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Resumen

Se empled la técnica de la constante de disipacfimde determinar la estructura radial
de velocidades de la base del manto. De este s®doantifico la disminucion en la amplitud
de ondas que rozan el nucleo y de ondas difractddlasiodelado se realizé para un area de D"
por debajo del Océano Pacifico centro-oriental adacen los 19°N, 132°O. El uso de este
método ayudard a mejorar la cobertura de la bdsmaleto ya que emplea fases sismicas que
han sido poco usadas en tiempos recientes. Sageopn modelos para la estructura radial de
velocidades en D" y con ellos se generaron sismuggasintéticos por el método de la
reflectividad. Los modelos que se probaron tienea disminucion gradual de la velocidad
dentro de D" conforme aumenta la profundidad o umento gradual, mientras que otros
modelos tienen un aumento abrupto de la velocidaglido de una disminucion gradual.
Aunque el modelo que mejor ajusta los datos ncetiema discontinuidad, se evaluaron las
variaciones de distintos parametros para los medal@scontinuos. Se estudio el
comportamiento de la constante de disipacion aavé) la disminucién de la velocidad dentro
de D", (i) el espesor de D"jii{) el aumento de la velocidad en la discontinuidaivy el
gradiente de velocidad por encima de D". El mogedderido es el PREM e indica que D" en la
region escogida tiene un espesor de 150 km y tandué la velocidad de la on&sufre una
pequefia disminucién conforme aumenta la profundidaal estructura de velocidades obtenida
sugiere que la base del manto en esta regién pactdar como una capa térmica limitrofe
debido al gran flujo de calor procedente del mantpue éste tiende a disminuir la velocidad
sismica. Por otra parte, la estructura de veldeslaambién es consistente con la ocurrencia de
reacciones quimicas entre los materiales del mad#ed nlcleo. Se espera que dichas reacciones
produzcan un enriquecimiento en hierro de losatiis del manto, lo cual daria como resultado
una reduccién de las velocidades sismicas. Unasdeosibles explicaciones planteadas para la
observacion de la discontinuidad sugiere que lasagltectonicas pueden llegar hasta la base del
manto por medio del proceso de subduccion. Comersperatura seria menor que la del manto
gue las rodea, tendrian mayores velocidades sismidan este sentido, la estructura de
velocidades observada favorece esta explicaciost@upie no se observa la discontinuidad y

tampoco se ha producido subduccion en esta regi@mtd los ultimos 180 millones de afios.



1. Introduccion

Los estudios sismicos del interior profundo d@itxra se remontan a 1906, afio en que
Oldham descubrio el nucleo. En la década de l86i;eptacion de la teoria de la tectonica de
placas causo una revolucion en las Ciencias déelaalya que nos permitio explicar una serie
de fendbmenos cuya relacion se desconocia hastacesto Durante el ultimo cuarto de siglo,
nuestros conocimientos sobre el interior de lardi®an crecido substancialmente y prometen
iniciar una revolucién similar a la causada poteletonica de placas. De hecho, la explicacion
de algunos procesos geoldgicos que observamossepdaficie podria estar en el interior de la
Tierra. Por ejemplo, se cree que los movimienteslas placas estan relacionados con la
conveccion del manto, pero el mecanismo espeaificee ha descifrado por completo. También
se cree que los puntos calientes (hot spots) seafoicon material que proviene de la base del
manto, pero esto no se ha demostrado. En la mledalas siguientes preguntas son de gran
interés en Geodinamica. ¢Cudles son los patrome®mveccion en el manto? ¢ Existen dos
sistemas de conveccion en el manto, o solament® uvicsi son dos, ¢estan completamente
separados o estan interconectados? ¢Como canmdaimpb magnético con el tiempo? ¢Qué le
pasa a la litosfera subducida a profundidades reay@i670 km (donde termina la sismicidad)?
¢, Se doblan las placas al llegar hasta esta disoaad? ¢O pueden descender hasta el interfaz
entre el nucleo y el manto (INM) para después seicladas a la superficie de la Tierra? ¢Se
originan en la base del manto las columnas del an@nantle plumes) y los puntos calientes?
¢, Como se transfiere el calor del nacleo al manggual es el patron de conveccion para los
fluidos en el nacleo externo? ¢Se produce traarstexr de material entre el nucleo y el manto?
Diferentes ramas de las Ciencias de la Tierra ibuyen a contestar estas preguntas. En
particular la Sismologia puede ayudar a localizacahtinuidades sismicas, las cuales marcan
los limites de transiciones quimicas o estructsrdéelos minerales. La ubicacion de regiones en
las cuales las ondas sismicas se propagan mas @amids despacio proporciona pistas acerca
de la temperatura y la composicion de la Tierraandes profundidades. Las observaciones
hechas por los sismélogos ayudaran a guiar lofjoabgque se realizan con respecto a la
conveccion del manto y el ndcleo, en Fisica de ralas, flujo de calor y el campo magnético.

A partir de quelay y Helmberger[1983] establecieran la existencia de una

discontinuidad en la velocidad de las ondas sisn{ea decir un aumento repentino de la



velocidad) en la base del manto, el conocimientevwducionado rapidamente y ha surgido una
imagen compleja para esta region también cono@danda capa D" (o simplemente D). El
interfaz entre el ndcleo y el manto (INM) es unscdntinuidad muy clara tanto en composicion
como en temperatura. El manto esta hecho detsilimméentras que el nicleo esta compuesto
principalmente de hierro. Se estima que la difgeean temperaturas en el INM anda entre 500
y 1500 K Williams y Jeanloz1990; Williams, 1998]. Por lo tanto se piensa que la base del
manto se comporta como una capa térmica limitrofeun gradiente que probablemente alcance
los 10 K/ km Btacey y Loperl983;Lay y Helmberger1983;Doornbos et al.1986;Lay, 1989;
Loper y Lay,1995]. Debido a las altas presiones (136 GPajnpératuras (4300°C) que existen
en el INM es posible que se produzcan vigorosascra@es quimicas entre el hierro y los
silicatos Knittle y Jeanloz,1989, 1991Jeanloz,1993]. Las interpretaciones de D" como una
capa térmica limitrofe y como una capa quimicattofé no son incompatibles. De hechay
[1989] ha sugerido que D" podria ser una capa @airimitrofe dentro de una capa térmica
limitrofe. Ademas se ha propuesto que la partersupde D" sea la profundidad a la cual
ocurre una transicion de fasbldtaf y Houard,1993], en la cual quiza la perovskita (Mg,
Fe)SiQ cambie de estructura ortorrombica a cubM#ifg et al.,1992] o bien la perovskita
(Mg, Fe)SiQ se separe en magnesiowustita (Mg, Fe)O y estighdSiQ [Stixrude y
Bukowinski,1990;Wysession]996b].

Se ha sugerido la existencia de conexiones divegsére los procesos geoldgicos y
tectonicos de la superficie de la Tierra y el patdg conveccién del manto. Estos a su vez
estarian relacionados con el interfaz nucleo-martispecificamente, se ha sugerido que las
placas subducidas podrian penetrar desde la stipedte la Tierra hasta el INMHpfmann y
White,1982;Gurnis, 1986;0lson y Kincaid,1991;Christensen y Hofmani994;Weber,1994]

y también que D" seria la region donde se origiaarcolumnas del manto que alimentan a los
puntos calientesWhitehead y Lutherd975;Yuen y Peltier1980;Loper y Stacey]983;Loper,
1991]. La correlacion entre la ubicacion de lasnaalias de velocidad en el interfaz nacleo-
manto inferidas a partir de los modelos tomogré&fie@r por ejempl&omanowic2003], y la
ubicacion en la superficie de las zonas de subdnarededor del Pacifico (regiones de altas
velocidades)Richards y Engebretso992;Ricard et al.,1993;Lithgow-Bertelloni y Richards,
1998] asi como la ubicacion de los puntos caliesieslos Océanos Pacifico y Atlantico

(regiones de bajas velocidadedpuhcan y Richards,1991] es consistente con estos



planteamientos. Adicionalmente se ha sugemiEvgnaugh y Jordan991;Kendall y Shearer,
1994, 1995] que D" es mas delgada en las regiomnedtas velocidades y mas gruesa donde las
velocidades son bajas. D" se adelgazaria por deatmjas zonas de subducciéon (de material
frio) ya que la capa quimica limitrofe seria emgajdacia los lados, y por otra parte se
engrosaria por debajo de las regiones en las qoeamio asciende conforme la capa quimica
limitrofe es arrastrada hacia la columna del mfiRevenaugh y Jordadi991].

La Sismologia proporciona algunas de las herraasemas eficaces para estudiar las
caracteristicas de la region D". Diversas fasemisas se reflejan, refractan o difractan en el
interfaz nacleo-manto y en D", con lo cual trangmivaliosa informacion acerca de la estructura
de velocidades y por consiguiente contribuyen aaaclos valores de la temperatura y la
composicién. A continuacion se presentan alguredod hallazgos que los sismdélogos han
hecho en relacién con la regién D". Posteriormesgehablara acerca de técnicas y fases
sismicas especificas que se han usado para elcesieid". () Los modelos tomograficos
[Tanimoto,1990;Dziewonski et al.1991, 1993Masters et al.1992, 2000Su et al.1994;Liu y
Dziewonski1994;Vasco et al.1994;Ritsema et al.1999;Ritsema y Van Heijs2000;Mégnin
y Romanowicz2000;Gu et al.,2001;Grand, 2002;Antolik et al.,2003;Romanowicz2003] han
mostrado la existencia de grandes heterogeneidadst de + 5%) en las velocidades de la base
del manto. i{) Se ha encontrado una discontinuidad en las d&ddes sismicas (un aumento
repentino de las velocidades conforme aumentadfupdidad) en la parte superior de D" en
numerosas regiones del mundrjght y Lyons1981;Lay y Helmberger1983;Young y Lay,
1990;Gaherty y Lay,1992;Vidale y Benz1993;Kendall y Shearer1994, 1995Kriger et al.,
1995; Valenzuela Wongl996; Valenzuela y Wysessioh998; Wysession et al1998]. Esta
discontinuidad se ha detectado tanto para las idaldes de las ondds como para la$. La
naturaleza de la discontinuidad es altamente hgdasa en lo que respecta a sus dimensiones
espaciales, al espesor de la capa D" y a la magdélaumento repentino de la velocidad. Por
otra parte, hay estudios que no han encontradadestantinuidad en ciertas region&&dale y
Benz, 1992, 1993;Krliger et al., 1995; Wysession et al.1998]. A pesar de la deteccién
intermitente de la discontinuidadiflale y Benz]1993;Weber,1994], se ha sugerido que sea una
caracteristica globalpy y Helmberger1983; Nataf y Houard,1993]. Gaherty y Lay[1992]
incluso sugirieron la posibilidad de que existas disscontinuidades en la misma region por

debajo de Eurasia. Debido a la importancia dedistantinuidad en la parte superior de D", se



hablara de ella repetidamente a lo largo de esta.te{ii) Una capa muy lenta (con una
reduccion de 5 a 10% en la velocidad de la dj)damuy delgada (con un espesor de 5 a 40 km)
ha sido detectada justo por encima del interfadeoamanto en una region por debajo del
Océano Pacifico sud-occidental en la cual las iddoes de D" son lentas en geneMbfi y
Helmberger,1995;Garnero y Helmberger1 995, 1996]. Se ha propuesto la ocurrencia dérfus
parcial para explicar la existencia de esta "zomaulttabaja velocidad (ZUBV)"Williams y
Garnero, 1996; Garnero et al.,1998]. Otros estudios reportan la deteccién (ybién la no
deteccion) de la ZUBV en distintas partes del mutatido para onda® como para ondaS, ver

un resumen en el articulo Garnero et al.[1998]. Existe una fuerte correlacion espaciateen
aguellas regiones de D" donde se han encontradovAWBa ubicacion en la superficie de la
Tierra de los puntos caliented/flliams et al.,1998], asi como entre aquellas regiones donde no
se ha podido detectar una ZUBV y areas donde seuraulado material subducid@4rnero et

al., 1998]. AdicionalmenteRondenay y Fischd2003] encontraron una ZUBV "gradual” por
debajo de América del Norte y sugieren que reptasena transicion lateral entre regiones
donde existen ZUBVs "normales” (y se localizandakimnas del manto) y regiones donde no
existen ZUBVs o bien son demasiado delgadas pardetectadas (y coinciden con aquellos
lugares donde hay material subducido)v) D" es anisotropico\finnik et al., 1989, 1995;
Maupin, 1994; Matzel et al.,1996; Garnero y Lay,1996; Kendall y Silver,1996, 1998; ver
resumen ehay et al.,1998a]. Las observaciones de la anisotropia @odérvir para establecer
la estructura térmica de DDpornbos et al.1986]. {) Otras observaciones sismicas se han
usado para estudiar la topografia del interfazeniohanto Morelli y Dziewonski1987;Morelli,
1993], pero es muy dificil obtener un mapa conéatbe la topografia del INM_pper y Lay,
1995]. (i) Estudios de scattering de las ondas sismicascandila existencia de
heterogeneidades volumétricas y/o de topografipedpiefia escala (de 10 a 100 km) en el
interfaz ndcleo-mantoBataille y Flatté, 1988; Bataille et al., 1990; Bataille y Lund,1996;
Shearer et al.1998].

