un pasa-bajas con frecuencia de corte de 0.4hz. Los apilados tanto de las funciones de
receptor radiales como de las transversales aparecen en la figura 6.25. Ambas gréaficas
estan a la misma escala para que las amplitudes sean comparables. La complejidad de
las mismas (gran cantidad de fases), en comparacion con las correspondientes a las otras
estaciones, se debe a que su contenido de frecuencias es considerablemente mayor

gracias al filtrado recién descrito.

1.2 F

0.8 Componente radial

0.4
0.0

—-0.4

*08 | | | | |

1.2 F

0.8

0.4

0.0 k&

io4 -

_08 | | 1 | |
) 10 15 20 25 350 355

Tiempo (seg)

Fig. 6.25 Apilados a la misma escala de las funciones de receptor calculadas en
la estacion de Tuzandéptl (TUIG). Arriba, apilado de las funciones radiales; abajo,
de las transversales. Las lineas punteadas definen la banda de error
establecida por la desviacion estandar de los datos promediados.

La parametrizacién del problema fue pensada en funcién de un modelo previo que se

extrajo del modelado inverso de la dispersion de ondas superficiales (Shapiro et al.,
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1999), y de la informacidn estructural que se tiene de la zona. Los modelos constaron de
15 pardmetros: las ocho velocidades “f# incluyendo la del semiespacio, y los siete
espesores de las capas.

Si se compara la ventana de tiempo invertida en este trabajo (para la estacién de TUIG),
con la ventana invertida en el articulo de Shapiro et al. (1999) para la misma estacién, es
claro que se utilizaron los mismos datos y el mismo procedimiento. La Unica diferencia
radica en que aqui se modelaron 5 segundos mas de las funciones de receptor. En el
articulo citado se usaron nada mas los primeros 30 segundos. Este hecho, més aparte
gue el intervalo de busqueda para la segunda capa en el caso de este trabajo se redujo

en cuanto a su limite superior con respecto a lo presentado en el articulo, provocaron que

Profundidad (km)

Velocidad “S” (km/seg)

Fig. 6.26 Nube de 2,000 modelos arrojada por los dos métodos de inversion, GA 'y SA, al invertir
el apilado radial de la figura 6.25. El contraste acustico que sobresale a una profundidad
de aproximadamente 16 km marca el final de los depositos sedimentarios.

190



Capitulo 6 6.7 Estacion Tuzandépetl (TUIG)

las soluciones al problema cambiaran ligeramente. Esencialmente siguen siendo las
mismas, sin embargo, el contraste acustico que se presenta alrededor de los 6 km de

profundidad, no fue tan claro en la inversion realizada para el articulo. Por lo demas, se

0

Profundidad (km)

4
]

4_ O | | | ;
1 2 3 4 5

Velocidad “S” (km/seg)

10 15 20 25 30 35
Tiempo (seg)

Fig. 6.27 a) Modelo promedio de las inversiones hechas en TUIG del apilado
de sudameérica; b) ajuste de dicho modelo promedio con las observaciones
y las bandas de error (dos lineas finamente discontinuas).
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sigue modelando la cuenca sedimentaria de aproximadamente 16 km de grosor. La nube
de 2,000 modelos arrojada por los dos métodos de inversiébn, GA y SA, aparece en la
figura 6.26.El espesor de los sedimentos descritos en la seccion dedicada al marco
geolégico puede estimarse en la figura 6.26. A una profundidad de aproximadamente 16
km se encuentra un contraste elastico importante que representa precisamente el término
de dicho paquete sedimentario de baja velocidad causante de la amplificacion y del

bloqueo de las fases Lg (Shapiro et al, 1999).

Espesor (km) Vel(ok%‘;;d B Vel(clJ(trzrl]tj;d a
Capal 0.5 1.2 2.08
Capa 2 5.3 1.95 3.38
Capa 3 5.0 28 485
Capa 4 4.7 2.7 4.68
Capa5 6.0 3.85 6.67
Capa 6 6.0 4.0 6.93
Semiespacio 0 4.75 823

Tabla 6.15 Valores numéricos del modelo final para el sitio TUIG
(figura 6.27). Las velocidades de las ondas “P” fueron calculadas
asumiendo un solido de Poisson durante las inversiones.

El modelo promedio del conjunto mostrado en la figura pasada (de manera explicita en la
tabla 6.15), junto con el ajuste del mismo, se muestran en la figura 6.27. Ahi se puede ver
que dicho modelo, que conserva los rasgos principales de la nube de la cual proviene,
ajusta satisfactoriamente bien con las observaciones. Con esto se quiere decir que este
modelo logra ver practicamente todos los arribos registrados en los primeros 35 segundos
de la funcion de receptor observada, a pesar de que las amplitudes, en algunos casos, no
se reproduzcan del todo bien (por ejemplo la onda P directa).

Una comparacion de este resultado con otros modelos geofisicos propuestos para la

region se presentan en el préximo capitulo.
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Capitulo 7 7.1 Comparacion en Zacatecas (ZAIG)

7.1 Comparacion en Zacatecas (ZAIG).

En 1975 James E. Fix (Fix, 1975) utilizé una red de sismografos instalada en Arizona para
registrar una serie de eventos ocurridos en las cercanias de Chiapas. A partir de los 18
terremotos detectados, Fix conformad seis curvas de dispersion para la velocidad de grupo,
mismas que empleo para el modelado de la estructura de cortante para la corteza y manto
superior, empleando un esquema de inversion por minimos cuadrados.

A pesar de que en dicha investigacion Fix empleod la dispersion de las ondas superficiales
para su modelado, es decir, observaciones sismicas que acumulan la informacién
estructural promedio del trayecto entre la fuente y el detector, los dos modelos arrojados
por sus inversiones (uno para ondas de Love y otro para ondas de Rayleigh), no difieren
de manera importante del modelo final propuesto en el presente trabajo. Una comparacién
grafica puede verse en la figura 7.1, donde aparece un solo modelo de Fix producto de
promediar los dos antes mencionados que son muy similares entre si. En la comparacion
de la figura, la similitud mas notoria es en las velocidades de las capas. En cuanto a las
diferencias en las profundidades, y en particular la del Moho (alrededor de ~6 km), hay
que recordar que las funciones de receptor modeladas en el presente poseen alta
resolucién unidimensional por debajo de la estacion, en contraste con el procedimiento de
Fix, por lo que es considerablemente mas fiable nuestro resultado en ese aspecto.

Por otro lado, existe un trabajo mas reciente desarrollado por Gomberg y compafia
(Gomberg, et al., 1988) en donde empleando nuevamente la dispersion de las ondas
superficiales de Love y de Rayleigh, pero ahora en su velocidad de fase, también
establecen la estructura de la corteza y manto superior. En €l utilizan los tiempos de arribo
de algunas fases para restringir el espacio de soluciones en los procesos de inversion, por
minimos cuadrados, que efectuaron con las curvas de dispersion.

Con un arreglo de tres estaciones localizado al norte de México, se registraron 20 eventos
con diversos azimuts, principalmente provenientes del pacifico sur. Apareando dos de las
tres estaciones de la manera mas conveniente, se emplearon los registros para obtener
las curvas para la velocidad de fase. Al final, llegaron a tres modelos estructurales
diferentes debido a la dependencia que existe, cuando se emplea un método de inversién
local como es el caso, entre el modelo inicial y el final (ver capitulo 4). Los modelos
iniciales difirieron en la velocidad para el semiespacio “S,” con 4.47 km/s, 4.33 km/s y 4.3
km/s. Sin embargo, para facilitar la comparacién de sus resultados con el modelo final

obtenido en nuestro trabajo, se redujo la cantidad de capas presentada por Gomberg en
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sus modelos finales, a un conjunto que con la menor cantidad de ellas se apegara lo mas
posible a los tres modelos simultdneamente. Esta comparacion puede verse graficamente

en la figura 7.1.
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Fig. 7.1 comparacion del modelo propuesto en este trabajo (linea continua)
con tres modelos previos. Dos generados a partir de la dispersion de ondas superficiales
(ver texto), y el otro expresado por las regiones sombreadas (Nieto-Samaniego et al., 1999).