Se pueden usar diversas fases sismicas para oetetas caracteristicas de D". Dichas
fases nos permiten estudiar diferentes escalasndgtud a frecuencias diferentes y también se
complementan entre si para muestrear la base aebrya que los sismos y los sismémetros no
se encuentran distribuidos de manera uniformeqat# la superficie de la Tierra. Los estudios

emplean tiempos de recorrido relativos para losliedes pares de fasdxcP-P, ScS-S



[Wysession et al1994, 1995a, 1995b] PKP-Pdif [Wysession1996¢]; precursores para las
ondasPcPy ScS[Lay y Helmberger1983;Young y Lay1990;Gaherty y Lay1992;Kendall y
Shearer,1994, 1995Kriger et al.,1995]; ondas difractadas por fuera del nlucl@odrnbos y
Mondt, 1979a, 1979bMula y Miller, 1980; Mula, 1981; Doornbos,1983; Wysession y Okal,
1988, 1989;Wysession et al1992; Valenzuela Wongl996; Valenzuela y Wysessioh998;
Valenzuela et al2000]; tiempos relativos, modelado de formas d#aoncocientes de amplitud
para las faseSKS,SmKSy Sdif [Kind y Muller,1977;Lay y Young1990;Souriau y Poupinet,
1990, 1991 Garnero y Helmbergerl993;Silver y Bina,1993; Sylvander y Souriaul996]; y
SRKS [Garnero y Helmberger, 1995, 1996;Rondenay y Fischer2003] y proporcionan
informacion acerca del espesor y la estructuraalecidades en D", asi como la forma y la
estructura de velocidades del ndcleo externo.

El presente trabajo se enfoca a determinar laiaata radial de velocidades en D"
empleando ondas difractadas. Tradicionalmente ase utilizado las ondaP y SH que se
difractan en el interfaz ndcleo-manto (a distan@agcentrales mayores a 95°) porque un
segmento importante de sus trayectorias pasa pegién de interés. Entre las técnicas que se
han usado destacan dos en particular. Con unaasgifcca el parametro de rayBgornbos y
Mondt, 1979b;Mula y Miiller, 1980; Doornbos,1983; Valenzuela Wong]l996; Valenzuela y
Wysession,1998; Valenzuela et al.2000] y con la segunda, la constante de disipacion
[Doornbos y Mondt1979a, 1979bMula, 1981;Doornbos,1983;Van Loenen1988;Valenzuela
Wong,1996;Valenzuela y Wysessiot998]. Al medir el pardmetro de rayo en el domidél
tiempo es posible determinar la estructura latdearelocidades en la base del manto. Ademas,
si la calidad de los datos es suficientemente buyersa se utilizan los filtros pasa-banda
apropiados, también es posible estudiar la estauctdial de velocidades. Por otra parte, el
método de la constante de disipacion se usa emghd de la frecuencia y mide la disminucion
de la amplitud para ondas difractadas conforméskanktia epicentral aumenta. Dicha técnica es
robusta y permite determinar la estructura radelvelocidades. Algunos investigadores
llegaron a la conclusién de que D", la capa masupda del manto y que se encuentra en
contacto con el nucleo, tiene un espesor de 500akd0y un gradiente de velocidad negativo
tanto para ondaP como para ondaS [Mondt 1977;Doornbos y Mondt1979b;Doornbos
1983]. Sin embargo, otros estudios resultaronradigntes de velocidad ligeramente positivos

[Mula y Miuller, 1980; Mula, 1981]. Cada uno de estos trabajos present6 alaaestructura



global de velocidades, la cual resultaba en el n@jste de las observaciones de la constante de
disipacion para distintas regiones del mundo sémelamente. No se propusieron modelos
especificos para cada region considerada. Lostades deMondt[1977] dejaban entrever la
posibilidad de que hubiera heterogeneidad laterdh estructura radial de velocidades, pero los
datos no fueron concluyentes en ese respeBtit y Niazi[1984] estudiaron tres perfiles que
pasaban por diferentes regiones dentro de un rdadgeecuencias muy limitado y encontraron
gue la constante de disipacion era aproximadanigmé para los tres. Por dltimdan Loenen
[1988] utiliz6 datos del arreglo NARS y determiras Iconstantes de disipacion para varios
perfiles individuales. Tratdé de ajustar las obaeianes usando modelos de D" con una
disminucién o un aumento gradual de la velocidadfarmme la profundidad aumenta, pero lo
logré para un solo evento.

Wright y Lyong1981] descubrieron que la llegada de la dAgaesenta una triplicacion
a distancias epicentrales entre 78 y 98°. Grafitda triplicacion en el espacidT/d4 y
concluyeron que una discontinuidad de ~0.15 km/slaenelocidad de la ond®, a una
profundidad de 2370 km por debajo de la regiénGheibe, podria explicar sus observaciones.
Lay y Helmbergef1983] emplearon ond&Hy vieron una triplicacion en el rango de distaacia
entre 70° y 95°. Ellos sugirieron que la tripligacpodria ser explicada por una discontinuidad
de 2.751£0.25% en la velocidad de la oi&Japroximadamente 280 km por encima del interfaz
nacleo-manto (INM) para las regiones estudiadadgees, la base del manto debajo de América
Central, debajo del norte de Siberia y debajo deskd. Adicionalmente propusieron que la
discontinuidad podria ser una caracteristica glolfalis observaciones atrajeron considerable
interés y se inicié la busqueda de la discontirdiida otras regiones. Esta discontinuidad ha
sido reportada en distintos lugares del mundo, perge ha encontrado en todas partes. Por otro
lado, su observacion ha sido intermitente en deitaas.Revenaugh y Jordal991] buscaron
contrastes de impedancia en el manto inferior eample fasesScSy encontraron evidencia
probable de una discontinuidad debajo del oesteudéralia y bajo el Mar de Filipinas, pero no
la encontraron en ninguna de las otras regionesliasias. Nataf y Houard1993] y Wysession
et al. [1998] compilaron una lista de los sitios en dosdeha buscado la discontinuidad. La
mayoria de estos estudios se han basado en |lzidetde un arribo secundario enlgy PcP,0
entreS 'y ScS,y sugieren variaciones en el espesor de D" deregian a otra. El trabajo de

Kendall y Shearef1994, 1995] y deKrliger et al.[1995] confirma aun mas la naturaleza



heterogénea del espesor y del contraste de vettesdde la discontinuidad. Un modelo
alternativo para explicar el arribo secundario &Rty PcP (o entreSy Sc3 ha sido propuesto
por Weber[1994] quien sugiere que pequefias laminas delgialasigen quimico dentro de D",
con un espesor de alrededor de 20 km, producieidales sismicas similares.

La disponibilidad de datos de arreglos temporpée densos con sismémetros de banda
ancha, como por ejemplo los del Experimento SisrRasivo de la Meseta Tibetar@wens et
al., 1993] vy los del Arreglo Missouri-Massachuseti8ygession et al.1996; Fischer et al.,
1996], mejora significativamente la cobertura dekifaz nlcleo-manto en escalas de longitud
previamente imposibles con la red global GDSMalenzuela Wond1996] y Valenzuela y
Wysessiorf1998] determinaron la constante de disipaciénnahto inferior debajo del este de
Siberia usando ond&H y SHdif a distancias epicentrales aproximadamente enfrg 981°, y
debajo del Océano Pacifico centro-oriental con i&Hdif para distancias entre 105° y 120°.
De esta forma, las técnicas descritas Poornbos y Mond{1979a, 1979b] yMula [1981]
fueron aplicadas por primera vez para modelar lastemte de disipacion en una region
localizada de D", siguiendo el ejemplo tlay y Helmberger[1983], y aprovechando las
capacidades de recoleccién de datos y la flexddlide los arreglos portétile®yens et al.,
1993; Wysession et al.1996; Fischer et al.,1996]. En el presente trabajo se determind la
estructura radial de velocidades en D" para unié@metebajo del Océano Pacifico al noroeste de
la estudiada povalenzuela WonfL996] yValenzuela y Wysessi¢t998].

En mi tesis presento los aspectos siguientesaspecto a la constante de disipacion. En
el capitulo 2 se explica el método matematico paedlir la constante de disipacion. En el
capitulo 3 se describen los datos y se muestrapaess necesarios para determinar la constante
de disipacion. Para este estudio se escogi6 tadelgnanto debajo del Océano Pacifico centro-
oriental y se modeld la estructura radial de velades para la onda. En el capitulo 4 se
proponen modelos de velocidad con variaciones eosi parametros, se generan sismogramas
sintéticos y se calcula la constante de disipac@respondiente. De este modo se compara la
constante de disipacion de los modelos contra &ssda fin de establecer la estructura de
velocidades de la region. La discusion y las amiches se presentan en los dos ultimos

capitulos.
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2. Descripcion Matematica de la Constante de Disip&n

Esta derivacion se basa en el trabajdviléa [1981]; la teoria también es descrita por
Van Loenen [1988] y Valenzuela Wong [1996]. Mateméaticamente, la amplitud del impulso
registrado por una estacion a una distancia epalenty un acimute de la fuente puede

describirse con el producto de los siguientes t@men el dominio de la frecuencia.

Aw,¢,8)=S(w) Rp, 8) My(w,9) Clw,¢,4) M (@,9) U(w) | () (1)

dondew es la frecuencia angular,«8(es la funcion temporal de la fuente suponiend®
existe directividad y Ry, A) es el patron de radiacion. &, A) es el efecto sobre las ondas de
la trayectoria que pasa por encima del interfazemamanto. M(o, ¢) y My(®, ¢) representan
los efectos sobre las ondas de las trayectoriapagen por el manto del lado de la fuente y del
lado del receptor, respectivamente.wlJés la respuesta al impulso de la corteza y geaitte
superior del manto por debajo de la estacion. testaulacion es ligeramente diferente de la
empleada poMula [1981] ya que él usa el término d&)( para representar Unicamente a los
efectos de la corteza. De esta manera se condadpsibilidad de que el manto superior sea
heterogéneo. Por ultimogl) representa la respuesta del instrumento.

Suponiendo que la amplitud de la onda difractatiaecorrer el interfaz nucleo-manto,
disminuye exponencialmente con la distan&laiiney y Alexander, 1966;Chapman y Phinney,
1972;Van Loenen, 1988;Aki y Richards, p. 457, 2002] y que para un perfil dado de estesida
diferencia en los acimuts, es decir la ventana aizines pequeia (menos de 20°), sea

C(w, @, A) =92 sen™¥2 A 2)(

donde seff? A es el factor de separacién (spreading) geométEtsérminoy(n) es la constante
de disipacion.

Para despejar la constante de disipacion es preaisular el cociente de amplitudes
espectrales de cualquier estagidalativa a una estacion de referencial hacer la division, el
término S{) se cancela porque se supuso que no hay dirediyidambién porque la ventana

acimutal es pequefia. El términagy(M, ¢) también se cancela al hacer la division porque se
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supone que la trayectoria del lado de la fuentk e@sisma para todas las estaciones (ventana
acimutal pequefia); ademas se supone que la mayerdeh manto es homogénea (exceptuando
al manto superior y a la base del manto). El efdet término M(w, ¢) se considera irrelevante
por el supuesto de que la mayor parte del mantme®génea. Al aplicar las consideraciones

anteriores, la division espectral toma la siguiéotma:

A(@) _R(@2) e sen™? A U (@) |,(w)

A(@) R(pd) e sen™ A U (@) 1 (o) ©
Al despejar la constante de disipacigf@), se obtiene
Y2
0 A(w) R(gA) U (w) I (@) sen™ A | _ y(w)[A _A.] @
A(@) R(@.4) U () I (@) sen 4, C

Los términos Ay A representan a los sismogramas (datosy, R se calculan a partir de los
mecanismos focales, los cuales estan disponiblés léeratura; | e | son las respuestas de los
instrumentos, éstas son proporcionadas por losicéalies o0 se pueden determinar
empiricamente. Por ultimo, basandose en trabamsgs, Mula [1981] asignd el valor de 1 al
cociente K/ K;, para efectos de la cortezealenzuela Wong [1996] presentd un procedimiento
para determinar el cocientg JJJ, empleando datos de otros sismos (con distanciesrtales
diferentes) registrados en las mismas estacidhesotra parte, también utilizo el valoy AJ, =

1. Valenzuela Wong [1996] no pudo ajustar las observaciones de lastaate de disipacion
cuando uso las correcciones para los efectos dereza y el manto superior. Su explicacion
fue que probablemente los efectos de la corteZanyaato superior son muy pequefos y por
tanto al aplicar las correcciones se degrada laaideddey. Otra explicacion probable fue que
la calidad de los datos empleados para calcylaruJno fue lo suficientemente buena, lo cual
afecté negativamente a la medicién de la constdatalisipacion. Por consiguiente, en el

presente trabajo se determind la constante deadisip suponiendo que; WU, = 1.
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3. Datosy Procedimiento