La mayor discrepancia entre los tres modelos de velocidades en la figura 7.1 se encuentra
en las partes superficial y profunda. De los primeros dos trabajos comparativos, las
observaciones empleadas por Gomberg et al. para su modelado, que son la velocidad de
fase con tres estaciones distribuidas al norte de la republica, es de mayor confiabilidad
gue las empleadas por Fix que modeld la velocidad de grupo para trayectorias demasiado
grandes. Sin embargo, el método de inversion usado por Gomberg, al ser lineal, depende
extraordinariamente del modelo inicial del cual parti6 cada busqueda. Por esto, y por
tratarse de la dispersidén de las ondas superficiales que inequivocamente se ve afectada
por la totalidad de estructuras que atraviesen las ondas al propagarse, es dificil pensar

que los modelos comparativos correspondan, como si sucede en el caso de los modelos
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obtenidos con funciones de receptor, a la estructura unidimensional que se encuentra
debajo de la estacion.

Por otro lado, en el trabajo citado en el capitulo anterior de Nieto-Samaniego et al., 1999,
aunque no asocian velocidades de propagacion a las diferentes capas que conforman la
corteza, desde su punto de vista proponen un modelo geolégico para la region de
Zacatecas a partir de toda la informacion geofisica disponible. Dicho modelo aparece en
la misma figura (7.1), donde las regiones sombreadas con distintos tonos representan los
espesores de las diferentes unidades geologicas. Ahi mismo se especifican, siguiendo a
los autores del trabajo citado arriba, las litologias asociadas a cada formacion.

El parecido que hay entre el modelo obtenido en el presente trabajo (linea continua, figura
7.1) y aquél propuesto por Nieto-Samaniego et al. (regiones sombreadas, figura 7.1) es
muy grande en cuanto a los espesores de las capas. Esto es significativo ya que fueron
establecidos dichos espesores con base en toda la informacion geofisica disponible, a
partir de un perfil gravimétrico (Campos-Enriquez et al., 1994), y de la anomalia de
Bouguer (Molina-Garza y Urrutia-Fucugauchi, 1993), entre otros.

Para finalizar, el modelo generado en este trabajo es el resultado de un proceso de
inversion global, que permitié precisar las profundidades y velocidades de propagacion
que tienen las unidades geoldgicas que hoy se cree, con base en todos los trabajos

geofisicos realizados en la regién, que existen en el sitio de Zacatecas.

7.2 Comparaciéon en Ciudad Universitaria (CUIG).

Establecer la estructura cortical en el corazon del Eje Neovolcanico probablemente sea
una de las tareas mas dificiles. Existen varios trabajos encaminados a resolver este
problema, sin embargo, ninguno emplea técnicas de alta resolucion unidimensional como
lo es la inversion global de funciones de receptor. En 1989 y después en 1996, M.
Campillo y otros (Campillo et al., 1989; Campillo et al., 1996) modelaron la estructura
cortical promedio entre la costa de Guerrero y la Ciudad de México. Para esto, en el
primer trabajo se emplearon los resultados de un estudio de refraccion realizado en
Oaxaca (Valdés et al., 1986), llegando a un modelo final de tres capas de 15 km sobre el
semiespacio (ver figura 7.2). En el segundo trabajo, Campillo y otros emplearon las
curvas de dispersion para la velocidad de grupo de las ondas superficiales generadas por
nueve sismos de subduccién bajo la costa occidental de México. Con base en la

desviacion estandar presentada por el apilado de los nueve modos fundamentales para la
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velocidad de grupo de ondas de Rayleigh correspondientes a cada eventos, se definié un
area de error sobre la cual caen las respuestas sintéticas de todos los modelo solucion.
Para su seleccién se hicieron 60,000 perturbaciones aleatorias de un modelo inicial
basado en el que fue mencionado arriba (Campillo et al., 1989), para rescatar finalmente
un total de 1,000 modelos. La estructura promedio propuesta en este trabajo también se
muestra en la figura 7.2.

Relacionados con la parte mas superficial de la estructura en el Valle de México, existe
una enorme cantidad de trabajos. Gran parte de ellos motivados por la gran amplificacion
y duracién de los terremotos en el valle (Ordaz y Singh, 1992; Singh et al., 1995). Singh y
otros (Singh et al., 1995) sugieren que dicha amplificacibn es causada por la tan baja
velocidad de cortante que existe en las capas volcanicas superiores, cuyo espesor ya se
estimaba de aproximadamente 2 km.