En esta tesis se analizaron los datos del sisnt@sdslas Tonga del 7 de abril de 1995 a
fin de determinar la estructura radial de velocatade la regién D" en un area debajo del
Océano Pacifico centro-oriental la cual esta cdatran 19°N, 132°0O. Los parametros del
evento son: 22:06:57 Tiempo Coordinado Universal2@°S, 173.53°0, profundidad 40 km,
Mw=7.3,M,=1.3x1G° N m, ¢=165°,56=18°,A=159°. El tiempo de origen, la latitud y la longit
fueron tomados del catalogo del National Earthquaf@mation Center (NEIC). La magnitud
de momento y el momento sismico fueron tomadogsa@logo de Tensores de Momentos de
Centroide (CMT, por sus siglas en Inglés) de lavbrsidad Harvard)ziewonski et a] 1996].
Como parte del presente trabajo se determiné fanialad del evento asi como los parametros
del plano nodal por medio del modelado de formasod@a. Se generaron sismogramas
sintéticos Kennett,1980] con la fuente a distintas profundidadesahgsie se pudieron ajustar
los tiempos de llegada de las on@assS(o bienSdify sSdij. Para encontrar el plano nodal se
tomaron los parametros del catalogo CMT de Harjaailewonski et aJ 1996] conservando el
buzamiento y el deslizamiento y se varié el rumbinéervalos de 5° hasta lograr el mejor ajuste
para las amplitudes relativas entre las on8as sS (o Sdif y sSdij. Ademas fue preciso
determinar una funcion temporal de fuente (FTF).e\ento presentd complejidad ya que tuvo
una doble ruptura. La funcién temporal de fuente donvolucionada con los sintéticos a fin de
lograr el mejor ajuste para los registros. La EEFEerminada de este modo se compone de dos
trapezoides traslapados con una duracion combiad s. El primer trapezoide presenta una
amplitud mayor. La amplitud del segundo trapeza@sdeale aproximadamente dos tercios de la
amplitud del primero. Los sismogramas empleadasofu registrados por las estaciones
temporales del arreglo de banda ancha Missouri-ithssetts (MOMA), en el noreste de los
Estados UnidosWysession et al 1996; Fischer et al, 1996a]. Los sismdmetros fueron
proporcionados en préstamo por el Programa paradigst con Arreglos Sismicos de la
Litosfera Continental (PASSCAL, por sus siglas eglds) el cual es administrado por el
Incorporated Research Institutions for Seismolod®iS). Dichos instrumentos fueron una
combinacion de Streckeisen STS-2 y Giralp CMG3yasuespuestas de amplitud en velocidad
son practicamente iguales. Las amplitudes soncederente constantes en el rango de

frecuencias entre 0.0083 y 50 Hz (periodos entéeyl202 s). La Figura 1 muestra la ubicacion
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de la fuente, de las estaciones y la region D"déstla debajo del Pacifico centro-oriental. A
estas distancias epicentrales, entre 94° y 1088pservan tanto ond& como Sdif, segun se
muestra en las Figuras 2 y 3. La distancia pareutd se puede obtener informacién en el
interfaz ndcleo-manto es de 14° y la ventana a@maes extremadamente pequefa, de
aproximadamente 1°. Por lo tanto la medicién dmlsstante de disipacion en la base del manto

es muy coherente y estable. La escala de la regibidiada anda en el orden de los 1000 km.

N s |
tc Distancia Estudiada en D” : 14.0° 4”2 ‘AZIK\:\IO&O >
Ventana Acimutal : 1.4° i - MMO1
? = 40
20 —
&
G93 =
f-F
c
I o N 0 o,
2 e @ =
S S\ . 7 deabril V Z
Hde 1995 & N
o 20
3\‘\7 —-40
140 160 180 200 220 240 260 280 300

Longitud (°E)

Figura 1. Trayectorias de las on@gSdifpara el sismo de Tonga del 7 de abril de 1995tmegio en el noreste de
los Estados Unidos. El punto negro indica el egice Las estaciones MM01 y MM18 se encuentrariosn
extremos del arreglo. La elipse negra muestradadn de D" estudiada por debajo del Pacifico centiental. Las
distancias epicentrales varian entre 94° y 108°dern®és se indican las regiones del Pacifico muestsea
previamente. Schlittenhardt et al[1985] estudiaron la region identificada con lgdeS y no encontraron una
discontinuidad, lo cual concuerda con los resubliadi® esta tesis. Las demas abreviaturas correspahdrabajo
de los siguientes autores. G8Barnero et al.[1988]; SGHP y G93Garnero et al.[1993b]; MH: Mori y
Helmberger[1995]; GH: Garnero y Helmergef1995, 1996]; V96:Valenzuela Wondg1996] y Valenzuela y
Wysessiof1998]. Los resultados de dichos estudios se@xpkn la seccién 5.2.

A continuacion se explica el procedimiento emptepdra determinar la constante de
disipacion con los datos de la red MOMA. En laufg 3 se muestran las componentes
transversales de los registros de desplazamiemtmdt de onda) después de que se les aplico

una deconvolucion para eliminar la respuesta ddfumento. El espectro de amplitudes para
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cada estacion fue obtenido de una ventana de tiglap® s que contiene tanto al pu&ddif
como alsSHdif(o bien aSHy sSH,segun la distancia). Los registros fueron filbeadon un

pasa-banda y se retuvieron frecuencias entre §.00500 Hz (o bien, periodos entre 200y 2 s).

REGION DE
ESTUDIO

NUCLEO

Figura 2. Seccion transversal que muestra la meggfudiada en D" y la trayectoria de las ondadelessismo de
Tonga del 7 de abril de 1995 hasta las estacioglearceglo MOMA en el noreste de los Estados Unidés este
caso las distancias epicentrales varian entre 998%y permiten registrar ond8y Sdif.

La Figura 4 muestra los espectros de amplitudeas fmatas las estaciones que registraron el
evento. Las lineas punteadas verticales delingitaango de frecuencia, entre 0.014 y 0.043 Hz
(o periodos entre 71 y 23 s) dentro del cual sel@ueterminar confiablemente la constante de
disipacién, de acuerdo con un criterio que se ea@i mas adelante. Se puede ver que las
amplitudes alcanzan su maximo dentro de este rdadeecuencias, lo cual resulta en el mejor
cociente de sefal a ruido. Dentro de este rangfvedaencias se nota la disminucion de la
amplitud de una estacion a otra conforme aumentdistancia (Figura 4). En general los
espectros de amplitudes (Figura 4) muestran unmmoird una frecuencia de 0.05 Hz y gran
variabilidad de una estacién a otra para frecusmiayores.
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Figura 3. Componentes transversales de los regisie desplazamiento después de que se les apl@d u
deconvolucion para eliminar la respuesta del insémto. Sismo de Tonga del 7 de abril de 1995 tregis en el
noreste de los Estados Unidos. El hipocentro tigr@eprofundidad de 40 km y la funcién temporafudte usada
corresponde a una doble ruptura. Los sintéticesofugenerados con el modelo PREM. Se aplicéluin fiasa-
banda entre 0.005 y 0.500 Hz (periodos entre 2D8)y
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Figura 4. Espectro de amplitudes para el sisnibathgya registrado en el noreste de los Estados 9nida general
se observa la disminucién de la amplitud conforomaenta la distancia. Se aplico un filtro pasa-bagmtre 200 y
2 s (entre 0.005 y 0.500 Hz). Las lineas punteadegcales delimitan el rango de periodos, enhteee71 y 23 s
(frecuencias entre 0.014 y 0.043 Hz) dentro del segpuede determinar confiablemente la constamtdigipacion
ya que el cociente de sefial a ruido es alto.

La Figura 5 muestra el logaritmo del cociente deldudes para cada estacion, relativo a la
estacion mas cercana MM18, la cual se tomé conevenefia. Este se grafica en funcidn de la
distancia para una frecuencia de 0.0297 Hz (penied83.7 s). La constante de disipacion es la
pendiente de una linea recta y se obtiene empleamdguste de minimos cuadrados. A esta

frecuenciay = 0.079 y el coeficiente de correlacion para est es r = 0.980.
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Figura 5. Logaritmo del cociente de amplitudesapsada estacion, relativo a la estacion mas cerfgdhas8, la
cual se tom6 como referencia. Este se graficaiecidn de la distancia para una frecuencia de @.629(periodo
de 33.7 s). La constante de disipacion es la peatglide una linea recta y se obtuvo por medio dajusie de
minimos cuadrados. A esta frecuenci@0.079 y el coeficiente de correlacion para et es r = 0.980.

La Figura 6 presenta las constantes de disipacoriuecion de la distancia para ciertas
frecuencias especificas. Ya que la constante sipadion es la pendiente para una frecuencia

determinada, su valor varia de una frecuenciaaa otr
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Figura 6. Constantes de disipacion en funciénaddidtancia para varias frecuencias especificdsvalbr de la
constante varia de una frecuencia a otra.

En la Figura 7 aparece la grafica de la constastalidipacion, asi como el coeficiente de
correlacion que le corresponde, en funcion dedeuiencia. Es necesario explicar la importancia
de determinar el coeficiente de correlacion al hatajuste a una linea recta. Para establecer el
rango de frecuencias en el que la medicién dendataate de disipacion se considera confiable,
se requirié un coeficiente de correlacion mayoguwal a 0.9. El cuadrado del coeficiente de
correlacion mide qué tanto una variaMeesta relacionada linealmente como funcién de la
variable X [Walpole y Myerspp. 403-409, 1993]. Es comun usar el valor de0r9 a fin de
definir un buen ajuste. De esta foriXagxplica por lo menos el 81%, es deéir10.81, de los
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valores enY empleando una relacion lineal. Este mismo requento fue impuesto sobre las
constantes de disipacion determinadas por mediondelelado directo y el cual es tema del
capitulo 4. En esta tesis se us6 el requerimigatgue &> 0.9 principalmente para determinar si
seria apropiado relacionar las variables por meldiola constante de disipacion, en otras
palabras, para determinar que fuera valido realetaajuste por medio de una linea recta
[Walpole y Myerspp. 403-409, 1993]. Obviamente el valor de riiiggm se puede emplear para
saber qué tan lejos se encuentran los datos thekardecta que los ajusta. Para valores de r < 0.9
la grafica claramente difiere de una linea rectae(pcurvas arqueadas o sigmoidales, o una
tendencia decreciente seguida por un incrementntie a distancias mayores), lo cual indica
gue no se puede aplicar la ecuacion (4) de la aotestle disipacion para modelar la disminucion
de la amplitud en funcion de la distancia. Estseolacion fue muy obvia para las constantes de
disipacion obtenidas de los sintéticos. De acuedoeste criterio, en la Figura 7 se muestra
gue las mediciones de la constante de disipacidrcsnfiables para frecuencias entre 0.014 y
0.043 Hz. En general, la constante de disipacidtendda muestra un aumento en su valor
conforme aumenta la frecuencia (Figura 7). Uniggmeufre una pequefia disminucion para
frecuencias entre 0.038 y 0.043 Hz.

En este momento también es conveniente explisdiatdores que controlan el contenido
de frecuencias para las ondadif a estas distancias. Esencialmente se han comdaleomo
posibilidades el proceso de scattering, el efeettadlifraccion sobre las frecuencias altas y, por
ultimo, las diferencias en la estructura radialdmcidades de una regién a otra. El proceso de
scattering $tein y Wysessiorpp. 189-190, 2003] afecta mas a las ondas sisndeaalta
frecuencia y por lo tanto produce la disminucioh aeiente de sefal a ruido. El proceso de
scattering se produce por heterogeneidades de ealanpequefia escala (10 a 100 km) y/o por
la topografia del interfaz nucleo-mantafaille y Flatté 1988;Bataille et al, 1990;Bataille y
Lund, 1996]. Bataille y coautores trabajaron con onedi® y Pdif de periodo corto. Ellos
ademas plantean que el efecto de scattering egfegara ondas de baja frecuencia (~0.01 Hz)
y significativo para ondas de alta frecuencia (~)1. Hzl contenido de frecuencias, entre 0.014 y
0.043 Hz (periodos entre 71 y 23 s), observado lpapadaS (distancias entre 94° y 108°) en el
presente estudio concuerda aproximadamente coepektado en trabajos anteriores. Por
ejemplo,Bolt et al [1970] muestran el espectro de amplitude$SHeen el rango de distancias

entre 100° y 113°; en este caso se observa una peddunciada en la amplitud para periodos
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menores a 15 sDoornbos y Mondf1979b] yMula [1981] calcularon la constante de disipacion
para periodos entre 64 y 8 s (entre 0.016 y 0.125 HEncontraron que sus datos puntuales en
los periodos 9.1y 8.0 s (0.109 y 0.125 Hz) tewiaplitudes pequefias y ademas mostraban gran
variabilidad. Doornbos[1983] noté que el cociente de sefial a ruido exja para periodos
menores a 10 sDoornbos et al[1986] consideraron que los datos con periodoe&#y 12 s
eran los mas confiablesvalenzuela Won§l996] y Valenzuela y Wysessi¢h998] trabajaron
con la constante de disipacion en el rango de érezias entre 0.020 y 0.071 Hz (entre 50 y 14 s)
para datos a distancias entre 93° y 101° (D" detbalj@ste de Siberia), y entre 0.016 y 0.045 Hz
(entre 63 y 22.4 s) para datos a distancias ef®sé § 120° (D" debajo del Pacifico centro-
oriental). Ellos atribuyeron las diferencias erc@htenido de frecuencias a las diferencias en la
distancia epicentral. De esas observaciones ggeate® que los datos registrados a mayores
distancias se encuentran enriquecidos en frecugehajas (relativos a los de distancias menores)
ya que el proceso de difraccion es mas eficienta giahas frecuenciag\ki y Richardsp. 457,
2002]. Claramente, el presente trabajo muestraejumntenido de frecuencias debe estar
controlado por otros factores ademas de la distarich constante de disipacion para el sismo de
Tonga se obtuvo en el rango mas bajo de frecue(@&|9.014 a 0.043 Hz), sin embargo las
distancias epicentrales (de 94° a 108°) no somkagores, como se esperaria si solamente una
mayor distancia recorrida en D" fuera la causawdesg eliminen las altas frecuencias. También
en relacién con esta tesis, calculé la constantdisigacion para el sismo del 23 de agosto de
1995 en las Islas Marianas (L. F. Teran, UnivesiNacional Autbnoma de México, datos no
publicados, 2006). En este caso las orldisregistradas en las estaciones mas lejanas (entre
107.7° y 110.0°) tuvieron mayor amplitud a altacérencias, entre 0.025 y 0.180 Hz (periodos
entre 40 y 5.6 s) que las observadas en las aeséacinas cercanas (entre 102.5° y 107.3°), con
mayores amplitudes a frecuencias entre 0.016 YOOH¥(periodos entre 63 y 20 s). Esto nos
sugiere que el contenido de frecuencias viene @adio no solamente por el proceso de
difraccion de la onda (en funcion de la distansiap también por variaciones en la estructura
radial de velocidades para la base del manto deagién a otra del planeta. Adicionalmente
debe sefalarse que algunas de las constantespiedis determinadas por medio del modelado
directo en este estudio muestran una caida coabideen el coeficiente de correlacion por
debajo de 0.9 para frecuencias altas, aunque haysa incluido heterogeneidades ni topografia

en los modelos. Como parte del presente trabager@valud la importancia relativa de los tres
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factores (scattering, difraccion y estructura rhadia velocidades) sobre el contenido de

frecuencias para la ondalif.