En 1997, N. Shapiro y compafia (Shapiro et al., 1997) realizaron un experimento para
estudiar la propagacion de ondas a través del Eje Neovolcanico (MVB) colocando un
arreglo temporal de nueve estaciones de banda ancha de forma transversal al mismo. Los
datos revelaron que, con relacién a las estaciones localizadas al norte del MVB, los
registros de la parte sur mostraron una amplificacién importante en una ancha banda de
frecuencias. Después de realizar una inversion del modo fundamental para la velocidad
de grupo de ondas de Rayleigh en la parte sur del MVB, se confirmé la hipotesis
formulada dos afios antes por Singh y otros acerca de la existencia del complejo depdsito
volcénico de baja velocidad. De esta manera se determiné una velocidad g = 1.7 km/s y
un espesor de 2 km para la capa superficial. Esta capa de dos kildmetros de profundidad
aparece en la figura 7.2 como la franja sombreada superior. Puede verse la enorme
cercania gque existe entre esta interfase a 2 km y la primer interfase que posee el modelo
final nuestro que se presenta (linea continua).

La profundidad del Moho se ha inferido también a partir de informacion gravimétrica de la
parte central de México (Urrutia-Fucugauchi y Flores-Ruiz, 1996). Una explicacién del
contenido de este trabajo se presenta en el capitulo anterior, seccion 6.6. Ahi se explica
porqué la comparaciéon ente los resultados del presente, y los de dicho trabajo donde se
modela el campo potencial gravimétrico, no puede llevarse al nivel de la resolucion que
las funciones de receptor permiten en cuanto a la profundidad local del Moho. Sin
embargo, Urrutia y Flores proponen una profundidad promedio de ~42 km para la zona
central del Eje Neovolcanico, que es precisamente la que aparece en la figura 7.2 con la

sombra sefalada con la letra “". Al igual que en la parte superficial de la estructura, el
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parecido con la profundidad del Moho propuesta por Urrutia y Flores es enorme, esta
profundidad es practicamente la misma que la del modelo obtenido en esta tesis a partir
con conjunto de datos mas confiable, el de Sudamérica.

Uno de los resultados importantes del presente trabajo, es que nuestra investigacion
revela una posible irregularidad en la forma del Moho. Por lo tanto, es en cierta medida
absurdo reducir dichos resultados a un solo modelo. También hay que tener presente que
de la misma manera como aparecen esas diferencias tan marcadas en cuanto a las
profundidades del Moho y las velocidades del manto superior en los cuatro modelos
finales arrojados por nuestra investigacion, se encontr6 una enorme semejanza entre

estos modelos en sus partes media y superior.
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Fig. 7.2 Modelos de corteza propuestos para la parte central de México: a) Modelo propuesto
en este trabajo; b) Campillo et al., 1996; c) Campillo et al., 1989; d) Valdés et al., 1986; €)
Shapiro et al., 1997; f) Urrutia-Fucugauchi y Flores-Ruiz, 1996; g) Iglesias-Mendoza, 2000.

(Consultar texto para explicacion).
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Paralelamente con este trabajo, Arturo Iglesias-Mendoza realiz6 su tesis (lglesias-
Mendoza, 2000) modelando las curvas de dispersiéon para la velocidad de grupo de las
ondas de Rayleigh para el trayecto que va de la costa de Guerrero a la estacion de
Ciudad Universitaria (CUIG). Aparentemente, dicho trabajo se semeja mucho al de
Campillo et al., 1996, sin embargo, goza de algunas diferencias que lo hacen ser mas
confiable. Por un lado, consta de diez eventos apilados, es decir, uno mas de los que
emple6 Campillo. Ademas, lIglesias-Mendoza realiza un procedimiento de correccion
durante el calculo de las curvas de dispersion (Shapiro y Singh, 1999) que no
contemplaron Campillo et al. Por dltimo, la diferencia probablemente mas importante, es
que los métodos de inversion que empleé fueron los mismos dos esquemas de
optimacién global que se emplearon en el presente trabajo, GA y SA, mientras que el
método empleado por Campillo et al. parte de un esquema de busqueda local (Campillo et
al.,, 1996). El modelo final propuesto por Iglesias-Mendoza aparece en la figura 7.2
distinguido con la letra “g”, donde se compara con el resto de los modelos descritos

anteriormente, incluyendo el que se propone en esta tesis (modelo “a”).

7.3 Comparacion en Tuzandépetl (TUIG).

Dado el interés econémico debido a la abundancia de recursos petroleros que existe en la
Planicie Costera del Golfo (PCG), comprendida por los estados de Veracruz, Tabasco y
Campeche, Pemex principalmente han realizado o promovido una gran cantidad de
trabajos de exploracion geoldgica y geofisica en la regién. Sin embargo, poco se sabe de
las dimensiones que tiene la extensa capa de sedimentos en la que se encuentran dichos
recursos. Algunos trabajos proponen dimensiones entre 10 y 12 km (Camargo-Zanoguera,
1980; Angeles-Aquino, 1994) de espesor de sedimentos (ver figura 7.3).

En 1999, Shapiro y otros (Shapiro et al., 1999) preocupados por el riesgo sismico que
pudiera provocar la existencia de la capa sedimentaria de tal magnitud, llevaron a cabo un
estudio empleando la dispersion de ondas superficiales y las funciones de receptor para
determinar con mas precision la estructura cortical en esa zona. Ademas, demostraron
que existe una amplificaciébn importante de las ondas dentro de la planicie costera con
relacién a otras estaciones localizadas fuera de ella asi como un bloqueo de las ondas Lg,
lo cual provoca un campo de ondas lejano especialmente extrafio, atipico en registros de

eventos sismicos regionales.
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Los modelos arrojados por las inversiones hechas en el articulo citado anteriormente se
muestran en la figura 7.3. Es importante decir que aquel resultado derivado de las
funciones de receptor es muy parecido al que se incluye en esta tesis ya que fueron

generados ambos por el autor de la misma a partir de los mismos datos.
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Fig. 7.3 Comparacion de tres modelos para la zona de la Planicie Costera del Golfo (PCG): a)
Modelo cortical propuesto en este trabajo; b) modelo cortical propuesto por Shapiro et al.,
1999; c) Espesor de sedimentos por Camargo-Zanoguera, 1980; (ver texto).

El hecho mas importante que revelan estos resultados es que, en contraste con lo que se
creia antes, el depdsito sedimentario responsable de la amplificacion de las ondas y del
blogue del tren Lg (Shapiro et al., 1999) es considerablemente mayor, aproximadamente
entre 6 y 8 km mayor. Ademas, es en esa cuenca sedimentaria donde yace gran cantidad

de recursos petroleros por demas importantes para el pais.
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Conclusiones y perspectivas.

Tanto en la introduccion como en el capitulo 6, que contiene el modelado de las
observaciones, se dijo que una de las razones principales que motivaron la realizacion de
este trabajo fue la necesidad de contar con modelos estructurales para la corteza que
respondan a la geologia local de diferentes sitios en la Republica Mexicana. Para
demostrar que la técnica utilizada en el procesamiento de los registros telesismicos
efectivamente proporciona datos que permiten obtener modelos locales, se llevo a cabo
una revision exhaustiva de dicha técnica. Técnica que lleva a la construccion de las
llamadas “funciones de receptor”. En ese mismo capitulo se aclararon los efectos que,
diferentes escenarios geoldgicos, pudieran tener sobre los datos.

El primer sitio de estudio, localizado en Zacatecas (estacion ZAIG), sirvié como punto de
referencia y calibracion del método por las condiciones geolégicas que lo caracterizan. Tal
y como se esperaba, las funciones de receptor obtenidas mostraron simplicidad,
sugiriendo una estructura cortical con pocos contrastes acusticos. Revisando los trabajos
que existen en la zona, y contrastandolos con las ideas que nuestras observaciones
habian revelado, se llegé a una parametrizacion basada en un modelo de tres capas
planas y paralelas sobre el semiespacio. La calidad de los ajustes logrados por los
métodos de optimacion global, para cada uno de los tres apilados, corroboraron las
hipdtesis iniciales dando pauta a la realizacion de una inversion simultanea de las
observaciones. El modelo promedio final de dicha inversion, sin mostrar ajustes tan
buenos como los anteriores, predice razonablemente bien las fases mas prominentes de
las funciones observadas. Por esta razon pensamos que a pesar de haberse inferido la
posible existencia de una leve inclinaciéon en la segunda interfase de la corteza, el modelo
final de capas planas responde satisfactoriamente a las funciones promediadas. Ademas,
dicho modelo se apega mucho a los modelos mas recientes que se tenian de la estructura
en esta region.

Por otro lado, el analisis hecho en Ciudad Universitaria (estacion CUIG) resulté ser mucho
mas complicado de lo que se esperaba. La dependencia acimutal tan marcada que
mostraron las funciones de receptor, inmediatamente nos sugirié un escenario estructural
que requeriria de mucho mas cuidado para ser entendido. Los resultados que arrojaron
las inversiones de los cuatro apilados mostraron que las diferencias tan grandes entre las
funciones provenian principalmente de la corteza profunda y del manto superior.