Constante de Decaimiento como Funcion de la Frecuencia

| | |
0.08 | |
8
=
2
=
S
S 007 | a
A
Q
o)
8
=
N
wnn
=
) | _
Q 0.06
l | |
1.0 | | |
2 r .
= T T T e R“_
§ 08_ =
5 0.6F -
o l ] |
@)

Frecuencia (Hz)

Figura 7. Constante de disipacién en funcién digdeuencia. También se muestra el coeficienteateslacion
correspondiente para un ajuste por minimos cuadrad®e considera que la medicion des confiable si el
coeficiente de correlaciéon es mayor o igual a IB.@ual en este caso ocurre a frecuencias entfel §.®.043 Hz.
La constante de disipacién obtenida muestra un aiomen su valor conforme aumenta la frecuenciagmxca
frecuencias entre 0.038 y 0.043 Hz.
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4. Modelos de la Region D"

A fin de encontrar una estructura radial de velades para el manto inferior que pudiera
ajustar la constante de disipacion obtenida arpdeilos datos (Capitulo 3), se generaron
sismogramas sintéticos con el método de la refiéetil utilizando distintos modelos (modelado
directo). Se empled un algoritmo proporcionado Ppion Clarke, el cual es similar al descrito
por Kennett[1980]. La constante de disipacion de los siobétise obtuvo de la misma manera
gue para los datos y se compar6 con la constandésig@cion observada. Las formas de onda
de los sintéticos también se compararon con lasaeide onda de los datos.

En este capitulo se exploran los efectos de fpsesites tipos de modelos para la base
del manto sobre la constante de disipaci@).E{ modelo de referencia PREM, de uso comun y
cuyo gradiente de velocidad es cercano a dereejvonski y Anderspri981], modelos corb)
una disminucién gradual de la velocidad en D" confo la profundidad aumentag) (un
aumento gradual de la velocidaddy ¢in aumento discontinuo y abrupto en la velocsglido
por una disminucion gradual. Estudios anterionepleando la técnica de la constante de
disipacion concluyeron que los modelos con un atongiscontinuo de la velocidad seguido de
una disminucién gradual son los que mejor explita observaciones de la constante de
disipacion para regiones de D" debajo del esteibleri@ y debajo del Océano Pacifico centro-
oriental Valenzuela Wond,996;Valenzuela y WysessialQ98]. A fin de lograr el ajuste de los
datos, dichos trabajos exploraron cuidadosamenggeeto de variari) la cantidad y la forma
funcional de la disminucion de la velocidad en (@), el espesor de D"jii) el incremento de la
velocidad en la discontinuidady) el gradiente de la velocidad por encima de Di(y)yla
atenuacion anelastica. Con base en estos ressifpaeldos Yalenzuela Wondl,996;Valenzuela
y Wysessionl998], asi como la cercania de las regiones estaslidebajo del Océano Pacifico
centro-oriental (Figura 1), se esperaba que entesitatambién se obtendria un mejor ajuste con
modelos que tuvieran una discontinuidad en la manperior de D". Sin embargo, al generar los
sintéticos empleando PREM se logré un buen ajuasta la constante de disipacién observada.
Por lo tanto, se generaron sintéticos para mogtraiotros tipos de modelos no ajustan los datos.
En vista de que tanto el proceso de difraccion cdanatenuacion anelastica producen la
disminucién de la amplitud de las ondas sismicasalgunos trabajos anterioregalenzuela

Wong, 1996; Valenzuela y Wysessioh998] se calculé la constante de disipacion airpdet
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modelos con variaciones en el valor Qe el factor de calidad sismica, a fin de evaluar la
contribucion relativa de los dos fenomenos. Pugsten el presente estudio se obtuvo un buen
ajuste con PREM, el cual es un modelo de uso freepao se considerd necesario explorar los

efectos de cambiar la atenuacién anelastica.

4.1 Tipos de Modelos

El primer modelo que se consider6 fue el ModekiRinar de Referencia para la Tierra
(Preliminary Reference Earth Model, PREM) elaborpdoDziewonski y Andersdi981]. Este
es un modelo global, homogéneo y unidimensiondasleelocidades sismicas, la densidad y la
atenuacion anelastica en funcion de la profundidael. modelo se construyé empleando
observaciones de ondas de cuerpo, ondas supesiadal periodo largo y oscilaciones libres.
Adicionalmente, en el presente trabajo se probatars tres tipos de modelos para la velocidad
de la ond& en la base del manta) (ina disminucién gradual de la velocidad, empeaanrdla
parte superior de D", conforme aumenta la profuadlidfi) un incremento gradual de la
velocidad, y ifi) un aumento discontinuo de la velocidad en lagpsuperior de D". A manera
de ejemplo, la Figura 8a muestra cuatro modelaslinea continua es el modelo PREM. Para
este modelo la region D" tiene un espesor de 150 Bentro de D" la velocidad de la on8a
muestra una disminucién tan pequefia conforme ldupdadad aumenta que la velocidad
pareceria casi constante. Los modelos A, B y Cvaoiaciones de PREM en la region D". El
modelo A tiene una disminucion gradual de la veladial pasar de la parte superior a la inferior
de D", en cambio el modelo B muestra un incremgnéolual, mientras que el modelo C sufre
un incremento repentino en la parte superior dedgjuido de una velocidad constante en todo
D".

Para generar sismogramas sintéticos con el métdedta reflectividad, ademas del
modelo de velocidades para la or&lae especificaron modelos para la velocidad ded=B,
la densidad y los factores de calidad sisn@gaand Q,. A fin de calcular el cambio en la
velocidad de la ondR se aplicé el mismo porcentaje de variacion encigbnl que se uso6 para

la ondaS. Como los cambios en la velocidad de la orglgpueden ser causados por
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heterogeneidades térmicas o quimicas en la basmaleb,Valenzuela Wong1996] empled
modelos de densidades consistentes con las ddsliplasies. Valenzuela Won§l996] llego a

la conclusién de que las diferencias producidadgmodistintos modelos de densidades sobre la
constante de disipacion son relativamente pequédiasjal es consistente con el trabajo de
Doornbos y Mondf1979a]. Por lo tanto, por simplicidad en estastse emplearon Unicamente
modelos térmicos para la densidad. Esto quierg dae si la velocidad aumenta entonces la
densidad aumenta, mientras que si la velocidad idigma entonces la densidad disminuye
también. Los factores de calidad sismiQa,gue se emplearon en el presente estudio fueron
tomados de PREM. Los modelos para las velocidadeS, la densidad ¥ que se usaron en la
generacion de sismogramas sintéticos de refleativithn idénticos a PREM en la corteza y en el
manto hasta una profundidad de 2300 km, asi coneb mircleo.

Las constantes de disipacion obtenidas con estisocmodelos se muestran en la Figura
8b. La constante de disipacion calculada se graticto con su desviacion estandar, la cual fue
evaluada en la inversion de minimos cuadrados.io€amente, el primer modelo utilizado,
PREM, ajusta bien los datos pues su constantesgedion se encuentra dentro de las barras de
error (Figura 8b). Las formas de onda (seriesiel®p@o) modeladas se comparan con las
observadas en la Figura 3. El buen ajuste de PRIENhesperado. Con base en la cercania de
la region de estudio a otra en la cual previameetealculéy (Figura 1) Valenzuela Wong,
1996;Valenzuela y WysessiolQ98], se esperaba que un modelo con una disoatdih para la
velocidad sismica en la parte superior de D" prapaaria el mejor ajuste. A partir de este
momento se decidid calcular la constante de digipamn otros modelos para mostrar que éstos
no ajustan las observaciones. Ademas sirven hestaar los efectos que tiene el variar distintos
parametros sobre la constante de disipacion. Aaligjue con los datos, la constante de
disipacion muestra un aumento conforme aumentad¢adéncia (Figura 8b) y se mantiene dentro
de las barras de error. A bajas frecuencias (@&40a 0.022 Hz) los modelos PREM, By C
tienen valores parecidos y ajustan bien los d&mgifa 8b). Sin embargo, a altas frecuencias
(de 0.028 a 0.043 Hz) para los modelos B y C (con un aumento en la waddcde la ond&®
dentro de D") adquiere valores mayores que enatssd Por su parte, el modelo A (con una
disminucién de la velocidad) produce una constaetalisipacion con un valor notablemente
mas bajo que el observado y que PREM (Figura Bb%. resultados obtenidos de los modelos A,

PREM y B, con un espesor para D" de 150 km, sosistamtes con trabajos anteriores. Para
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modelos que tienen el mismo espesor en D" y un imagrbdual en la velocidad, un incremento
en el gradiente de velocidad causa un incrementa eonstante de disipacion (Figuras 8a y 8b)
[Mondt 1977;Doornbos y Mondt1979a;Mula, 1981;Valenzuela Wondgl996]. El modelo A
tiene un gradiente negativo, PREM tiene un gradieasi nulo y el modelo B tiene un gradiente
positivo. El modelo C tiene el mismo espesor em¥ los modelos A, By PREM. De manera
similar al modelo B (con un aumento gradual dedkeidad), el modelo C, con un aumento
repentino de la velocidad, produce un incrementtaesonstante de disipacion. Este resultado
coincide con observaciones anteriordalgnzuela Wondl,996]. La velocidad del modelo C en
D" (con un gradiente cero) es mayor que la velatida PREM (con un gradiente cercano a
cero) y hace que la constante de disipacion seamgane la de PREM (Figuras 8a y 8b).

A continuacion se mostraran los resultados deajaabcon modelos que tienen un
incremento abrupto en la velocidad seguido de gredeento gradual. Se exploraron los efectos
de cambiar la cantidad de la disminucién de lacidéa, la profundidad de la discontinuidad (o
el espesor de D"), el porcentaje del aumento deliacidad en la discontinuidad y se hicieron

variaciones en el gradiente de velocidad por encien®".

26



Modelos de velocidad radial de ondas de corte
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Figura 8a. Modelos iniciales para la velocidadlalendaS. La linea continua es el modelo PREM. Para este
modelo la region D" tiene un espesor de 150 km yelacidad de la ond& disminuye ligeramente conforme la
profundidad aumenta. Los modelos A, B y C sonaziones de PREM dentro de D". El modelo A tiena un
disminuciéon gradual de la velocidad conforme aumdat profundidad, en cambio el modelo B muestra un
incremento gradual, mientras que el modelo C awfrencremento repentino en la parte superior dedgjuido de
una velocidad constante en todo D". Con estos lned® generaron sismogramas sintéticos por eldoéte la
reflectividad y se compararon sus constantes digadi®n con la obtenida a partir de los datos.
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Constante de decaimiento en funcién de la frecuencia
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Figura 8b. Constantes de disipacion obtenidasrar me los modelos de la Figura 8a. Los circubdencos
representan los datos. Las lineas punteadas dslgadresentan una desviacion estandar y fuer@midbs del
ajuste por minimos cuadrados. El modelo PREM ajbétn los datos ya que su constante de disipason
encuentra dentro de las barras de error. Los msedgly C producen un valor muy alto para la constale
disipacion, mientras que el modelo A resulta ewalor muy bajo. A continuacion se exploran loscafe de variar
distintos parametros para modelos con una disaddad. Se busca descartar que otros modelos pndi@mbién
ajustar los datos.