Solamente variaciones importantes en la profundidad del Moho y en la velocidad de
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propagacion “g” del semiespacio, pudieron justificar las observaciones. En cuanto al
modelo de corteza, la insercibn de una capa superficial aproximadamente de 2 km de
espesor con una velocidad baja de propagacién correspondiente a los materiales que
forman al Eje Neovolcanico (Shapiro et al., 1997) en el modelo cortical de Campillo et al.
(Campillo et al., 1996), favoreci6 enormemente a los procesos de modelado. Los
espesores de las tres primeras capas, y las velocidades de propagacion de las cuatro
capas sobre el semiespacio, resultaron sorprendentemente parecidas en las inversiones
individuales de los cuatro apilados. En general, los resultados obtenidos en el corazén del
Eje Neovolcanico muestran que, probablemente por la gran actividad asociada a los
procesos actuales de vulcanismo y tectonismo, no se pueda hablar de una morfologia
bien caracterizada de la interfase que define el contacto entre la corteza y el manto.
Posiblemente se trate de una region inestable cuya forma y constitucién dependen mas
de los procesos recién mencionados, que de una compensacion isostatica o de otros
agentes menos determinantes. A pesar de todo, si se considera el modelo promedio del
apilado mas consistente y numeroso, el de Sudamérica, el parecido con los modelos
preexistentes es muy grande.

Con relaciéon al andlisis realizado en la tercera y ultima estaciéon, TUIG, ubicada en la
Planicie Costera del Golfo de México, se habia dicho en el capitulo sexto que existe poca
informacidn sobre la estructura cortical en dicha zona a pesar de la amplificacion que ahi
sufren las ondas. La explicacion que hasta ahora se ha dado de este fenbmeno es la
presencia de un enorme depdésito sedimentario que abarca mas de la mitad del ancho de
la corteza (Shapiro et al., 1999). El modelo final obtenido define con precision el espesor
de dicho paquete sedimentario en alrededor de 16 km, magnitud que anteriormente se
creia mucho mas pequefia.

Si se comparan entre si las funciones de receptor observadas en las tres estaciones, la
funcién correspondiente a la estacién TUIG contrasta con las demas por el humeroso
contenido de fases que presenta. Esto se debe a que el filtro con el que fue construida
(con Tp = 2.5 s; ver capitulo 3 seccion iii), hace que la funcion sea susceptible a rasgos
estructurales de menor escala. En otras palabras, permite tener mayor resolucién durante
los procesos de modelado. Esto se hizo precisamente para conocer con mas detalle los
espesores de los depésitos sedimentarios, y de la corteza.

En general, si se comparan los modelos estructurales que resultaron de este trabajo,
correspondientes a cada uno de los tres sitios estudiados, las profundidades del Moho
varian de la siguiente manera: en ZAIG, ~37 km; en CUIG, ~42 km; y en TUIG, ~27 km. Si
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recordamos los escenarios geoldgicos donde se encuentra cada uno, es notable la
correspondencia que existe entre dichas profundidades y sus localizaciones dentro del
continente. En las estaciones ZAIG y CUIG, ubicadas una en el altiplano central casi en la
Sierra Madre Occidental y la otra al centro del Eje Neovolcanico, respectivamente, la
profundidad del Moho, mayor de 35 km en ambos casos, contrasta con la de la estacion
mas cercana a la costa, TUIG. Esto es congruente con la idea de un adelgazamiento de la
corteza continental hacia sus linderos. Sin embargo, es sabido que el Golfo de México, al
tratarse de un margen continental pasivo tipo Atlantico, sufre un adelgazamiento de la
corteza continental paulatino mar adentro, a lo largo de una extension mayor a 70 km
(Vera-Torres, 1994). En consecuencia, los ~27 km de espesor de la corteza en
Tuzandépetl no son excesivos.

Por otro lado, existe una correlacion entre las tres capas que conforman la corteza en
Zacatecas Yy las tres primeras capas en Ciudad Universitaria, sin contar la mas superficial
de ~1.97 km correspondiente al Eje Neovolcanico. Se observa un leve engrosamiento
conjunto de las dos inferiores en CUIG de unos ~3.5 km. El resto de la diferencia entre
ambos sitios es debido a cambios en las geologias someras mas locales.