4.2 Efecto de Variar la Disminucién de la Velocidadentro de D"

Los modelos que se presentan en esta seccion gidagentes tienen un aumento
discontinuo de la velocidad en la parte superiorDfey utilizan una funcién de error
complementaria para describir la disminucién gradigala velocidad dentro de D". En esta
seccion también se exploran los efectos de vaiaelocidad en el interfaz nlicleo-manto. La

conveniencia de usar modelos para D" con una discodad en la velocidad de la on8due
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planteada potay y Helmbergef1983]. De hecho la discontinuidad ha sido oksg#aven varias
regiones del planeta, aunque no en todldf y Houard,1993;Krliger et al, 1995;Loper y
Lay, 1995;Wysession et al1,998]. Los modelos que se presentan a continuacd similares a
los modelos SYL1Young y Lay1987] y SYLO [ay y Young1989;Young y Lay1990] y
originalmente fueron empleados palenzuela Won{1996].

Se considera que D" se comporta como una capactrimitrofe (CTL) Lay y
Helmberger,1983;Doornbos et al.1986;Lay, 1989;Loper y Lay,1995;Wysession et al1,998;
Lay et al.,1998b;Garnero,2000]. Por lo tanto el uso de una funcién deraroonplementaria es
adecuado ya que ésta describe la conduccion deearalona capa térmica limitroféyrcotte y
Schubertpp. 153-157, 2002]. Se parte del supuesto quie tas perfiles de velocidad como el
de la densidad son controlados por la temperatw@ngiguientemente obedecen a una funcion
de error complementaria dentro de la capa térnrtiérofe.

Los modelos F02, GO2 y H tienen un espesor pam@e®86 km con un aumento abrupto
y discontinuo de la velocidad en la parte supdderD"), el cual es seguido por una disminucion
gradual hasta llegar al nacleo (Figura 9a). Estoslelos ilustran el efecto de disminuir la
velocidad en el INM. Las velocidades empleadas7tf, 7.00 y 6.90 km/s, respectivamente.
Las constantes de disipacion correspondientes sstran en la Figura 9b. Se observa que entre
menor es la velocidad de la onf8an el INM, menor se vuelve la constante de disipadentro
del rango de frecuencias considerado (de 0.019480Hz). Dicho de otra forma, entre mas
fuerte es el gradiente negativo de la velocidadakdr dey es menor. Se puede ver que en los
tres casos la constante de disipacion aumentamoefia frecuencia aumenta. Ninguno de estos
modelos ajusta los datos (Figura 9b). El model@ pfbduce valores de que ajustan las
observaciones a bajas frecuencias, sin embargonistante de disipacion modelada es mayor
gue la determinada experimentalmente para frecagnoiermedias y altas. El modelo G02
ajusta los datos a frecuencias intermedias y @l&e sus valores dg son muy bajos para
frecuencias bajas. La constante de disipacionrmdéetada a partir del modelo H es mas baja que

la observada para todo el rango de frecuencias.
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Modelos de velocidad radial de ondas de corte
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Figura 9a. Los modelos F02, G0O2 y H tienen unsmpegara D" de 286 km y un aumento abrupto y discoo de
la velocidad en la parte superior (de D") seguidouda disminucién gradual hasta llegar al nicl@o@dos los
modelos siguen una funcién de error complemengaia describir la disminucion de la velocidad. oEshodelos
ilustran el efecto de disminuir la velocidad efiN.
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Constante de decaimiento en funcién de la frecuencia
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Figura 9b. Constantes de disipacion obtenidagsta pe los modelos de la Figura 9a. Se obsenreaaiire menor
es la velocidad de la ondaen el INM, menor se vuelve la constante de disgmac Ninguno de estos modelos
ajusta los datos.

A continuacion se exploran los efectos sobre lastamte de disipacion de variar el

espesor de D" y posteriormente los de cambiarrakato de la velocidad en la discontinuidad.

31



4.3. Efecto de Variar el Espesor de D"

Los modelos que se muestran en la Figura 10aatentes del modelo GO2 y con ellos
se evaluo el efecto de cambiar el espesor de Dédalconstante de disipacién. En la Figura
10a aparecen los modelos del 12505 al 12755. &goeel espesor de D" en 50 km al pasar de

un modelo al siguiente. El nombre de los modets@mpone de la letra "I" seguido de la
profundidad a la cual ocurre la discontinuidadardlocidad, expresada en kil6metros. De este
modo, el modelo 12505 tiene un espesor para D"85eKsn ya que el interfaz nlcleo-manto se
localiza a una profundidad de 2891 km, al igual gué®REM. Ninguno de los modelos ajusta la
constante de disipacion obtenida con los datos fmta el rango de frecuencias. A altas
frecuencias (de 0.020 a 0.043 Hz) el modelo canaglor espesor, 12505, produce los menores
valores para la constante de disipacion (Figurg.1@@onforme se reduce el espesor de D",
aumenta el valor dg hasta alcanzar su maximo con el con el model6327%Sin embargo, esta
tendencia se ve invertida a bajas frecuencias.@et@ 0.016 Hz), pues el modelo con el mayor
espesor genera la mayor constante de disipacibmpdelo con el menor espesor resulta en el
menor valor dg. Los modelos 12605 e 12655 quedan dentro dedasb de error para los datos
a frecuencias altas (de 0.020 a 0.043 Hz), perdysen valores bajos depara frecuencias
bajas. El modelo 12605 es el mismo que el GO2,|leado en la seccion anterior. Los modelos
12705 e 12755 ajustan la constante de disipacioanerango de frecuencias mas reducido que los
dos modelos previos. Por otra parte, los modél663 e 12555 producen valores pargue
guedan por debajo de los observados. Algunos iestuahteriores evaluaron el efecto del
espesor de D" sobre la constante de disipacion mpa@elos con un cambio gradual en la
velocidad. Doornbos y Mondf1979b] observaron que la constante de disipadiéminuye a
medida que aumenta el espesor de D". Posteriogriveria [1981] demostrd que dicha relacion
no siempre se cumple. Las observaciones del geesstudio concuerdan con el trabajo de
Doornbos y Mond{1979b], pero soélo para frecuencias intermediadtys. Ademas hay que
recordar que los modelos empleados en la preseatén tienen un aumento discontinuo de la
velocidad en la parte superior de DValenzuela Won§l996] aplicé los mismos modelos que
en este estudio para determinar la estructura tlecidgedes debajo del este de Siberia a
distancias entre entre 93° y 101°. El comportatoigue encontro es complejo. En general,

Valenzuela Wond1996] noté que una disminucién del espesor predaamentos en la
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constante de disipacién, sin embargo conforme cigcesel espesor mas alla de cierto valor, la
constante de disipacion empieza a disminuir. lessiltados del presente estudio, junto con los
otros anteriores, permiten afirmar que el compadato dey en respuesta a cambios en el

espesor de D" presenta ciertas complejidadesukss dependen de las distancias epicentrales

y de la geometria entre la fuente y las estaciones.

Modelos de velocidad radial de ondas de corte
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Figura 10a. Efecto de variar el espesor de D"dés del 12505 al 12755 en orden de espesor deatec
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Constante de decaimiento en funcién de la frecuencia
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Figura 10b. Constantes de disipacion correspotetiea los modelos de la serie A altas frecissuna
reduccion en el espesor de D" produce un aumeng esor dey, mientras que a bajas frecuencias una reduccion
del espesor resulta en una disminucion de la cotestie disipacion. Ninguno de los modelos ajustEohstante de
disipacion observada en todo el rango de frecuencia

En la siguiente seccion se exploran los efectbgesia constante de disipacion de variar

el aumento de la velocidad en la discontinuidad.
4.4. Efecto de Variar el Aumento de la Velocidadrela Discontinuidad
Los modelos de tipo J ilustran el efecto de vaelamumento de la velocidad en la
discontinuidad, es decir, en la parte superior el la Figura 11a se muestra el modelo J724,

el ya conocido G025J734) y el J744. El numero después de la J ifdista cuanto aumenta la
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velocidad en la discontinuidad: 7.24, 7.34 y 7.44/¥ respectivamente. La velocidad en la
parte superior de D", antes de producirse el aumndistontinuo, es de 7.13 km/s. Por lo tanto,
la velocidad en la discontinuidad "brinca" un 1.64,2.95 y un 4.35 % para los modelos J724,
G02 y J744, respectivamente.

Las constantes de disipacion correspondienteseegraren la Figura 11b. La
interpretacion de los resultados es muy sencillatre mayor es el aumento discontinuo de la
velocidad, mayor se vuelve la constante de dishpaciEste comportamiento fue observado
previamente polWalenzuela Won¢1996]. Ninguno de estos modelos ajusta la cotstde
disipacion determinada a partir de las observasialeatro de todo el rango de frecuencias que
se esta considerando. Como se mencioné anteritgmemodelo G02 ajusta los datos a altas
frecuencias (de 0.020 a 0.043 Hz), pero producaresimuy bajos dgea bajas frecuencias. Por
su parte, el modelo J744 ajusta los datos a bagasdncias (de 0.014 a 0.025 Hz), pero resulta
en valores muy grandes gea frecuencias altas. La constante de disipachianada con el
modelo J724 queda muy por debajo de los datos.

Adicionalmente se hicieron otras variaciones anhaglelos de tipo | y J. Estos nuevos
modelos fueron designados con la nomenclatura&ern$plearon tres diferentes espesores para
D": 136 km (modelos "2755"), 186 km (modelos "270%236 km (modelos "2655"). También
se trabajo con dos aumentos distintos para la ideldcen la discontinuidad: 3.79 % (la
velocidad aumenta a 7.40 km/s para los modelosyKEBS % (aumento a 7.44 km/s para los
modelos K). En la Figura 12a se muestran los nesdeE y en la Figura 13a los modelos K.

Las constantes de disipacion para estos modebve@m en las Figuras 12b y 13b. A
frecuencias altas (de 0.030 a 0.043 Hz), entre memel espesor de D", mayor es la constante
de disipacion. Sin embargo, a frecuencias bajas0(6814 a 0.018 Hz) esta relacion se ve
invertida, es decir, entre menor es el espesorpnmesel valor dg. Estos resultados contrastan
con los devValenzuela Won§l996] quien también emple6 los modelos KE y kn gt trabajo,
entre menor era el espesor usado, menor era ldaoctegle disipacion para todo el rango de
frecuencias considerado. Esto nuevamente destacafortancia del rango de distancias
epicentrales y de la geometria entre la fuentesyestaciones al momento de modelar la
constante de disipacion. Nuevamente se ve que estaelos no ajustan las observaciones
dentro del rango completo de frecuencias de interBara estos modelos la constante de

disipacién se incrementa mas rapidamente (quelpsudatos) conforme aumenta la frecuencia.
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Por lo tanto, los modelos KE y K ajustan los dadsjas frecuencias (de 0.014 a 0.022 Hz) pero

producen valores muy altos gd@ara frecuencias mayores.

Modelos de velocidad radial de ondas de corte
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Figura 11a. Efecto de variar el aumento de lacigéa en la discontinuidad (en la parte superiobe Modelos
del J724 al J744 en orden de un mayor aumentokddaidad en la discontinuidad.
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Constante de decaimiento en funcién de la frecuencia
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Figura 11b. Constantes de disipacion correspoteiem los modelos de la serie "J". Entre mayal @mento
discontinuo de la velocidad, mayor se vuelve lsstamte de disipacion.
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Modelos de velocidad radial de ondas de corte
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Figura 12a. Los modelos KE exploran el efecto @eav el espesor de D" conjuntamente con un vaferahte
para el aumento de velocidad en la discontinuidad.

38



Constante de decaimiento en funcién de la frecuencia
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Figura 12b. Constantes de disipacion correspoteiemlos modelos KE. A frecuencias altas, unaidiscion en
el espesor de D" produce un aumento en la congendésipacion. En cambio, a frecuencias bajaglismainucion
del espesor resulta en una disminucion del valgr de

39



Modelos de velocidad radial de ondas de corte
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Figura 13a. Modelos de la serie K. Similar a iguFa 12a, pero con un aumento mayor de la veldcatala
discontinuidad.

40



Constante de decaimiento en funcién de la frecuencia
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Figura 13b. Constantes de disipacion correspoteiemlos modelos K. La interpretacién es la migo@para la
Figura 12b.

A continuacion se describen los efectos de vatigradiente de la velocidad por encima

de la discontinuidad.

4.5 Efecto de Variar el Gradiente de Velocidad poEncima de D"

En esta seccion se analiza el efecto sobre ldauesde disipacion de variar el gradiente
de la velocidad por encima de D". En la Figura §dalustran los modelos de tipo N. Estos
modelos son variantes del modelo K2705 vy tieneereliftes velocidades en la parte superior de
D" antes de que se produzca el "brinco" en la védat Esta velocidad para el modelo K2705,

antes de que se produzca la discontinuidad, esl8ekih/s, por lo cual es equivalente al modelo

41



N713. Al pasar del modelo N690 al N710 se auméamtaelocidad (y por consiguiente el
gradiente de velocidad) de 6.90 km/s a 7.10 kni/as constantes de disipacion obtenidas se
muestran en las Figuras 13b y 14b. Para la magerias frecuencias (de 0.014 a 0.040 Hz) se
observa que la constante de disipacién disminuygoome va aumentando la velocidad.
Solamente para un rango de frecuencias muy limit@#o 0.040 a 0.043 Hz) se nota la
disminucién de la constante de disipacion paraceleto N690 por debajo del valor ggara los
modelos N695 y N700. Estos resultados son difesede los obtenidos pdalenzuela Wong
[1996] para los mismos modelos. Para las distangida geometria entre la fuente y las
estaciones que él empled, se observa que la ctmstardisipacion aumenta conforme aumenta
el gradiente de velocidad para la mayoria de lodetos. Nuevamente se puede ver que estos
modelos no explican la constante de disipacionrgbda. Los modelos ajustan Unicamente para
frecuencias entre 0.014 y 0.018 Hz. A frecuenmagores los valores deobtenidos de los

sintéticos son mas altos que los valores observados
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Modelos de velocidad radial de ondas de corte
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Figura 14a. Efecto de variar el gradiente de vé&mt por encima de D". Modelos del N690 al N71(aten de
un mayor gradiente de velocidad. Estos modelos/adantes del modelo K2705, el cual es el misme ejuN713
siguiendo la nueva nomenclatura. El modelo N7813¢tiel mayor gradiente de velocidad (ver Figura 13)
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Constante de decaimiento en funcién de la frecuencia

| | |
0.22 | _
020k | © Dato :
- lo -
o 018 L |.oi.in. F _
E - e
T I
£ 7P |——Nevo ]
S o044 L |7 N6 :
S | N700 _
T 012 | [—— N706 _
£ - |—— N710 _
8 0.10 | _
(7]
c ) -
5 oot SRR,
0.06 |- ----- =it - -
0.04 | | |

0.02 0.03 0.04

Frecuencia (Hz)

Figura 14b. Constantes de disipacion correspoteiemlos modelos de la serie "N". En generaBumento en el
gradiente de velocidad produce una reduccion emlel dey. Este comportamiento no aplica Unicamente para el
modelo N690 a las frecuencias mas altas.

44



5. Discusion

En este capitulo se interpretan los resultadosnadiis y se comparan con el trabajo de
otros investigadores.

5.1. Modelo Preferido

En total se probaron 25 modelos diferentes paatartrde ajustar la constante de
disipacion observada. Desde el principio fue clgue el modelo PREMDziewonski y
Anderson,1981] produce un buen ajuste. En su trabajo eortonstante de disipacion,
Valenzuela Wong1996] concluyé que es importante tomar en cuéeis factores para que el
ajuste de un modelo a las observaciones sea cmfi&n el presente estudio se impusieron esas
mismas condiciones a fin de garantizar la calideldagiste obtenido. Primeramente, se busca
gue la amplitud y la forma de la constante de d§ign modelada coincidan con la constante de
disipacién medida a partir de los datos. En segungar, el coeficiente de correlacion para el
ajuste de minimos cuadrados a una linea rectas#gligual o mayor a 0.9, lo cual asegura que
es valido aplicar el concepto de la constante dipatiion. Por lo general, si el coeficiente de
correlacion r < 0.9 entonces la grafica del logawitdel cociente de amplitudes en funcion de la
distancia (Figura 5) sufre desviaciones significsti respecto a una linea recta. Por
consiguiente, el supuesto inicial de que la comstder disipacion es la pendiente de una linea
recta Phinney y Alexander]966; Chapman y Phinneyl972;Van Loenen,1988; Valenzuela
Wong,1996;Aki y Richardsp. 457, 2002] ya no se cumple. Por ultimo, lasés de onda de
los sintéticos fueron comparadas con los sismogamniginales para evitar que un modelo
produjera pulsos que no corresponden con las dogenes (esto ocurre principalmente para
modelos con variaciones muy extremas de la veldgidRor lo tanto, el ajuste de los datos con
el modelo PREM (Figuras 3 y 8) indica que D" eraesgion debajo del Océano Pacifico centro-
oriental tiene un espesor de unos 150 km y queaagiente de velocidad para la on8as
ligeramente negativo. No se observa una discadtwude la velocidad en la parte superior de
D".

No fue necesario explorar otros modelos con usmiducion (aumento) gradual de la

velocidad al aumentar la profundidad, como por gjerel modelo A (modelo B), puesto que su
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comportamiento es muy simple y era claro que umluo@én (aumento) en la velocidad
produciria una reduccion (aumento) de la constdetalisipacion con lo cual no se podrian
ajustar las observaciones (Figura 8). El modet@i@ un aumento repentino de la velocidad en
la parte superior de D" seguido de una velocidadstamte hasta llegar al nucleo. Su
comportamiento es igualmente sencillo, ya que elesnio de la velocidad produce un aumento
en la constante de disipacion (Figura 8). Porigorente tampoco se estudiaron variaciones al
modelo C. Ciertos modelos con un aumento discoatide la velocidad, seguido de una
disminucién gradual conforme aumenta la profundi@asistentes con la conduccién de calor
dentro de una capa térmica limitrofe), han produbidenos ajustes a la constante de disipacion
en otras regiones, especialmente en una que emeeat area escogida para el presente trabajo
[Valenzuela Wondl,996]. En esta tesis se estudiaron los efector® $a constante de disipacion
de variar la cantidad de la disminucion de la vidiad, el espesor de D", el porcentaje del
aumento de la velocidad en la discontinuidad y iseerdon variaciones en el gradiente de
velocidad por encima de D". En total se emple@&bmodelos de este tipo, pero con ninguno
de ellos se logro ajustar la constante de disipacléa busqueda dentro del espacio de modelos
posibles no fue exhaustiva. Por lo tanto, en piaces concebible que exista un modelo que
ajuste las observaciones aunque no se haya embomntkéalenzuela Won¢1996] plante6 la
posibilidad de que mas de un modelo pueda ajussadatos de la constante de disipacion (no

unicidad de los modelos).

5.2. Estructura Radial de Velocidades de D" en Ots Regiones del Océano Pacifico

El modelo que ajusta la estructura radial de vedates para la region debajo del Océano
Pacifico centro-oriental seleccionada en la prestatis es el PREM d2ziewonski y Anderson
[1981]. De acuerdo con este modelo D" tiene uressmpde 150 km y alli se produce una
disminucién muy pequeiia de la velocidad de la @&canforme la profundidad aumenta. Otros
estudios de la base del manto debajo del OcéariicBanuestran una imagen compleja en la
cual se observan regiones con discontinuidades delbcidad en la parte superior de D", en
otras no se presenta ninguna discontinuidad, hag ebn zonas lentas, y en otras mas existen
capas extremadamente lentas y delgadas. A coot@muse explica la relacion que guardan los

resultados aqui obtenidos con trabajos anteriores.
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Los estudios que se realizaron para determinastiaictura de velocidades de la Tierra
durante la primera mitad del siglo XX concluyeronegla base del manto presenta una
disminucién en el gradiente de las velocidades is&@mWysession et al1998]. Fue en la
década de 1970 que se realizaron los primerosjdsaae sugerian la posible existencia de una
discontinuidad con un aumento repentino de la v@dacen la parte superior de DMikchell y
Helmberger,1973; Wright, 1973; Wright y Lyons, 1975, 1981]. Sin embargo, la evidencia
definitiva en favor de la discontinuidad fue prdada porLay y Helmbergef1983] quienes
encontraron un aumento de 2.75% en la veloc\daaproximadamente entre 250 y 300 km por
encima del INM debajo de Alaska, el norte de Sibegriel Caribe y pokVright et al.[1985]
guienes observaron un aumento de 3% en la velo®ldd80 km por encima del INM debajo de
Indonesia y el Pacifico occidental. A partir déoeces, se han realizado numerosas busquedas
de la discontinuidad en otras regiones del muneémpleando diferentes técnicas. La técnica
gue se ha usado mas comunmente se basa en laamiseme arribos triplicados y reflejos pre-
criticos a distancias epicentrales entre 70 y @5jue éstos son producidos por estructuras en las
gue la velocidad aumenta rapidamenfdy$ession et al.]1998]. La discontinuidad ha sido
reportada en distintos lugares del mundo, perocie&ryas partes donde no ha sido encontrada.
De hecho, aquellos lugares en donde se ha obselxatiscontinuidad, y también aquéllos en
donde no se ha encontrado, muestran poca cohergecgrafica. Por otra parte, hay areas
donde la discontinuidad ha sido observada soélo algena intermitente. Los resultados de estos
esfuerzos se resumen en los articulodd&f y Houard[1993]; Kriiger et al [1995]; Loper y
Lay [1995]; yWysession et a]1998].

Uno de los primeros estudios que se enfocé a buacdiscontinuidad pero no pudo
hallarla fue conducido pdBchlittenhardt et al[1985]. Emplearon terremotos en varias partes
del mundo. Los sismos que ocurrieron en Fiji faeregistrados en América del Norte y
permitieron estudiar una zona de D" localizada uabeste de la region seleccionada en la
presente tesis. De hecho las areas de los d@gasatpinciden espacialmente de manera parcial
(la localidad escogida p@chlittenhardt et al[1985] se indica con la letra S en la Figura 1).
Schlittenhardt et al[1985] buscaron, sin encontrar, distorsionesasnfdrmas de onda para los
pulsosPdif y SHdif que debieran producirse como resultado de unbcagin a distancias
epicentrales entre 95 y 120°. Aunque su estudiesnexhaustivoSchlittenhardt et al[1985]

generaron sismogramas sintéticos por el métoda deflectividad y prefieren el modelo PREM
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para ajustar las formas de onda. La adopcion devP&bmo el modelo preferido para la region
analizada en la presente tesis se basa en el dgidteconstante de disipacion (dominio de la
frecuencia) y también en el ajuste a las formala @adaSHdif (dominio del tiempo).Garnero

et al [1988] propusieron un modelo para la base deltonan el cual existe una discontinuidad
enVs (modelo B) para una region del Pacifico del laglc@no a América del Norte, pero dicha
discontinuidad desaparece (modelo A) gradualmerni® o se observa en el lado del Pacifico
central (G88, Figura 1). Sus conclusiones se basan mediciones de tiempd-SKS
demasiado grandes. Adicionalmente, estudios deilass de onda a distancias epicentrales de
92° no mostraron arribos que pudieran asociarse wun discontinuidad. Sin embargo,
posteriormenté&arnero et al [1993b] observaron el arribo triplicadedy obtuvieron tiempos
de recorrido diferenciales paf&cS-Slos cuales interpretaron empleando una discormtaali
(SGHP, Figura 1) en la misma regién para la cuatadmian encontrado la discontinuidad en su
estudio previoGarnero et al., 1988]. El modelo SGHP dgarnero et al [1993b] muestra una
discontinuidad de ~2.4% y un espesor de 180 km paraEl modelo RIK2705\alenzuela
Wong, 1996; Valenzuela y Wysessioh998], para una regiéon (V96, Figura 1) cercand y a
sureste de la escogida en esta tesis, tiene usag{86 km) que es muy parecido al obtenido
en el modelo SGHP pero muestra un salto de veldcidayor (~3.4%) en la parte superior de D"
y una velocidad menor en el INM. En el estudiceeat se empled la misma técnica de la
constante de disipacién que en el presente tralizgonero et al [1993b] también descubrieron
evidencia de la existencia de una discontinuida@lepacifico centro-occidental al este de las
Islas Marianas y al norte de Vanuatu y las IslderSan (G93, Figura 1). El espesor de D" en
esta region no esta claramente definido, peroeseque sea de aproximadamente 280 km.

En la actualidad existen varios modelos tomogo&fide la velocidad de la on&gpara
todo el manto. RomanowicZ2003] presenta una sintesis de los modelos taffiogs mas
recientes. Los modelos que se usan en el presdod@zan detalles correspondientes a
armonicos esféricos de grado 24 o incluso mayorgual es equivalente a una resolucion
espacial de 1000 kilometroR¢manowicz2003]. En general estos modelos coinciden en la
ubicacién y el signo (zonas de baja o de alta v#dok} de sus caracteristicas mas prominentes.
En la base del manto se han detectado dos exteosas de baja velocidad y normalmente se
interpretan como el origen de "supercolumnas” enaito [fTanimoto,1990;Dziewonski et al.,
1991, 1993Masters et al.1992, 2000Su et al.,1994;Liu y Dziewonski1994;Ritsema et al.,
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1999; Ritsema y Van Heijs000;Mégnin y Romanowic2000;Gu et al.,2001;Grand, 2002;
Antolik et al.,2003;Romanowicz2003]. Una de ellas se encuentra debajo del @cRanifico
centro-occidental y meridional y la otra debajoAdieca. Ademas la zona de baja velocidad en
el Pacifico esta rodeada por un "cinturén" de aledscidades, el cual frecuentemente se asocia
con el proceso de subduccién. La region de bageiad que se localiza en el Pacifico también
ha sido observada por estudios que emplean &8s SKKS, SRS, PKPy Pdif [Schweitzer y
Miller, 1986; Silver y Bina,1993; Garnero y Helmberger1 993, 1995Garnero et al.,1993a;
Wysession]1996¢]. En esta region tanto las onBasomo lasS son anormalmente lentas (~3%)

y por tanto se supone que alli existen altas temypaxs. Debido al papel que se cree que juega
en la generacion de columnas en el manto se leceooomo el "Grupo de Columnas del
Pacifico Ecuatorial (GCPE)" o bien "Equatorial FiadPlume Group (EPPG)"TJziewonski et

al., 1991, 1993Su et al, 1994]. Dicha region se extiende desde Nuevadauy al noreste de
Australia hacia el este hasta los 140°0, justceateodel area de la presente tesis; y se extiende
desde un éarea al norte de Hawai hacia el sur kasB0°S, al sureste de Nueva Zelandia. En
estudios del GCPE realizados a mediados de la dédadl990Mori y Helmberger[1995]
observaron un precursor de la oreiegP (MH, Figura 1) mientras qu&arnero y Helmberger
[1995, 1996] notaron un retraso en la llegada d®talasSR,KS (GH, Figura 1). La forma mas
facil de explicar estas observaciones es con Eengia de una capa muy lenta (una disminucion
del 5 al 10% en la velocidad de la orfélay delgada (con un espesor de 5 a 40 km) justo por
encima del contacto con el nucle@drnero y Helmberger1995, 1996, 1998]. Williams vy
Garnero[1996] explican la existencia de esta capa porionee la presencia de fusion parcial.
Esta capa actualmente recibe el nombre de "zonaltd#baja velocidad (ZUBV)" o bien
"ultralow velocity zone (ULVZ)". Otros estudios gteriores, incluso empleando otras fases
sismicas, han reportado la existencia de la ZUBYieersas partes del mundo y su relacion con
la fusion parcial Revenaugh y Meyet,997;Vidale y Hedlin,1998; Wen y Helmberger1998].
Adicionalmente se considera que heterogeneidadésiaps y efectos dinamicos pueden
contribuir a la formaciéon de las ZUB\GRarnero et al.,1998]. Los trabajos acerca de la ZUBV
se resumen en los articulos@arnero et al[1998]; Garnero[2000]; yLay et al.[1998b].