Una de las posibles lineas a seguir en el analisis de los registros en Ciudad Universitaria
es emplear un modelo matematico, como problema directo en los procesos de inversion,
que considere la existencia de interfases inclinadas. Esto Ultimo atendiendo a la
posibilidad de que el Moho sea una superficie plana y con cierta pendiente, idea que
consideramos poco probable y bastante simplista.

Pensando en las tres estaciones, y en otras futuras que pudiera haber, es preciso
incrementar la base de datos para contar con observaciones mas fiables.

Con el fin de comprobar la eficacia de los dos métodos de optimacion global, GA y SA, se
llevé a cabo una prueba sintética lo mas apegada a los procesos de inversion realizados
con los datos. Los resultados de ésta fueron muy exitosos. Después, al hacer las
inversiones para cada estacion, se vio que invariablemente las soluciones arrojadas por
ambos métodos eran esencialmente las mismas. Estos hechos confirmaron la validez de
los algoritmos ante el problema inverso de las funciones de receptor. No hay que olvidar
que, como se aclar6 en los capitulos dedicados a la teoria de inversion y a dichas
funciones, el problema es altamente no lineal con solucién no Unica. Por ello, en este
trabajo qued6 demostrado que el modelado inverso de un problema con esas
caracteristicas no rebasa las facultades de los esquemas numéricos empleados. Sin

embargo, este trabajo reafirmé un propdésito que hacia tiempo queriamos llevar a cabo en
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el Centro de Investigacion Sismica de la Fundacion Javier Barros Sierra: crear, a partir de
ambos algoritmos, GA y SA, un programa que reuniera todas sus cualidades. Es decir, un
método de optimacién global que gozara, por un lado, de los mecanismos genéticos de la
evolucion natural de las especies, y por el otro, de un proceso de enfriamiento paulatino
gue empleara la distribucion probabilistica de Boltzman (criterio de Metropoli) para
procurar que los modelos probados adquieran su estado de menor energia.

En este momento, al termino del trabajo, ya se tiene una primer version del algoritmo
hibrido. Uno de los objetivos que se persiguen con éste es reducir el tiempo de computo
explorando todo el espacio de modelos por grande que sea. La idea central es contar con
un método de optimacion global que cumpla de la manera mas eficiente el papel que
jugaron siempre de forma paralela los dos métodos de los cuales se desprende. Asi se
evitaria en adelante, realizar procesos de modelado anélogos, obteniendo mejores
resultados.

En términos generales, la estructura del método hibrido es la siguiente. Se pretende
aprovechar la fuerza que posee Algoritmos Genéticos durante las primeras iteraciones
con una poblacion pequefia de modelos, para mejorar rapidamente la funcién de costo del
mejor de ellos. Al término de esto, pasando el mando al esquema de Cristalizacion
Simulada, se haria que, conforme itera un cantidad de veces pequefia, se conforme una
nueva poblacion de modelos con la misma dimension que la inicial, pero con una
discretizacion completamente aleatoria de los parametros. Esta nueva poblacion seria
devuelta a GA para que sea repetido el ciclo. Asi queda resuelta una limitacion importante
de GA: que los parametros de los modelos puedan tomar exclusivamente valores
definidos por una discretizacion deliberada inicialmente. Ademas, las probabilidades de
supervivencia que se les asigna a los modelos durante la seleccion en GA depende, en el
nuevo algoritmo, de la temperatura actual del proceso de acuerdo con la distribucion de
Boltzman (criterio de Metropolis). De esta manera, al disminuir la temperatura, tanto en la
parte correspondiente a GA como en la de SA, los modelos aceptados responderan al
estadio en el que se encuentre el proceso.

Por otro lado, cuando se trate de ajustar observaciones que contengan incertidumbre
debido al error en las mismas, se empleardn los criterios que se usaron en esta
investigacion, expuestos en el capitulo sexto, con una variante propuesta por Lomax y
Snieder (Lomax y Snieder, 1995). Esta variante consiste en intercambiar la funcién de
costo de aquellos modelos que logren mejorar un valor umbral del desajuste definido

previamente, por dicho valor umbral. Con esto se garantiza que el método agote todas las
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soluciones posibles que satisfagan los criterios de error y, por lo tanto, que respondan a la

incertidumbre en los datos.
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