49



5.3. Explicacion Fisica para la Estructura de Velndades Observada

A continuacién se presenta la explicacion fisiaeada estructura radial de velocidades
de D" observada en la region seleccionada debdj@ckano Pacifico centro-oriental. El gran
interés que existe actualmente por estudiar effazenticleo-manto empezo desde la década de
1980 y se debe al descubrimiento de un aumentotieapeen las velocidades de la on8a
también denominado discontinuidad de la velocidaahisa [Lay y Helmberger1983]. Aunque
la discontinuidad no se ha encontrado de formaeusal Nataf y Houard,1993; Wysession et
al., 1998], se le ha dado mas importancia a explicaxsstencia que a explicar el origen de la
estructura de velocidades en aquellas regionesednaodse ha detectado dicha discontinuidad.
En el presente trabajo la estructura de velocidpdes la ond& no muestra una discontinuidad,
mas bien se observa un gradiente de velocidadesatigente negativo (con una velocidad casi
constante) en todo D". Dos explicaciones que sepltanteado para la estructura de velocidades
de la base del manto durante el altimo cuarto gle son aplicables a los resultados de esta tesis.
La estructura radial de velocidades indica que D'esta regién debajo del Pacifico centro-
oriental puede actuar como una capa térmica lifei{©TL) y también puede estar asociado con
reacciones quimicas entre los materiales del mgntos del nucleo. Adicionalmente se
consideran dos explicaciones que se han plantea@olg existencia de la discontinuidad. Una
de ellas requiere de la acumulacion de placas sidmkien la base del manto. La no deteccion
de una discontinuidad en el presente estudio esistente con la hip6tesis anterior puesto que
no se ha producido subduccion en esta zona delid@adurante los ultimos 180 millones de
anos.

Capa Térmica Limitrofe.- A diferencia de los modelos con una discontindiida
empleados en la seccion 4.2, PREM no sigue unadiunie error complementaria dentro de D"
para describir las velocidades. Sin embargo, PRiENe en comun con dichos modelos una
reduccion en el gradiente de las velocidades sé&amientro de D". PREMDgiewonski y
Anderson 1981] muestra un aumento gradual en la velocttaths onda® y S en el manto
inferior por debajo de la discontinuidad de los &#D(Figura 8a). Dentro de D" se produce una
reduccion en el gradiente de velocidades para magsP y S, la cual de hecho llevd a la
introduccién del término D"Bullen, 1949;Wysession et al1998]. De esta manera se distingue

a D" del resto del manto inferior, que entoncesdpamdlamarse D' (notacién actualmente en
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desuso). El manto esta compuesto de silicato yop@nto tiene una conductividad térmica baja
y una viscosidad alta_pper y Lay 1995]. Por consiguiente D" actia como una cepaita
limitrofe entre el resto del manto y el nlcleo (gs& a mayores temperaturas). La diferencia en
temperatura entre la parte inferior y la super@ind, de 1000 K o mayoMWilliams y Jeanloz
1990; Williams, 1998], produce la reduccidon en el gradiente decighdes. Con base en la
discusion precedente se concluye que la estrucdral de velocidades de la on8Spara el area

de D" debajo del Pacifico centro-oriental escogideael presente trabajo es consistente con la
existencia de una capa térmica limitrofe.

Reacciones quimicas entre el nucleo y el mant&nittle y Jeanloz[1989, 1991]
postularon que la ocurrencia de reacciones quineisas el hierro del nucleo y los silicatos del
manto podrian hacer que los silicatos de la reBi6se enriquecieran en hierro. Por ser mas
densos, los silicatos enriquecidos en hierro senalarian en la base del manto. Es de esperarse
gue los silicatos que se han enriquecido en higrrgustituir el magnesio tengan velocidades
sismicas mas bajas que el material normal del makdibams y Garnero,1996; Wysession et
al.,, 1998]. El modelo PREM propuesto para D" debajb Bacifico centro-oriental es
compatible con el escenario aqui planteado puastoesenta una disminucion en el gradiente
de velocidades para la on8a

Placas Subducidas.tas placas subducidas son mas densas, mas fixsep mayores
velocidades sismicas que el manto que las rodealoRanto se ha planteado la posibilidad de
que atraviesen la discontinuidad de los 670 km y'hasmdan" en el manto inferior hasta
depositarse sobre el interfaz nucleo-manto, concudal explicarian la existencia de la
discontinuidad en D" Hofmann y White,1982; Gurnis, 1986; Olson y Kincaid, 1991;
Christensen y Hofmani994;Weber,1994]. Ciertos modelos numéricos para la condecdel
manto Honda et al.,1993; Tackleyet al, 1993, 1994] muestran que el material frio quessa e
subduciendo se acumula en la discontinuidad dé70skm. Una vez que se ha acumulado el
suficiente material, se desencadena una avalanehmgterial baja hasta el INM donde produce
una region de bajas temperaturas. Bajo condiciaeepresion moderada, el basalto de la
corteza oceanica subducida se transforma en exlggiposteriormente en "post-eclogita”
[Christensen y Hofmanr,994], un mineral de alta presion que tiene unesidad de 2 a 4%
mayor que el manto que le rodea, excepto a profiades entre 650 y 750 km. Si se acumula el

suficiente material post-eclogitico en la basendi@hto antes de que sea regresado a la superficie
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en la forma de columnas del manto, éste tendriacizdes sismicas altas y consistentes con
una discontinuidad. Wysession1996b] calculo las velocidades sismicas esperpdas el
material post-eclogitico derivado de la cortezaaaam y concluyd que éstas aumentarian de un
2 aun 3%. Claramente, no es necesario invoaisdencia de placas subducidas para explicar
la estructura radial de velocidades en la basendekto debajo de la regién del Pacifico centro-
oriental estudiada en esta tesis. Sin embargs, gieciso mencionar que la no deteccion de una
discontinuidad es consistente con la historia deubduccion en esta area. Con base en
reconstrucciones de la "Geografia" de las zonasibduccion durante los Ultimos 180 millones
de afios Richards y Engebretsori,992], asi como en calculos de la ubicacion deplasas
subducidas en D"Ricard et al.,1993; Lithgow-Bertelloni y Richards1998], no se esperaria
encontrar material subducido.

Transiciéon de fase.Nataf y Houard1993] sefialaron que la discontinuidad sismicken
parte superior de D" ha sido observada en muchgzsds del mundo; que un modelo con una
discontinuidad puede ajustar las primeras llegaltatas onda$ tan bien como los modelos
promedio globales actuales, p. e. PREMigwonski y Andersori,981]; y que la deteccién de
otras discontinuidades (la de Mohora¥j las de los 410 y los 660 km, e incluso hast&N®)l
puede ser intermitente, al igual que para la discolad asociada con D". De esta manera
usaron los argumentos anteriores para dar maymegah la hipotesis de que la discontinuidad
observada en la base del manto es una caractergibbal. Ademdas sugirieron que una
transicion de fase podria explicar la existenciasta discontinuidad en todo el mundo. Aunque
todavia no se ha confirmado experimentalmenteidasncia de una transicion de fase en la base
del manto, hay cierta evidencia que hace pensastarnposibilidad. Calculos tedricos realizados
por Stixrude y BukowinsKil990] indican que bajo las condiciones de pregiéemperatura de
D" la componente (Mg, Fe)SiQlel manto se separara en magnesiowustita y §jléiceea en la
forma de estishovita o bien del polimorfo "poststgivita”). Wang et al[1992] se basaron en
trabajo experimental realizado a 26 GPa y 1600#200f a 60 GPa y 2730+300°C, para
especular sobre la posibilidad de que una tramsiesiructural de fase para el (Mg, Fe)sSéh
forma de perovskita pudiera producir un cambioaledtructura ortorrombica a la cubica bajo
las condiciones prevalecientes en D" (~136 GPa y 6430 Wysession1996b] realizo
calculos para la magnesiowustita y la estishovag Bas condiciones existentes en D" y

encontré que las velocidades sismicas son aprozimewcte 3% mayores que en el manto
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inmediatamente por encima. Por lo tanto concluyé gsta transformaciéon de fase es una
explicacion viable para la discontinuidad sismid¢2or razones obvias, no hace falta recurrir a
una transicion de fase para explicar la estruatadal de velocidades para la orfflabservada
debajo del Océano Pacifico centro-oriental.

5.4. Relacién entre el Espesor de D"y las Heteregeidades de Velocidad

Para los sitios en los que existe la discontirdjidéendall y Shearef1994, 1995]
notaron que hay una correlacion entre las regialegle D" es delgada y las velocidades
sismicas son altas. Las regiones gruesas de &drsglacionan con zonas de velocidades bajas.
Dichas observaciones concuerdan con los resultddd®evenaugh y Jordafl991], quienes
emplearon las reverberaciones de la 08d8& En vista de que también parece existir una
corelacion entre el espesor de D" y la ubicaciotadeonas de subducciéon moderrdendall y
Shearer[1994, 1995] sugieren que D" es delgada porquaatkrial de alta velocidad que se
subduce las esta empujando hacia abajo. A medidaljmaterial fluye hacia los lados y se
mueve hacia las regiones desde las cuales el alatabe a la superficie (formando columnas
del manto), D" se calienta y se engrosa. Si ekratse calienta lo suficiente, el contraste de
velocidad entre la parte inferior y la superior [d€ puede reducirse grandemente o incluso
desaparecer. Aunque en la presente tesis no satehecina discontinuidad en D", se decidi6
probar si la relacion propuest®dvenaugh y Jordari991;Kendall y Shearer1994, 1995] se
cumple.

Como se indicé en la seccion 5.2, los modelos gpaimos actuales muestran una
extensa zona de baja velocidad en D" por debajoQd&lano Pacifico centro-occidental y
meridional, la cual esta rodeada por un cinturéaltss velocidades. La region de D" estudiada
en esta tesis esta centrada en 19°N, 132°0 y aézlm@n la transicion entre las mencionadas
zonas de baja y alta velocidad. La mayoria darlodelos tomograficos recientes indican que
alli las velocidades de la ondason ligeramente altas. A continuacion se menaidoa
modelos con altas velocidades. El modelo S20RRiSdma et al.1999;Ritsema y Van Heijst,
2000] reporta un aumento en la velocidad del 0.7526 el modelo SAW24B1ayiégnin y
RomanowicZ2000] presentan un incremento de 1.25%asters et al.[2000] generaron el

modelo SB4L18 en el cual se observa un aumenta delbcidad de 0.25%. En el modelo
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S362D1 deGu et al.[2001] la velocidad se incrementa entre 0.75 Y%0 Por altimoAntolik

et al. [2003] obtuvieron un modelo conjunto para las gielades de las ond@sy S. Para el
caso de la ond& se produce un aumento en la velocidad de aprod@madte 0.75%. EIl Unico
modelo tomografico que no muestra un aumento desllacidad para esta zona es el TXBW
[Grand, 2002] e indica que el cambio de la velocidad egrak es decir, no existe un aumento
ni una disminucion de la velocidad/alenzuela et al[2000] obtuvieron la velocidad de la onda
S para ciertas zonas de D" empleando medicionespdeimetro de rayo para ond&s
difractadas. Su modelo SHdiff98 indica que la gelad en la zona del presente estudio sufre
una disminucion del 0.75%. La discrepancia ente rhodelos tomograficos y el modelo
SHdiff98 puede deberse a que en este ultimo, Iddgsede las ondaS difractadas promedian la
velocidad sobre distancias relativamente largda base del manto (mayores a los 12°).

De acuerdo con los resultados Kendall y Shearef1994], el espesor de D" para
distintas regiones del planeta donde se ha enclinkaadiscontinuidad varia entre 150 y 350 km,
y tiene en promedio 260 km. De manera simil&iysession et al[1998] indican que los
espesores de D" varian entre 100 y 450 km, corspeser promedio alrededor de 250-265 km.
En comparacion con estos valores, se puede coasidgle D" es delgada en la regién
seleccionada para el presente estudio, pues tierespesor de 150 km. Por lo tanto, si se le
aplicara la relacion propuesta (para zonas condis@ntinuidad) entre el espesor de D" y su
velocidad lateralRevenaugh y Jordari991;Kendall y Shearerl994, 1995] seria de esperarse
gue tuviera una velocidad alta. La mayoria demoslelos tomograficosRjitsema et al.1999;
Ritsema y Van Heijs000;Mégnin y Romanowic2000;Masters et al.2000;Gu et al.,2001;
Antolik et al.,2003] efectivamente muestran un pequefio aumentia delocidad para esta
region. Siguiendo con el argumento Klendall y Shearef1994, 1995], también se esperaria
encontrar material subducido. Sin embargo, lagnstcucciones de la ubicacion de las zonas de
subduccion indican que no se ha producido subdoa@ridesta parte del Océano Pacifico durante
los dltimos 180 millones de afoAtyvater, 1989;Richards y Engebretsoi992;Ricard et al.,
1993; Lithgow-Bertelloni y Richards1998]. Esto es consistente con la estructuraalraté
velocidades propuesta para la region ya que PREM tin gradiente de velocidades cercano a
cero para la ond&® en D" y no sugiere la posibilidad de que haya natsubducido. De
acuerdo con los argumentos hasta aqui expuest@gspgene que el modelo tomografico mas

consistente con la estructura de velocidades eractantpara la ond& es el TXBW [Grand,

54



2002] ya que muestra un gradiente de velocidadraleuPor ultimo, la aplicacion de PREM a
esta region indica que la capa D" (sin una disooidad) es delgada pero no presenta altas

velocidades, ni esta asociada con material subducid
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6. Conclusiones

Valenzuela Won§l996] demostré que el medir la disminucion danaplitud de ondas
gue rozan el nucleo y de ondas difractadas, tratajg@n el dominio de la frecuencia, es una
técnica poderosa para determinar de manera loesttactura radial de velocidades de la base
del manto. No obstante, han sido pocos los trab@&centes que han aprovechado este método
tan util. La distribucion tan desigual de trayeets entre la fuente y el receptor a nivel mundial
limita severamente aquellas regiones de la basmaleio que pueden ser estudiadas. Las ondas
difractadas se registran en un rango de distadd@®nte al de las ondas que son utilizadas mas
frecuentemente para los estudios de D", especiéémes de la discontinuidad. Por lo tanto, el
empleo de la técnica de la constante de disipgodédmite ampliar la cobertura de la base del
manto. Dada la distribucion global de la sismididde todas las fases sismicas que se usan para
muestrear el INM, las ondas que se difractan aff@ddel nlicleo son las que mejor se registran
en los continentes, especialmente en el este deridgandel Norte y en el sur de Africa
[Wysession1996a].

Algunos de los primeros estudios que se realizaropleando la técnica de la constante
de disipacion obtuvieron promedios globales pamstauctura de velocidades en oprnbos
y Mondt, 1979b;Mula, 1981; Doornbos,1983]. Sin embargo, el trabajo Yalenzuela Wong
[1996] y el que aqui se realizé6 muestran la grarsibdidad de la técnica a diferencias en la
distancia epicentral, por lo cual es necesario tandkstintas regiones de la base del manto por
separado. Esto es particularmente importante @upst D" muestra una gran heterogeneidad
alrededor del mundd_pper y Lay,1995; Wysession et al1998;Lay et al.,1998b;Garnero,
2000]. En la presente tesis se determiné la e@staicadial de velocidades de la orfflan la
base del manto para una regién del Océano Pac#itwo-oriental ubicada en 19°N, 132°0. Se
empled un terremoto ocurrido en las Islas Tongagistrado por el arreglo MOMA en el noreste
de los Estados Unidos a fin de obtener la constintisipacion. El modelo PRENDfiewonski
y Anderson1981] proporciona un buen ajuste de los datosey peeferido. Por consiguiente, se
concluye que D" en esta region tiene un espes@bldm y que la velocidad de la orf8laufre
una disminucion muy pequefia conforme aumenta lampdalad. El rango de frecuencias en el
gue la constante de disipacion se puede determamdiablemente usando los datos disponibles

va de 0.014 a 0.043 Hz. Fuera de esta banda de=freias el cociente de sefal a ruido es pobre
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para las faseSy Sdif.

La estructura radial de velocidades se deternlim@raparar la constante de disipacion
calculada, usando sismogramas sintéticos generadpartir de los modelos de velocidad
propuestos, contra la constante obtenida de |lasdail evaluar la calidad del ajuste (goodness
of fit) del modelo a los datos es necesario sa&isfares criterios. i) La constante de disipacion
obtenida en el domino de la frecuencia y calcuagartir del modelo debe ajustar la constante
de disipacion observadaii)(El coeficiente de correlacién del ajuste por mivé cuadrados a la
constante de disipacion tiene que ser mayor o igudl9. ijii) Las formas de onda de los
sismogramas sintéticos deben ajustar las obsenexciEn el dominio del tiempo.

Se probaron modelos con una disminucién o conwmeato gradual del gradiente de
velocidad dentro de D" y también modelos con unentmdiscontinuo de la velocidad. Para
modelos sin una discontinuidad y que tienen el misspesor en D", la constante de disipacion
aumenta conforme aumenta el gradiente de velociltadiual es consistente con trabajos
anteriores Mlondt, 1977;Doornbos y Mondt1979a;Mula, 1981;Valenzuela Wond,996]. Con
base en los resultados dalenzuela Wondg1996] y deValenzuela y Wysessidi998] se
esperaba que en esta regién del Pacifico centeotatise encontraria una discontinuidad en la
parte superior de D". Sin embargo, el modelo PRENiewonski y Andersori981] explica
adecuadamente las observaciones. Aunque PREM gaoduenos resultados, se probaron
diversos modelos con una discontinuidad a fin decaktar que existiera uno que también
pudiera ajustar las observaciones. Asimismo sevaphd esta oportunidad para evaluar los
efectos sobre la constante de disipacion de valistintos parametros en los modelos
discontinuos. Estos se indican a continuacionr dd@ parte, tanto el proceso de difraccion
como la atenuacion anelastica producen la disninudée la amplitud de las ondas sismicas. En
vista de que PREM (un modelo de uso generalizado) para ajustar las observaciones, no se
considerd necesario estudiar los efectos de véiatenuacion elastica.Valenzuela Wong
[1996] y Valenzuela y Wysessidi998] concluyeron que en el caso de D" el procgso
difraccién, el cual a su vez es controlado postauetura radial de velocidades, predomina sobre
la atenuacién anelastica.

(i) Variaciones en la disminucién de la velocidaghtto de D".- Los modelos con un
aumento discontinuo de la velocidad en la parteesoipp de D" son seguidos por una

disminucién gradual de la velocidad conforme lafymmdidad aumenta. Dicha disminucion
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sigue la forma de una funcién de error complementaBe probaron distintas velocidades en el
interfaz nucleo-manto. Entre menor es la velocidiada onds al alcanzar el nucleo, menor es
el valor de la constante de disipacion. Para udebeoen particular, mediciones a distintas
frecuencias indican que la constante de disipamiinenta conforme la frecuencia aumenta.

(i) Variaciones en el espesor de D"A frecuencias altas, una disminucién en el espeso
de la capa D" produce un aumento en la constantiésgeacion. Sin embargo, para los mismos
modelos a bajas frecuencias, una reduccién erpesesde D" coincide con una disminucién en
la constante de disipacion. Los resultados indigamo con otros trabajos anteriorddula,
1981; Valenzuela Wong1996], que la constante de disipacion presenta&amportamiento
complejo en respuesta a cambios en el espesor de e éste depende de las distancias
epicentrales y de la geometria entre la fuents gdtaciones.

(i) Variaciones en el aumento de la velocidadlardiscontinuidad.- En este caso la
interpretacion es muy sencilla. Entre mayor e$brhco” de la velocidad en la discontinuidad,
mayor es el valor de la constante de disipacion.

(iv) Variaciones en el gradiente de velocidad poecima de D".- En general, un aumento
en el gradiente de velocidades produce una disndinude la constante de disipacion. Estos
resultados difieren de los obtenidos Malenzuela Won@l996] ya que en la mayoria de los
casos que él consideré un aumento en el gradienteldcidades conlleva un aumento en la
constante de disipacién. Aqui nuevamente se obsamfluencia de las distancias epicentrales
asi como de la geometria entre la fuente y lasiesies.

Aunque en numerosos articulos se ha reportadallazfjo de una discontinuidad sismica
en la parte superior de D" tanto para ondasomoS en distintas partes del mund&/iight y
Lyons,1981;Lay y Helmberger1983;Young y Lay]1990;Gaherty y Lay,1992;Vidale y Benz,
1993;Kendall y Shearer1994, 1995Kruger et al.,1995;Valenzuela Wondl,996;Valenzuela y
Wysession]1998;Wysession et al1,998], existen también reportes confiables deoldeateccion
de dicha discontinuidadNptaf y Houard,1993; Krtiger et al., 1995; Loper y Lay, 1995;
Wysession et al.]998]. La regién del Océano Pacifico centro-dakmbjeto del presente
estudio no muestra la presencia de una discontiduidero si muestra una reducciéon en el
gradiente de velocidad de la on8acon respecto al gradiente encontrado por encimBR"de
Dicho resultado es consistente con la interpretag@ D" como una capa térmica limitrofe en la

gue se produce un gradiente muy fuerte de temparaucual a su vez reduce el gradiente de la
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velocidad sismica. Asimismo, es posible que larreogia de reacciones quimicas entre los
silicatos del manto y el hierro del nacleo dé lugam enriquecimiento en hierro de la base del
manto. El silicato enriquecido en hierro tiene umayor densidad y una velocidad sismica
menor (que el silicato no enriquecido) y por lotdapodria producir la disminucién que se

observa en el gradiente de la velocidad para lsa @d Se ha planteado que las placas
subducidas podrian llegar hasta la base del mddéolo que su temperatura seria menor que la
del material del manto a esta profundidad, tendxi@locidades sismicas mayores y se ha
propuesto que podrian explicar la existencia déideontinuidad sismica. En ese sentido, la no
observacion de la discontinuidad es consistenteesta hipotesis porque no se ha producido

subduccion en esta region del Pacifico durantéltoeos 180 millones de afios.
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Apéndice

En el presente apéndice se muestran los sismograimigticos obtenidos a partir de
algunos de los modelos analizados en el capituloL4d. intencion es compararlos con los
sintéticos obtenidos usando el modelo preferidodexsr PREM, y asi evaluar la calidad del

ajuste de los sintéticos a los datos en el dongieidiempo.
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Figura A.1. Componentes transversales de lostregide desplazamiento para el sismo de Tonga delabril de
1995 registrado en el noreste de los Estados Uni@milar a la Figura 3, en la cual se muestransiotéticos
generados con PREM. En este caso los sintéti@srfugenerados con el modelo C. Este es el maeicel
segundo mejor ajuste (después de PREM) en la F&jutaas amplitudes y los tiempos de llegada pasahdas se
grafican empleando la misma escala que en la FRjura que el modelo C tiene un pequefio aumestmdtinuo
de la velocidad, los tiempos de llegada para lugtscos del modelo C se adelantan a los de la&igpara PREM.
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MODELO GO02
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Figura A.2. Similar a la Figura A.1. Los sintéscfueron generados con el modelo G02, el cualeptasel
segundo mejor ajuste en la Figura 9. Ya que lacighd en el interfaz nacleo-manto es menor para @@ para
PREM se produce un retraso en los tiempos de liedads02 relativos a los de PREM.
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MODELO 12655
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Figura A.3. Similar a la Figura A.1. Los sintéscfueron generados con el modelo 12655, el cusdqmta el
segundo mejor ajuste en la Figura 10. Ya que llacidad en el interfaz ndcleo-manto es menor pa6%3 que
para PREM se produce un retraso en los tiempdegleda de 12655 relativos a los de PREM.
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MODELO J724
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Figura A.4. Similar a la Figura A.1. Los sintétcfueron generados con el modelo J724, el cuakpta el tercer
mejor ajuste en la Figura 11. En este caso el lnaaa el segundo mejor ajuste es el J734, pesoeassel mismo
gue el GO2 mostrado en la Figura A.2. Ya que lacigad en el interfaz nlcleo-manto es menor pa24 gue para
PREM se produce un retraso en los tiempos de lledadl724 relativos a los de PREM.
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MODELO KE2655
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Figura A.5. Similar a la Figura A.1. Los sintéscfueron generados con el modelo KE2655, el cresdemta el
segundo mejor ajuste en la Figura 12. Ya quelacidad en el interfaz nicleo-manto es menor pd2665 que
para PREM se produce un retraso en los tiempdegieda de KE2655 relativos a los de PREM.

65



MODELO K2655
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Figura A.6. Similar a la Figura A.1. Los sintéscfueron generados con el modelo K2655, el cuedgnta el
segundo mejor ajuste en la Figura 13. Ya que llacidad en el interfaz nicleo-manto es menor p&263% que
para PREM se produce un retraso en los tiempdegleda de K2655 relativos a los de PREM.
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Figura A.7. Similar a la Figura A.1. Los sintéscfueron generados con el modelo N710, el cuaepta el
segundo mejor ajuste en la Figura 14. Ya queltzcidad en el interfaz nlcleo-manto es menor pataONjue para
PREM se produce un retraso en los tiempos de lledadN710 relativos a los de PREM.
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